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Kurzfassung

In dieser Dissertation wird die raum-zeitliche Variabilitdt der Gewitteraktivitit
in Mittel- und Westeuropa mithilfe verschiedener statistischer Verfahren ana-
lysiert und auf die relevanten grordumigen Steuerungsmechanismen zuriick-
gefiihrt. Ein Schwerpunkt liegt dabei auf den langzeitlichen Variabilitdtskom-
ponenten und deren Koppelung an niederfrequente Moden des Klimasystems.
Zunichst wird die Gewitterhdufigkeit in Deutschland, Osterreich, der Schweiz,
Frankreich und den Benelux-Léandern hinsichtlich ihrer mittleren raumlichen
Verteilung sowie regionaler Tages- und Jahresgédnge auf der Basis hoch aufge-
loster Blitzdaten der Sommerhalbjahre 2001 — 2014 untersucht. Ein Teil der
hierbei beobachteten Variabilitit ldsst sich durch die folgenden drei Faktoren
erkldren: die Entfernung zum Meer, lokale orografische Effekte und die re-
gionale Verfiigbarkeit bodennaher Feuchte. Von entscheidender Bedeutung ist
dariiber hinaus die groBrdumige Stromung. Um deren Einfluss auf die konvek-
tive Aktivitdt raumlich differenziert zu analysieren, werden unter Verwendung
eines multivariaten Ansatzes zwei bindre Proxies (indirekte KlimagroBen)
entwickelt. Diese beruhen auf einer Abbildung der Umgebungsbedingungen,
die durch die Werte von vier konvektionsrelevanten Parametern bestimmt
sind, auf die beiden Klassen gewitterforderlich (ja/nein), wobei Reanalyse-
daten der Jahre 1958 — 2014 verwendet werden. Der gegeniiber Blitzdaten
deutlich verldngerte Bezugszeitraum erlaubt eine fundierte Diskussion der
steuernden Prozesse, der langzeitlichen Variabilitéit der konvektionsrelevanten
Umgebungsbedingungen und der dieser zugrundeliegenden Ursachen. Eine
Verkniipfung der Proxies mit charakteristischen Stromungsmustern, die sich

aus Hauptkomponentenanalysen ergeben, zeigt, dass sich gewitterforderliche
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Bedingungen auf klar definierte groBraumige Stromungszustinde zuriickfiih-
ren lassen und sich diese zudem regional deutlich unterscheiden.

Wie Trendanalysen beziiglich der Proxy-Zeitreihen belegen, weist die
Gewitterneigung zwischen 1958 und 2014 in den meisten Regionen keinen
signifikanten Trend auf. Das langzeitliche Verhalten ist dariiber hinaus
durch eine hohe Jahr-zu-Jahr-Variabilitit gekennzeichnet, fiir die sich
eine dominante Mode von 2-3 Jahren ergibt. Erstmals wurde auflerdem
der Zusammenhang zwischen der Gewitteraktivitit und atmosphirischen
Telekonnektionen untersucht. So treten zum Beispiel wihrend der positiven
Phase der Nordatlantischen Oszillation in vielen Regionen signifikant
weniger Gewittertage auf. Korrelationsanalysen der Zeitreihen verschiedener
Telekonnektionsindizes in Bezug auf konvektive Wetterlagen zeigen, dass die
langzeitliche Variabilitéit der konvektiven Aktivitit teilweise durch diese nicht-

periodischen Schwankungen des Klimasystems bedingt ist.
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1 Einleitung und Zielsetzung

In fritheren Zeiten gaben Gewitter wegen ihres beunruhigenden Erscheinungs-
bilds hidufig Anlass zu tibernatiirlichen sowie religios motivierten Deutungen
(Adam, 2015). Heute zdhlen Gewitter zu den eindrucksvollsten meteorolo-
gischen Phidnomenen, nicht zuletzt wegen des hohen Gefahrenpotenzials der
mannigfaltigen Begleiterscheinungen. So bergen die elektrischen Entladun-
gen durch einen ionisierten Blitzkanal aufgrund der extremen Stromstirken
von bis zu 300 kA eine groe Gefahr fiir Menschen in der Umgebung
des Einschlagsorts. Da dieser von vielen Faktoren abhiingt und kaum exakt
vorhergesagt werden kann, kommt es bei Freiluftaktivititen immer wieder zu
schweren, teilweise todlichen Verletzungen. Dariiber hinaus kénnen Blitze zur
Zerstorung von Gebduden fithren, umfangreiche Waldbrinde hervorrufen und
die Sicherheit des Flugverkehrs beeintrichtigen.

Ein bedeutendes Unwetterpotenzial geht von vier weiteren Begleiterschei-
nungen vieler Gewitter aus: konvektive Windbden, Starkregen, Hagel und
Tornados. Im Laufe des Lebenszyklus einer Gewitterzelle bilden sich als Folge
von Phaseniibergiingen kalte Abwinde aus, die bodennah horizontal umgelenkt
werden. Die resultierenden Starkwindbden konnen Geschwindigkeiten von
mehr als 200 km/h erreichen (Fujita, 1990) und erhebliche Schiden, zum
Beispiel an Gebiduden oder kritischer Infrastruktur, verursachen. Konvektive
Starkniederschlédge fiihren besonders im Falle langsam ziehender Gewitterzel-
len zu extremen Abflussraten und in der Folge zu Sturzfluten oder lokalen
Uberschwemmungen. So kam es im Mai und Juni 2016 wihrend einer zwei-
wochigen Episode anhaltend hoher Gewitterneigung in mehreren Teilen Stid-

deutschlands verbreitet zu schweren Schiden durch Hochwasser (Piper et al.,
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2016). Fiir die Hagelbildung sind sowohl hohe Vertikalgeschwindigkeiten
als auch eine hohe Konzentration unterkiihlter Tropfchen (Fliissigwasser bei
einer Temperatur unter 0°C) im Aufwindbereich einer Gewitterzelle notwendig
(Pruppacher und Klett, 2010). Daher entsteht Hagel nur in intensiven und
langlebigen Gewittersystemen wie Multizellen, Superzellen oder mesoskaligen
konvektiven Systemen. Im Falle groBkornigen Hagels kommt es zu massiven
Schédden an Gebiuden, Fahrzeugen und in der Landwirtschaft, wie beispiels-
weise wihrend des Hagelunwetters vom 28. Juli 2013 in Siidwestdeutschland,
das zu Schidden von mehr als 1 Milliarde Euro fiihrte (Kunz et al., 2017).
Tornados stellen sicherlich die spektakuldrste Ausprigung konvektiv bedingter
Wetterphdnomene dar, die auch in Mitteleuropa regelmiflig auftreten (z.B.
Maiwald und Schwarz, 2016). Schwere Tornados entstehen ausschliefSlich im
Aufwindbereich von Superzellen, wobei die Rotation des Tornados aus der
Vorticity der vertikalen Windscherung mit anschlieBendem Kippen (Tilting),
Strecken (Drehimpulserhaltung) und Advektion folgt. Aus diesen Mechanis-
men ergeben sich im Falle der stdrksten Tornados (EF5 gemif3 der Enhanced
Fujita Skala) Windgeschwindigkeiten von mehr als 320 km/h (Markowski und
Richardson, 2010), die innerhalb der schmalen und zumeist kurzen Zugbahnen
zur weitgehenden Zerstorung aller Gebiude fithren kénnen.

Nicht zuletzt das hohe Schaden- und Gefahrenpotenzial von Gewitterereig-
nissen begriindet eine tiefgehende Erforschung der konvektiven Aktivitit
und der dabei zugrunde liegenden meteorologisch-physikalischen Zusammen-
hinge. Grundsitzlich sind an der Entstehung von Gewittern eine Vielzahl
von Prozessen und Mechanismen auf verschiedenen Raum- und Zeitskalen
beteiligt. Einerseits sind konvektive Zellen ein lokalskaliges Phdnomen, des-
sen Ursprung im Aufstieg einer Warmluftblase von nur geringer rdumlicher
Ausdehnung liegt. Weiterhin wird die Niederschlagsbildung iiber Prozesse
gesteuert, die der Mikrophysik zugeordnet werden. Andererseits werden die
thermodynamischen Rahmenbedingungen fiir die konvektive Aktivitit von
Mechanismen bestimmt, die der synoptischen Skala angehoren. So kann die

Advektion konvektionsforderlicher Luftmassen iiber Distanzen von mehreren
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Tausenden Kilometern ablaufen. Zudem sind die bodennahen Druckmuster,
welche den Transport dieser Luftmassen bedingen, an das Stromungsfeld in
der Hohe gekoppelt und folglich auch von Prozessen auf der planetaren Skala
beeinflusst. Wenn die thermodynamischen Voraussetzungen fiir Konvektion
erfiillt sind, ist in der Regel zusitzlich ein Auslosemechanismus erforderlich,
der die Warmluftblase bis auf ein Niveau hebt, ab dem sie in freier Konvektion
weiter aufsteigen kann. Hierfiir gibt es verschiedene Hebungsantriebe, die
den gesamten Bereich der Mesoskala sowie die synoptische Skala umfassen.
Beispiele sind thermisch oder orografisch induzierte Sekundirzirkulationen,
die Querzirkulationen an Fronten oder ein durch die quasigeostrophische
Dynamik bedingtes groBriumiges Aufsteigen der Luftmassen. Aber auch auf
der Zeitskala deckt die Entstehung von Gewittern einen groflen Bereich ab.
So liegt die charakteristische Lebensdauer einer kumulusféormigen Wolke im
Bereich von Minuten, einer gewohnlichen Einzelzelle meist bei weniger als
einer Stunde, wohingegen sie im Falle organisierter Konvektion auf bis zu
einen Tag ansteigen kann (Kunz, 2016). Die steuernde grofriumige Dynamik
zum Beispiel in Form der Genese und Transformation von Trog-Riicken-
Strukturen lduft demgegeniiber auf Zeitskalen von mehreren Tagen ab.

Die Erforschung der raumlichen Verteilung der Gewitter- und Hagelaktivitéit
war lange Zeit der Einschrinkung unterworfen, dass aus einzelnen Beobach-
tungen keine homogene und vollstindige Klimatologie abgeleitet werden kann.
So konnten in frithen Studien der Gewitteraktivitit, die auf den Meldungen von
bemannten Wetterstationen beruhten (z.B. Wakonigg, 1978), viele Ereignisse
nicht beriicksichtigt werden, wenn sie au3erhalb des Detektionsradius der Be-
obachter auftraten. Erst mit der Einfithrung operationeller Blitzortungssysteme
wurde es moglich, Blitzentladungen als Proxy (indirekte Messgrof3e) fiir die
zugehorigen Gewitter raumlich und zeitlich hoch aufgeldst zu registrieren
und auszuwerten. Mittlerweile existieren einige Arbeiten, die basierend auf
solchen Blitzdaten die konvektive Aktivitdt in unterschiedlichen Regionen
Europas untersuchten. Dabei zeigte sich, dass die Gewitterhdufigkeit markante
rdumliche Strukturen (Schulz et al., 2005; Czernecki et al., 2016) und re-
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gionale Unterschiede beziiglich Tagesgang und Saisonalitit der konvektiven
Aktivitdt aufweist (z.B. Antonescu und Burcea, 2010; Santos et al., 2013).
Speziell bezogen auf Deutschland belegen die Ergebnisse von Wapler (2013)
kleinrdumige regionale Maxima der Gewitteraktivitit. Alle diese Arbeiten
basieren jedoch auf relativ kurzen Zeitreihen und beziehen sich nur auf ein
Land oder noch kleinere Gebiete. Dagegen ermoglichen Satellitenmessungen
die Erstellung globaler Gewitterklimatologien (Christian et al., 2003; Beirle
et al., 2014), die allerdings eine reduzierte rdumliche Auflosung aufweisen.
Basierend auf verschiedenen Proxies wurden auflerdem Hagelklimatologien
fir mehrere Lander erstellt (Punge et al., 2014; Kunz und Kugel, 2015;
Puskeiler et al., 2016).

Vertiefte statistische Analysen der Gewitter- und Hagelaktivitit auf lingeren
Zeitskalen, welche iiber die Erstellung grundlegender Klimatologien hinaus
gehen, liegen wegen der begrenzten Verfiigbarkeit direkter Messdaten bisher
nur in geringer Zahl vor. Eine Moglichkeit besteht darin, aerologische Mes-
sungen oder Reanalysedaten heranzuziehen, um basierend auf verschiedenen
direkten Beobachtungsdaten von Gewittern geeignete Proxies zu identifizieren
und deren Variabilitédt zu analysieren. Als Proxies fiir die konvektive Aktivi-
tdt eignen sich verschiedene Konvektionsindizes oder Energiemale, die zur
Beurteilung der Stabilitiit entwickelt wurden. So konnte in mehreren Studien
(z.B. Haklander und van Delden, 2003; Kunz, 2007) ein enger Zusammenhang
zwischen diesen Indizes und der Haufigkeit und Intensitidt der konvektiven
Aktivitét belegt werden. Mohr (2013) entwickelte in Erweiterung dieser univa-
riaten Methoden ein logistisches Modell, das, unter anderem auf der Basis ei-
nes Konvektionsindexes, einen Proxy zur Quantifizierung des Hagelpotenzials
liefert. Sanchez et al. (1998) stellten einen multivariaten Ansatz zur Vorhersage
von Gewittern auf der Basis mehrerer thermodynamischer meteorologischer
Grofen vor.

Die Zielsetzung der vorliegenden Arbeit besteht darin, unter Verwendung
sowohl von Blitz- als auch Proxydaten die rdumlichen und zeitlichen Va-

riabilitdtskomponenten der konvektiven Aktivitit mithilfe einer Kombination
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verschiedener uni-, bi- und multivariater statistischer Analysemethoden fun-
diert und umfassend zu charakterisieren. So wird die raum-zeitliche Variabi-
litat der Gewitteraktivitdt zunichst basierend auf einer 14-jdhrigen Zeitreihe
hoch aufgeloster Blitzdaten fiir mehrere europdische Linder (Deutschland,
Osterreich, Schweiz, Frankreich, Benelux) untersucht. Die Liange der Zeitreihe
ermoglicht hierbei eine Ausweitung der Analyse auf zusitzliche, bisher nicht
behandelte Fragestellungen, wie zum Beispiel rdumliche Korrelationsana-
lysen, und gewihrleistet zudem eine erhohte Aussagekraft der Ergebnisse
verglichen mit fritheren Arbeiten. Anschlieend dient diese Klimatologie
als Ausgangspunkt, um regional differenziert die relevanten groflskaligen
Antriebsmechanismen zu untersuchen, die der beobachteten raum-zeitlichen
Variabilitdt zugrunde liegen. Hierfiir werden mithilfe objektiver Methoden
zwel Proxies fiir verbreitete konvektive Aktivitidt bestimmt, die auf einem
hoch aufgelosten regionalisierten Reanalysedatensatz basieren (CoastDatll
des Helmholtz-Zentrums Geesthacht). Dieser liegt fiir einen langen Zeitraum
von 57 Jahren vor und ermdglicht daher auch Analysen der langzeitlichen
Variabilitit. In diesem Zusammenhang wird auflerdem erstmals der Einfluss
verschiedener atmosphirischer Telekonnektionen auf die konvektive Aktivitit
in Europa untersucht.

Die im Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrten Analysen orientieren sich an den

folgenden fiinf zentralen Forschungsfragen:

1. Welche raumlichen Strukturen weist die konvektive Aktivitit in Mittel-

und Westeuropa auf?

2. Welche regionalen Unterschiede lassen sich hinsichtlich der tageszeitli-

chen und saisonalen Variabilitét der Gewitterhdufigkeit beobachten?

3. Wie ldsst sich die langzeitliche Variabilitit der konvektiven Aktivitit,

einschlieBlich moglicher Trends, beschreiben?

4. Welche grofiskaligen Prozesse sind relevant fiir die beobachteten

Variabilitdtsmoden?
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5. Inwieweit ldsst sich das langzeitliche Verhalten der Gewitteraktivitit auf
die natiirliche Klimavariabilitit zuriickfithren?

Mit dem verbesserten Verstindnis besonders der langzeitlichen Variabilitits-
moden und der relevanten groBskaligen Steuerungsmechanismen im Falle
hochreichender Konvektion leistet diese Arbeit einen wichtigen Beitrag zur
Helmbholtz-Initiative Regionale Klimadnderungen (REKLIM). Hierbei liegt der
Schwerpunkt generell auf den groBrdumigen Zusammenhédngen und Wirk-
mechanismen. Nicht ndher diskutiert werden dagegen Prozesse auf kleineren
Skalen wie zum Beispiel lokale Auslosungsmechanismen (z.B. Crook, 1996;
Barthlott et al., 2010).

Die theoretische Grundlage der in dieser Arbeit durchgefiihrten Analysen
bilden die in Kapitel 2 eingefiihrten meteorologisch-physikalischen Zusam-
menhédnge und GesetzmiBigkeiten. Daran schlieft sich in Kapitel 3 eine
Beschreibung der verwendeten Datensitze an. Die statistischen Verfahren,
die in dieser Arbeit zum Einsatz kommen, werden in Kapitel 4 vorgestellt.
In Kapitel 5 wird die Entwicklung der beiden Proxies fiir konvektive Ak-
tivitdt skizziert. Daran schlie3t sich die Beschreibung und Diskussion der
Ergebnisse an, die in drei Schritten erfolgt. So wird in Kapitel 6 zunichst
die Analyse der raum-zeitlichen Variabilitit auf der Basis von Blitzdaten
vorgestellt. In Kapitel 7 werden typische Stromungssituationen diskutiert, die
in den einzelnen Regionen zu konvektionsforderlichen Bedingungen fiihren
und den Einfluss der groBskaligen Dynamik auf die konvektive Aktivitit
widerspiegeln. Kapitel 8 widmet sich auf der Grundlage der entwickelten
Proxies den langzeitlichen Variabilititsmoden der Gewitterneigung, bevor
in Kapitel 9 die zentralen Ergebnisse zusammengefasst und die wichtigsten

Schlussfolgerungen abgeleitet werden.



2 Meteorologische Grundlagen und
physikalische Konzepte

Gewitter entstehen als Folge eines komplexen Zusammenspiels mehrerer
atmosphirischer Prozesse, deren Skalen ein breites Spektrum abdecken.
Hat sich ein Gewitter gebildet, kann es, abhingig unter anderem von
seinem Organisationsgrad, eine Vielzahl meteorologischer Phinomene mit
Unwetterpotenzial auslosen. Grundlage fiir die Gewitterbildung ist der
Mechanismus der hochreichenden Feuchtkonvektion. Im folgenden Kapitel
werden die physikalischen Zusammenhinge, die der Entwicklung von
Gewittern zugrunde liegen, vorgestellt und diskutiert. Die ersten beiden
Abschnitte widmen sich den Bedingungen, unter denen sich konvektive
Zellen bilden. Dies erfolgt sowohl hinsichtlich des thermodynamischen
Zustands der lokalen Umgebung (Kap.2.1) als auch der dynamischen
Prozesse bei der Auslosung von Konvektion (Kap.2.2). Ob Gewitter
in Form von kurzlebigen Einzelzellen oder als iiber mehrere Stunden
andauernde organisierte Konvektion auftreten, hingt im Wesentlichen von
den Umgebungsbedingungen ab (Kap.2.3). Dem elektrischen Feld einer
Gewitterwolke und der Entstehung von Blitzen widmet sich Kapitel 2.4. Als
Grundlage fiir die spitere Diskussion atmosphérischer Telekonnektionsmuster
in der vorliegenden Arbeit werden diese in Kapitel 2.5 aus der theoretisch-
methodischen Perspektive eingefiihrt und hinsichtlich ihrer meteorologischen

Charakteristika vorgestellt.



2 Meteorologische Grundlagen und physikalische Konzepte

2.1 Thermodynamische Umgebungsbedingungen

Grundvoraussetzung fiir die Gewitterentstehung ist eine ausreichende Labilitit
der Atmosphire, die sich darin duflert, dass ein aufsteigendes Luftpaket tiber
ein grofes Hohenintervall hinweg wirmer als die lokale Umgebung ist und
dadurch eine Vertikalbeschleunigung erfihrt. Die hierfiir relevanten Prozesse
und deren konzeptionelle Beschreibung werden in den folgenden Abschnitten

diskutiert.

2.1.1 Adiabatische Zustandsadnderungen

Die thermodynamischen Vorgéinge in der Atmosphire lassen sich grundsitzlich
durch Anderungen von Zustinden beschreiben, die durch Tripel bestehend
aus den Variablen Druck p, Temperatur 7 und spezifischem Volumen o
gegeben sind. Die Zustandsgleichung fiir ideale Gase, pox = R.T (Rp ist
die Gaskonstante fiir trockene Luft), impliziert hierbei, dass eine Variable
stets durch die beiden anderen ausgedriickt werden kann. Vielfach ist es
in der Meteorologie zuldssig, in erster Ndherung davon auszugehen, dass
Zustandsidnderungen adiabatisch, das heiit ohne Austausch von Wirme,
ablaufen. Im Folgenden wird in Anlehnung an Pisler (1975) und Pichler
(1997) eine mathematische Beschreibung derartiger Prozesse vorgestellt
und, darauf basierend, ein konservatives Temperaturmal} fiir adiabatische
Zustandsidnderungen hergeleitet. Daran schlieft sich eine Verallgemeinerung
fiir gesittigte Luft an, die zu einem MaB fiir den Gesamtwérmeinhalt der Luft
fiihrt.
Der 1. Hauptsatz der Thermodynamik besagt, dass die innere Energie eines
Systems, u, sowohl durch die Zufuhr beziehungsweise Abfuhr von Wirme,
04, als auch durch das Verrichten von Arbeit am System, dw, geiindert werden
kann. Es gilt also

du=38g+ ow, (2.1)
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wobei du im Gegensatz zu 6q und dw ein vollstindiges Differential darstellt,
das heift wegunabhingig ist. Die Kleinschreibung zeigt an, dass spezifische
Energiegrofien verwendet werden. Diese Grundform des 1. Hauptsatzes wird
nachfolgend unter Verwendung der Zustandsgrofen 7' und p umformuliert. Mit
der Expansionsarbeit 6w = —pda lassen sich die vollstindigen Differentiale

in Gleichung (2.1) dementsprechend entwickeln zu

u a du Ja
sa=| () +o(35) Jar+[(32), +0(50), Jor- 2

Andererseits ldsst sich Gleichung (2.1) schreiben als

0g=d(u+pa)—adp=dh—adp, (2.3)

mit der spezifischen Enthalpie 7 = u + po. Um die beiden Gleichungen
zusammenzufithren, wird in Gleichung (2.2) der Druck konstant gesetzt, das
heiflt es gilt dp = 0. Da im zweiten der verbleibenden Terme der Druck in das
Differential gezogen werden kann, folgt direkt

oh
P

wobei ¢, die spezifische Wirmekapazitit von trockener Luft bei konstantem

Druck ist. Einsetzen in Gleichung (2.3) ergibt eine alternative Form des

1. Hauptsatzes in Enthalpieform, ausgedriickt durch d7 und dp,

0q=c,dT —adp. (2.5)

Nun wird die Annahme adiabatischer Zustandsidnderungen verwendet, wo-
durch 8¢ verschwindet. Nach Ersetzen von o mithilfe der Zustandsgleichung
fiir ein ideales Gas kann Gleichung (2.5) durch Trennung der Variablen ana-
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Iytisch von einem Referenzniveau po bis zum variablen Niveau p integriert

werden. Es ergibt sich

/T(p) dl - &/pdl 2.6)
T(po) T Cp Jpy P 7 '

und es folgt die gesuchte Gleichung fiir die potentielle Temperatur 6 =T (py),

Ry

6=1(p) (’;f) v 27

wobei pg tiblicherweise gleich 1000 hPa gesetzt wird (Poisson-Gleichung). 0
ist invariant unter adiabatischen Zustandsidnderungen, die ohne Phaseniiber-
ginge ablaufen (trockenadiabatisch).
Aus Gleichung (2.5) ldsst sich auflerdem der trockenadiabatische Tempera-
turgradient I'; herleiten, wenn 7(p) mithilfe der Kettenregel als 7'(z(p))
geschrieben wird,

- _8_g76102%, (2.8)

dz ¢ m

Die bisherige Annahme trockener Luft ist in der Realitdt nicht gerechtfertigt.
Stattdessen stellt die Luft ein Gasgemisch dar, in dem sich gemdf dem
Daltonschen Gesetz die Partialdriicke der einzelnen Komponenten addieren
(Markowski und Richardson, 2010). Auch der Wasserdampfpartialdruck (kurz:
Dampfdruck) kann als ideales Gas behandelt und somit durch

e= dedT (2.9)

mit der Dichte p; und der Gaskonstante von Wasserdampf R; beschrieben
werden. Da der Dampfdruck bei Vertikalbewegungen nicht konservativ ist,
empfiehlt sich die Verwendung eines weiteren Mafles fiir den Feuchtegehalt

der Luft, des Wasserdampfmischungsverhiltnisses
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2.1 Thermodynamische Umgebungsbedingungen

_Pa_RL_e (2.10)

o T Rip—e’

wobei mit L indizierte GroB3en trockene Luft beschreiben. Die relative Feuchte
ist durch das Verhiltnis von e und Sittigungsdampfdruck e; gegeben und
kann daher als Mal} fiir den Sittigungsgrad aufgefasst werden. Fiir die

Temperaturabhingigkeit von ey gilt die Clausius-Clapeyron-Gleichung

de;,  lges
dr ~ R,T?’

@2.11)

mit der spezifischen Verdampfungswiirme /; = [;(T), die meist als konstant
angenommen wird. Eine Niherungslosung fiir diese Differentialgleichung
wurde beispielsweise von Bolton (1980) vorgestellt. Feuchte Luft kann
grundsitzlich mithilfe einer effektiven Gaskonstante R,y behandelt werden,
was aufgrund von deren Nichtkonstanz jedoch wenig praktikabel ist.
Stattdessen lédsst sich zeigen, dass weiterhin mit R; gerechnet werden kann,
wenn die Feuchte in Form eines alternativen Temperaturmales, der virtuellen
Temperatur T;, beriicksichtigt wird. Sie ist fiir ein gegebenes 7 eine Funktion

des Wasserdampfmischungsverhiltnisses,

—T.1+rd8z

=T T-(1+0,61ry,) mit e=-2. (2.12)

Wird in Gleichung (2.7) die Temperatur durch T, ersetzt, ergibt sich die
virtuell-potentielle Temperatur 6,, die bei adiabatischen Zustandsédnderungen
in feuchter, ungesittigter Luft eine Erhaltungsgrofle ist.

Im Fall von Sittigung gestaltet sich das Problem, ein bei Vertikalbewegungen
konservatives Temperaturmall zu finden, komplexer, denn der 1. Hauptsatz
muss aufgrund der Wéarmezufuhr in Form von frei werdender latenter
Wirme, 8¢, und im Hinblick auf die hinzukommende Fliissigwasserphase
modifiziert werden. Es werde vereinfachend angenommen, dass die Phasen im

Gleichgewicht seien, weshalb die Herleitung nicht fiir iibersittigte Zustidnde

11



2 Meteorologische Grundlagen und physikalische Konzepte

gilt (Bryan, 2008). Ebenso werden Phaseniiberginge Wasser—Eis nicht in
die Betrachtung eingeschlossen. Die Gleichungen konnten jedoch durch eine
entsprechende Substitution der relevanten Grofen angepasst werden.
Grundsitzlich sind unter Sittigung zwei ideale Modellvorstellungen zu
unterscheiden: Im reversiblen Fall verbleibt simtliches Kondensat in der Wolke
und steht fiir spitere Verdunstungsprozesse zur Verfiigung. Dieser sogenannte
reversibel-feuchtadiabatische Prozess ist aufgrund seiner Umkehrbarkeit nicht
nur adiabatisch, sondern auch isentrop (Iribarne und Godson, 1981). Im
Gegensatz dazu fillt bei einem irreversiblen, pseudoadiabatischen Prozess
alles Kondensat instantan aus. Im Folgenden wird zunéchst der reversible Fall
betrachtet.

Im 1. Hauptsatz (Gl.2.5) kann 6q weiterhin null gesetzt werden, sofern die
Kondensationsprozesse durch zusétzliche Terme energetisch beriicksichtigt
werden (Simpson, 1978),

I
(%+nwmmTRmmp+dCﬁﬁ>o, (2.13)

wobei r; das gesamte Mischungsverhéltnis von Fliissigwasser und Wasser-
dampf, ¢, die spezifische Wirmekapazitit fliissigen Wassers und ryg das
Wasserdampfsittigungsmischungsverhiltnis sind. Emanuel (1994) fiigte einen
weiteren Term hinzu, um auch untersittigte Bedingungen hinreichend genau
beschreiben zu konnen. Da ¢, und c,, in guter Nidherung konstant sind und sich
auch r; nicht dndern kann, ist der erste Summand einfach zu integrieren. Glei-
ches gilt fiir beiden iibrigen Terme, sodass sich nach einigen Rechenschritten

die sogenannte feucht-dquivalentpotentielle Temperatur Bef ergibt,

ﬂ:T(m (2.14)

R (cp+ricy)
P )

exp [ Laras }
(cp+ricy)T |

Zur Beschreibung hochreichender Konvektion ist der pseudoadiabatische An-

satz insofern besser geeignet, als dieser die hierbei auftretenden Niederschlige
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2.1 Thermodynamische Umgebungsbedingungen

beriicksichtigt. Dennoch handelt es sich ebenfalls um eine Nédherung, da in der
Realitit nur ein Teil des Kondensats ausfillt. Konkret besteht der Unterschied
zum reversiblen Fall darin, in Gleichung (2.13) das Gesamtmischungsverhilt-

nis, r;, durch das Wasserdampfsittigungsmischungsverhiltnis, r;,, zu ersetzen:

l
(cp+rascw)dInT —Rydlnp+d (rd}d) =0. (2.15)

Da rys anders als r; eine Funktion der Temperatur ist, erfordert Glei-
chung (2.15) die Losung eines aufwindigeren Integrals, (¢, [ r4,dInT). In der
Literatur wurden deshalb verschiedene Niherungslosungen fiir den pseudoa-
diabatischen Fall entwickelt. Als sehr genau hat sich die pseudopotentielle

Temperatur nach Bolton (1980) erwiesen,

0,2854(1-0,287,) 3376
Gea\:T<pO> exp[( —2,54) rd(1+0,81rd)] . (2.16)
p Thkn

mit der Temperatur im Hebungskondensationsniveau Tygy. Die in dieser
Arbeit verwendeten Werte fiir 6, wurden mit Gleichung (2.16) berechnet.

Anschaulich gesprochen entspricht 8, derjenigen Temperatur, die ein Luftpaket
annimmt, wenn es adiabatisch, ab dem Niveau der Sittigung pseudoadiaba-
tisch, gehoben wird, bis sdmtlicher Wasserdampf kondensiert und ausgefallen
ist, und anschlieBend das Luftpaket auf ein Referenzniveau von py = 1000 hPa
bewegt wird. Wegen der Invarianz gegeniiber adiabatischen Zustandsdnde-
rungen und Kondensationsprozessen eignet sich Gleichung (2.16) dazu, Luft-
massen hinsichtlich ihres Energiegehalts in fithlbarer sowie latenter Wérme
zu charakterisieren. Insbesondere gibt ein hoher Wert von 6,, berechnet fiir
p = 850 hPa, einen Hinweis auf ein hohes Temperatur- und Feuchteniveau in
der unteren Troposphire und folglich auf gute Bedingungen fiir die Bildung
konvektiver Zellen (engl.: theta-e-ridge; NWS, 2016). Gleichwohl sind hohe
0,-Werte nicht hinreichend fiir gewitterforderliche Umgebungsbedingungen.

Stattdessen muss zusitzlich die atmosphirische Stabilitit betrachtet werden,
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2 Meteorologische Grundlagen und physikalische Konzepte

wobei sich labile Bedingungen in einer vertikalen Abnahme von 6, duflern
(siehe Kap. 2.1.3).

2.1.2 Vertikalbeschleunigung und Auftrieb

Entscheidend fiir die Bildung von Gewitterwolken ist die aufwérts gerichtete
Bewegung von Luftmolekiilen in Aufwindschldauchen. Um mikrophysikalische
Aspekte zu vernachldssigen, wird im Folgenden von Warmluftblasen
ausgegangen, deren Eigenschaften rdumlich kontinuierlich verteilt sind. Um
die vertikale Beschleunigung zu beschreiben, die das Aufsteigen solcher
Fluidelemente induziert, wird die dritte Komponente der Bewegungsgleichung
verwendet (Doswell III und Markowski, 2004),

LZVII)(;Z (14+g5+qe) +2Qucos¢ +F, . (2.17)
Dabei sind w die Vertikalgeschwindigkeit, g die Gravitationsbeschleunigung,
qr/e das Mischungsverhiltnis von Fliissigwasser beziehungsweise Eis, Q die
Winkelgeschwindigkeit der Erde, ¢ die geografische Breite, u die zonale
Geschwindigkeit und F, die Vertikalkomponente externer Krifte wie zum
Beispiel Reibung. Fiir die nachfolgende Betrachtung konnen die letzten drei
Terme in guter Ndherung vernachldssigt werden. Die Aufspaltung von Druck
und Dichte in Grundzustand (p und p) und Stérungen (p’ und p’) fiihrt zu

dw _ 8? 3]?/ — /
pdt_—(aﬁaz)—(pﬂ))g- (2.18)

Aus der Gleichung fiir das hydrostatische Gleichgewicht dp/dz = —pg folgt,
dass sich die beiden den Grundzustand beschreibenden Terme aufheben. Damit
vereinfacht sich Gleichung (2.18) zu

1 /
dw_ _19p" P (2.19)
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2.1 Thermodynamische Umgebungsbedingungen

Zusitzlich kann die Dichte im Nenner entweder als p = const geméil
Boussinesq-Approximation oder als p = p(z) gemif} anelastischer Approxi-
mation geschrieben werden. Wihrend der erste Term auf der rechten Seite den
vertikalen Gradienten der Druckstorung darstellt, beschreibt der zweite Term
den thermischen Auftrieb B, auf dem das Auftriebskonzept von Archimedes
fuBt. Unter Anwendung der Zustandsgleichung fiir feuchte Luft auf p und p’
sowie anschliefender Vernachlidssigung aller Produkte von StorgroB3en folgt fiir

den thermischen Auftrieb

!/ T/ /
B:—%g% (Tv_l;>g. (2.20)

Im Rahmen der klassischen Theorie des gehobenen Luftpakets (lifted parcel
theory, TGL, Bjerknes, 1938) wird davon ausgegangen, dass der vertikale
Gradient der Druckstorung in Gleichung (2.19) verschwindet. Dies fiihrt zu
einer stark vereinfachten Form der Bewegungsgleichung, in der die vertikale
Beschleunigung alleine durch den thermischen Auftrieb bestimmt wird. Wenn
zudem der Druckterm in Gleichung (2.20) vernachldssigt wird, ldsst sich die
vertikale Beschleunigung wegen 7, = T, — T, schreiben als
dw T,-T,

— =g 221
a8 T (2.21)

Wie Doswell III und Markowski (2004) zeigen, werden die physikalischen
Vorginge beim Aufstieg einer Warmluftblase hierdurch nicht hinreichend
abgebildet. Die grundlegende Annahme des TGL-Modells besteht darin, dass
ein Luftpaket ohne riumliche Ausdehnung in eine homogene Umgebung ein-
gebettet ist, eine Wechselwirkung aufgrund der eindimensionalen Geometrie
jedoch nicht stattfindet. Insbesondere kann das Modell wegen des Fehlens
einer horizontalen Dimension keine Massenkontinuitit abbilden. Der Auftrieb
stellt eine relative GroBe beziiglich des horizontal homogenen Grundzustands
der Umgebung dar. Wird dieser veridndert, muss sich offensichtlich auch
der Auftrieb dndern, was sich gemil Gleichung (2.21) direkt auf die Ver-
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2 Meteorologische Grundlagen und physikalische Konzepte

tikalbeschleunigung auswirkt. Physikalisch ist der Einfluss eines willkiirlich
gewihlten Grundzustands auf den Aufstieg der Luftblase nicht sinnvoll, was
die begrenzte Anwendbarkeit des Auftriebskonzepts nach Archimedes auf
Konvektionsstromungen verdeutlicht.

Tatsdchlich induziert die aufsteigende Luftblase im Allgemeinen einen
Dichtegradienten, der eine Interaktion mit der Umgebung in Form von
Druckstorungen nach sich zieht. Dies ldsst sich unschwer zeigen, indem
die Divergenz der dreidimensionalen Bewegungsgleichung unter Verwendung
der Boussinesq-Approximation berechnet wird (Markowski und Richardson,
2010). Wegen der betrachteten kleinen Skalen sind Corioliskraft und Beta-
Effekt vernachlédssigbar und unter Annahme der Kontinuitéitsgleichung fiir
inkompressible Fluide, V.y= 0, folgt

1 - 0B
— V2 =D - |V} — —, (2.22)
0 82

wobei B der thermische Auftrieb und D der Deformationstensor sind, fiir

dessen quadrierte Determinante gilt:

D= Z y (. 2 2 (2.23)
= Bx] oxi ) ’
g
Gleichung (2.22) hat die Form einer elliptischen partiellen Differentialglei-
chung, wobei fiir wellenformige Losungen V2p' o — p’ gilt. Die Druckstérung
p’ lisst sich als Summe zweier Teilstorungen auffassen, von denen eine, p;),
durch den Auftrieb bedingt, und die andere, pé,, dynamisch induziert ist. Es
gilt mit Gleichung (2.22):
| = JoB 12 -
—Vpl="2 und —V?p,=|DP—|VxV]. (2.24)
V=73, 5 VPu=IDP |9 3]
Der Storungsanteil pj steht im Zusammenhang mit Abweichungen der

Dichte innerhalb des Storvolumens vom Grundzustand. So liegt beispielsweise
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2.1 Thermodynamische Umgebungsbedingungen

oberhalb einer warmen Luftblase ein negativer vertikaler Gradient des
thermischen Auftriebs B vor, der mit einer positiven Druckstorung p)
einhergeht. Unterhalb der Blase hingegen stellt sich analog ein negatives
p), ein. Anschaulich ldsst sich dieser Druckdipol mit der Verdringung von
Umgebungsluft aus dem Weg der aufsteigenden Blase und dem Nachstromen
von Luft dahinter erkliren. Einen weiteren Beitrag zu p), liefert die durch das
Storvolumen bedingte Schichtdickenanomalie (Markowski und Richardson,
2010). Der Anteil p/; wird von Unterschieden im Stromungsfeld hervorgerufen,
die durch das Storvolumen induziert sind. Konkret sorgen Gradienten der
einzelnen Geschwindigkeitskomponenten fiir Verformungen und Drehungen
im Umfeld der Storung. Die von der TGL vernachldssigte Beeinflussung
der Umgebung durch die Luftblase wird anhand von Gleichung (2.24) somit
unmittelbar sichtbar. Die Einfithrung von pj und p/, in Gleichung (2.19) liefert

nach Gruppieren

dw  19p) 1 dp;,
a - p oz +(p 9z +B> ' (229

Der gesamte Auftrieb wird folglich durch die Klammer auf der rechten
Seite beschrieben, also durch die Summe aus thermischem Auftrieb und dem
negativen Gradienten der auftriebsinduzierten Druckstérung. Dieser zweite
Auftriebsterm kompensiert die Abhingigkeit des thermischen Auftriebs vom
Grundzustand der Umgebung vollstindig, wie Davies-Jones (2003) auch fiir
die Verallgemeinerung des Boussinesq-Fluids auf anelastische Systeme zeigte.
Die vorangegangene Diskussion macht somit deutlich, dass die Hebung einer
Luftblase mit der verwendeten Formulierung des Gesamtauftriebs physikalisch
sinnvoll beschrieben werden kann.

Die Druckstorung pj, bewirkt auferdem, dass die Luftblase langsamer aufsteigt
als durch Gleichung (2.31) angenihert, denn der begleitende Druckdipol
impliziert eine nach unten gerichtete Druckgradientkraft, die dem thermischen

Auftrieb B entgegenwirkt. Dieser Effekt ist umso stirker, je breiter die
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2 Meteorologische Grundlagen und physikalische Konzepte

Warmluftblase ist, und kompensiert den Auftrieb im Grenzwert unendlicher
Breite vollstindig. Zur Verringerung des effektiven Auftriebs trdgt daneben
auch die Einmischung kilterer und trockenerer Umgebungsluft bei (engl.:
entrainment), die offensichtlich mit zunehmender Breite der Warmluftblase
relativ an Bedeutung verliert. Die Kombination beider Einfliisse fiihrt zu dem
Ergebnis, dass die hochsten Beschleunigungen in Aufwindschldauchen mittlerer
Ausdehnung auftreten.

Generell stellt die Vernachlidssigung der Druckstérungen vor allem fiir Zellen
mit schmalen Aufwindbereichen eine gute Niherung dar (Markowski und
Richardson, 2010). Eine entscheidende Bedeutung kommt den Druckstérungen
umgekehrt im Falle von Konvektion unter starker Windscherung zu,
insbesondere bei der Entstehung und Intensivierung von Superzellen. Vor allem
in unteren Niveaus konnen die Gradienten der Druckstérungen hier in dieselbe
Richtung zeigen wie die Auftriebskraft und somit die Vertikalbeschleunigung
entscheidend verstidrken.

Eine vollstindige Betrachtung des konvektiven Aufstiegs muss ferner auch
die Wirkung von in der Luftblase enthaltenen Hydrometeoren mit dem
Mischungsverhiltnis r;, beriicksichtigen. Nach Markowski und Richardson

(2010) kann Gleichung (2.20) dementsprechend verallgemeinert werden zu

T/ /
B~ (TV_’;_rh)g. (2.26)

Wihrend die Gewichtskraft der Hydrometeore einerseits den Auftrieb hemmt,
verfrachten sie andererseits Wiarme in hohere Schichten und tragen dort zu
einer Erhohung der Vertikalbeschleunigung bei (vgl. Kap.2.1.1: Definition
reversibel-feuchtadiabatisch). Weitere relevante Effekte sind Gefrierprozesse
innerhalb des Aufwinds und eine absinkende Ausgleichsbewegung in der

Umgebung.
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2.1.3 Statische Stabilitat

Zur Beschreibung atmosphirischer Stabilitit existieren zwei unterschiedliche
Ansitze, von denen der eine das statische Stabilitidtsverhalten lokal durch die
Betrachtung infinitesimaler vertikaler Auslenkungen auswertet. Der andere
untersucht, ob sich ein Luftpaket durch eine ausreichend grof3e finite vertikale
Verlagerung auftriebsbedingt beschleunigt (Markowski und Richardson,
2010). Nachfolgend wird zunichst das erste dieser komplementédren Konzepte
betrachtet.

Wie im vorangegangenen Abschnitt diskutiert wurde, muss eine hinreichend
vollstindige physikalische Beschreibung der vertikalen Beschleunigung einer
Warmluftblase den Einfluss von Druckstdrungen beriicksichtigen. Um im
Folgenden die géngige Modellvorstellung zur statischen Stabilitit abzuleiten,
wird jedoch vereinfachend wieder auf den Ansatz der TGL (Bjerknes,
1938) zuriickgegriffen. Die ausgedehnte Warmluftblase ist folglich durch ein
eindimensionales Luftpaket zu ersetzen.

Die Ausgangssituation sei durch ein Gleichgewicht zwischen Luftpaket und
Umgebung gegeben. Zur Vereinfachung wird von trockener Luft ausgegangen,
weshalb in den Gleichungen 7 statt 7, verwendet wird. Nach einer
infinitesimalen Auslenkung &8z lassen sich die Temperaturen von Luftpaket
T und Umgebung T in der Hohe z = z9 + 6z durch Taylorreihen ohne

Berticksichtigung quadratischer und héherer Terme darstellen,
T(z)=T(z0)—T:6z,  T(z)=T(z0)— 70z, (2.27)

mit dem trockenadiabatischen Temperaturgradienten, I'; (siche Gl.2.8), und
dem Temperaturgradienten der Umgebung, ¥ (Iribarne und Godson, 1981).
Wegen w = d §z/dr folgt damit aus Gleichung (2.21)

a7 T8I yee 82=0. (2.28)
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2 Meteorologische Grundlagen und physikalische Konzepte

Da der absolute Wert der Temperatur immer viel grofer ist als deren
Anderungen mit der Hohe, vereinfacht sich der Nenner und es ergibt sich eine
gewohnliche Differentialgleichung 2. Ordnung, auch bekannt als Gleichung
des ungedimpften harmonischen Oszillators,

d?sz g d?sz

Wt Ty T NOe= g TN=0, @29)

mit der allgemeinen Losung

0z(t) =A-exp (i T(gz()) (Tr—7) ~t) +B-exp <i Téo) (Ty—y) ~t> ,
(2.30)
wobei A und B Integrationskonstanten sind.
Fiir den stabilen Fall I; > y bleiben die Exponenten imagindr, sodass
R(6z) durch eine Kosinusfunktion darstellbar ist. Die Luftblase fiihrt eine
harmonische Schwingung um ihren Ausgangspunkt aus, deren Kreisfrequenz
durch die Wurzel in Gleichung (2.30) gegeben ist und als Brunt-Viisili-
Frequenz N bezeichnet wird. Fiir den instabilen Fall I'; < y hat die Wurzel nur
imagindre Losungen, wodurch die Exponenten reell werden. Die Auslenkung
lasst sich in diesem Fall durch eine exponentielle Zunahme beschreiben,

82(t) o< exp ( (T, —7) .t> . (2.31)

8
T(20)
Im Grenzfall neutraler Schichtung I'; = 7y verschwindet der zweite Term auf
der linken Seite von Gleichung2.29, weshalb auch die zeitliche Anderung
der vertikalen Beschleunigung gleich Null ist. Die Auslenkung 0z 16st
folglich keine weitere vertikale Verlagerung aus. Trotz der Zeitabhingigkeit
von &z folgt aus Gleichung (2.31) kein unbegrenzter Aufstieg bei instabiler
Schichtung, da die obigen Betrachtungen nur lokale Giiltigkeit besitzen
(Markowski und Richardson, 2010).

20



2.1 Thermodynamische Umgebungsbedingungen

Um das basierend auf Gleichung (2.30) abgeleitete Kriterium fiir statische
Stabilitdt auf den Fall einer gesittigten Umgebung zu verallgemeinern, wird
zwischen I'; und dem pseudoadiabatischen Temperaturgradienten, I, unter-
schieden. Wie in Kapitel 2.1.1 erldutert, ist bei allen Prozessen, die unter
Sittigung ablaufen, zwischen einer reversiblen und irreversiblen Modellvor-
stellung zu differenzieren. Zur Herleitung von I', fiir den ersten Fall werden die
Differentiale in Gleichung (2.13) mithilfe von Differentiationsregeln und durch
einige Substitutionen umgeformt. Unter Verwendung der Clausius-Clapeyron-
Gleichung (GI.2.11) und des Kirchhoffschen Gesetzes

dly = (cpg — ) dT (2.32)

mit der spezifische Warmekapazitit von Wasserdampf bei konstantem Druck,

Cpa, ergibt sich nach lingerer Rechnung (Iribarne und Godson, 1981)

l{
= [1 + (Wloar) *0761) ~rs}

1 + ders"'cw(rt_rw) lfﬂw(ﬁ""ﬂr) ’
Cp CPRLTZ

r,=1;-~

(2.33)

wobei r,, das Mischungsverhiltnis von Fliissigwasser und  das Verhiltnis
der Molekulargewichte von Wasserdampf und trockener Luft sind. Fiir den, in
Konsistenz mit Gleichung (2.16), im Weiteren verwendeten irreversiblen Fall
vereinfacht sich Gleichung (2.33) durch Verwendung von r; = ry,.

Da wihrend des pseudoadiabatischen Aufstiegs laufend latente Wirme
frei wird, nimmt die Temperatur des Luftpakets geringer ab als im

trockenadiabatischen Fall, das heif3t I', > I",, und folglich auch
y>I, = vy>I, aber y>I', = vy>I; iA. (2.34)

Die durch Gleichung(2.34) ausgedriickte Kausalitit impliziert, dass das
Luftpaket nur im Falle von y > I’y generell aufzusteigen beginnt, was als

absolute Instabilitiit bezeichnet wird. Bei y < I'), hingegen liegt absolute
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2 Meteorologische Grundlagen und physikalische Konzepte

Stabilitiit vor. Im Ubergangsbereich der bedingten Instabilitit, welcher durch
I'), <y <TI; gegeben ist, geht eine gesittigte Umgebung mit Instabilitit und
eine ungesittigte mit Stabilitét einher.

Es ldsst sich zeigen, dass die genannten Stabilitdtskriterien auch durch
Gradienten der potentiellen beziehungsweise pseudopotentiellen Temperatur

ausgedriickt werden konnen (Markowski und Richardson, 2010):

00 207
absolutinstabil : 5 <0 absolut stabil : 3 >0
< _ < (2.35)
bedingtinstabil : £ <0,
dz

wobei 6 die pseudopotentielle Temperatur ist, die die Umgebung annihme,
wenn sie bei der aktuellen Temperatur und dem aktuellen Druck gesittigt wire.
Obwohl die Vernachlissigung der Druckstorungen pj und p), wie in
Kapitel 2.1.2 ausgefiihrt, eine Vereinfachung darstellt, fiihrt das darauf fulende
TGL-Modell dennoch zu einer physikalisch korrekten Abgrenzung der
Stabilitédtsbereiche, die beispielsweise fiir eine gegebene Radiosondenmessung
die Beurteilung der statischen Stabilitit in verschiedenen Hohen ermoglicht.

2.1.4 Integrale Stabilitatsbetrachtung

Der Zustand bedingter Instabilitidt (vgl. Kap.2.1.3) impliziert keine Aussage
tiber das tatsichliche Vorliegen von Instabilitit (Sherwood, 2000). Ausschliel3-
lich im Falle von Sittigung kommt es unter bedingter Instabilitit zu einer
exponentiellen Auslenkung des Luftpakets. Ungesittigte Luftpakete konnen
dagegen erst durch eine finite vertikale Verlagerung eventuell in den Zustand
absoluter Instabilitdt gebracht werden. Das in Kapitel 2.1.3 eingefiihrte Sta-
bilitdtskonzept, insbesondere Gleichung (2.31), umfasst jedoch solche finiten
Auslenkungen nicht, da es ausschlieBlich fiir eine infinitesimale Umgebung
des Ausgangspunkts gilt. Aus diesen Uberlegungen folgt, dass die bedingte

Instabilitit einen unbestimmten Zustand darstellt, der erst nach einer integralen
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2.1 Thermodynamische Umgebungsbedingungen

Betrachtung des Temperatur- und Feuchteprofils eine eindeutige Aussage
zum Stabilitdtsverhalten liefern kann. Dies fithrt zum Begriff der verfiigbaren
Energie, der die Grundlage integraler StabilitdtsmaBe bildet (Normand, 1938).
In der TGL-Modellvorstellung kiihlt sich ein gehobenes Luftpaket solange
trockenadiabatisch ab, bis im Hebungskondensationsniveau (HKN) Sittigung
eintritt (Abb.2.1). Das HKN bildet im Fall erzwungener Hebung die
Wolkenuntergrenze. Der weitere Aufstieg stellt eine pseudoadiabatische
Zustandsdnderung dar, die als Folge der frei werdenden latenten Wérme mit
einer geringeren Temperaturabnahme gegeniiber einer trockenadiabatischen
Zustandsdnderung einhergeht (vgl. Kap.2.1.3). Diese erleichtert es dem
Luftpaket, das Niveau der freien Konvektion (NFK) zu erreichen. Dort
iberschreitet seine Temperatur die der Umgebungsluft und es kann deshalb
selbststindig weiter aufsteigen, bis sich die beiden Temperaturkurven im
Niveau des neutralen Aufstiegs (NNA) erneut schneiden. Dort bildet sich die
Wolkenobergrenze aus.

Andererseits konnen Gewitter auch durch freie Konvektion ohne externen
Hebungsantrieb entstehen. Wenn in der untersten Luftschicht infolge solarer
Aufheizung die sogenannte Auslosetemperatur erreicht wird, ist die Luft bis
zu demjenigen Niveau trockenadiabatisch (y = I';) geschichtet, in dem ein
aufsteigendes Luftpaket Sittigung erreicht (Kumulus-Kondensationsniveau,
KKN). Unter solchen Bedingungen kann dieses frei vom Erdboden bis zum
NNA aufsteigen, wobei die Wolkenuntergrenze durch das KKN gegeben ist.
Die Stérke der Konvektion kann beispielsweise durch die konvektiv verfiigbare
potentielle Energie (engl.: convective available potential energy, CAPE)
quantifiziert werden. Die CAPE reprisentiert die Energie, welche zwischen
dem NFK beziehungsweise KKN und dem NNA als Folge des Auftriebs fiir
den Aufstieg zur Verfiigung steht. Dagegen stellt die konvektive Sperre (CIN)
diejenige Energie dar, die bis zum Erreichen des HKN iiberwunden werden
muss (Markowski und Richardson, 2010). Fiir die Berechnung von CAPE und
CIN ist der thermische Auftrieb B unter Vernachlédssigung der Druckstdrungen

iber das jeweilige Hohenintervall zu integrieren (Moncrieff und Miller, 1976),
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Abbildung 2.1: Thermodynamisches Diagramm (Stuttgart, 28.07.2013, 12 UTC) mit der
adiabatischen Aufstiegskurve eines Luftpakets (blau) sowie Zustandskurven der Temperatur (rot)
und des Taupunkts (griin). Die Niveaus HKN, NFK und NNA sind durch schwarze Striche
gekennzeichnet. Zum dargestellten Termin war eine abgehobene Mischungsschicht vorhanden
(siehe Kap. 2.2.3), im Diagramm mit EML markiert. Auerdem ist oben rechts die Windscherung
skizziert. (aus: Kunz et al., 2017, © M. Kunz, genehmigter Nachdruck).
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NNA NNAT T
CAPE = Bdz~g ——dz,
NFK NFK T,
"NFK NFK T, T, (2.36)
CIN:—/ de%—g/ —dz.
Jz=0 z=0 T,

Im Falle freier Konvektion muss das KKN als untere Integrationsgrenze
verwendet werden (CAPEggy). Der mithilfe von Gleichung (2.36) ermittelte
Wert der CAPE hingt davon ab, fiir welches Luftpaket der Aufstieg
berechnet wird. Ein iiblicher Ansatz geht von einem Startpunkt am Erdboden
aus (CAPEg). Allerdings ist der thermodynamische Zustand bodennaher
Luftpakete im Allgemeinen nicht reprisentativ fiir die gesamte Grenzschicht,
da sich bodennah hiufig eine diinne Schicht mit erhohter Feuchte und
iiberadiabatischem vertikalen Temperaturgradienten ausbildet (Craven et al.,
2002). Dieses Problem kann umgangen werden, indem bei der Berechnung
der Aufstiegskurve ein fiktives Luftpaket angenommen wird, das tiber
die unteren X hPa gemittelte Werte des Mischungsverhéltnisses und der
potentiellen Temperatur aufweist. Die hierauf basierende CAPE wird als
CAPEy bezeichnet. Die CAPE,,,; (engl: most unstable layer) schliellich
basiert auf demjenigen Luftpaket in der unteren Troposphidre mit der
maximalen CAPE. Folglich wird als Startniveau die Hohe gewihlt, in der
6, maximal ist (Doswell III und Rasmussen, 1994). Dieser Ansatz hat sich
besonders fiir den Fall abgehobener Konvektion (engl.: elevated convection)
als gute Niherung erwiesen.

Aus der CAPE lisst sich die thermodynamisch maximale Vertikalgeschwin-
digkeit w4 herleiten (Markowski und Richardson, 2010). Wenn die Betrige
der Druckstorungen zur vertikalen Beschleunigung weiterhin vernachléssigt

werden, folgt aus Gleichung (2.25) nach Multiplikation mit w:

d [/ w? dz
4 (2) -5 (2.37)
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Unter der Annahme, dass w am NFK verschwindet und am NNA maximal
wird, liefert die Integration von Gleichung (2.37) tiber die Zeitspanne zwischen

dem Erreichen des NFK und des NNA eine Abschétzung von wy,,,:
5 5 5 NNA
Winax = WNNA — WNFK = 2/ Bdz, (2.38)
NFK

Winax = V2 - CAPE. (2.39)

Der hierdurch ermittelte Wert stellt eine theoretische Obergrenze fiir w,,, dar
fur den Fall, dass die Druckstérungen keine Rolle spielen. In der Realitit
sind die erreichten Vertikalgeschwindigkeiten deshalb in der Regel deutlich
niedriger.

Zusitzlich zur CAPE wurden weitere Stabilitdtsmale, sogenannte Konvekti-
onsindizes, entwickelt, die ebenfalls auf der finiten Betrachtungsweise beru-
hen. Unter Verwendung geeigneter Schwellenwerte konnen sie als Indikatoren
fiir die konvektive Neigung eingesetzt werden. Kunz (2007) zeigte, dass
sich in Abhingigkeit von der betrachteten Auspriagung konvektiver Aktivitit
unterschiedliche Konvektionsindizes als Priadiktoren beispielsweise fiir grof3-
kornigen Hagel eignen. In dieser Arbeit wird der Lifted Index (LI; Galway,
1956) verwendet, der ein approximatives Maf} fiir latente Instabilitdt (siche
unten) darstellt und als Differenz der Umgebungstemperatur in 500 hPa und

der Temperatur eines vom Startniveau i auf 500 hPa gehobenen Luftpakets,
LI = Ts00 — Ti-5500 5 (2.40)

definiert ist. Wie bei der CAPE muss zwischen einer Hebung vom Boden
(Surface Lifted Index, SLI) und von einem iiber die unteren X hPa gemittelten
Zustand (LIy) unterschieden werden.

Unter Verwendung von CAPE und CIN kann der Zustand bedingter Instabilitét
in mehrere eindeutige Bereiche aufgeteilt werden. Im Falle verschwindender

CAPE liegt Stabilitit unabhingig vom Ausmafl der Hebung vor (stabile
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bedingte Instabilitit; Normand, 1938). Fiir CAPE > 0 hat Normand (1931a,b)
den Begriff der latenten Instabilitit geprégt, die zu exponentiellem Aufsteigen
gemill Gleichung (2.31) fiihrt, sobald ausreichende Hebung die durch die
CAPE quantifizierte potentielle Energie freisetzt. Wegen der Bedingung
CAPE > 0 ist latente Instabilitdt immer mit einer hinreichend hohen Feuchte in
den unteren Luftschichten verbunden. Damit die Instabilitit freigesetzt werden
kann, muss das Luftpaket zuerst eine stabile untere Schicht, quantifiziert durch
die CIN, iiberwinden, um in den Bereich positiven Auftriebs zu gelangen.
Dies fiihrt direkt zu den drei notwendigen Voraussetzungen fiir hochreichende
Konvektion (engl.: ingredients-based methodology; Schultz et al., 2000).
Sowohl bedingte Instabilitiit als auch ausreichende Feuchte und Hebung sind
jeweils notwendig, aber nicht hinreichend fiir die Auslosung konvektiver
Zellen; erst in der Kombination sind sie auch hinreichende Faktoren. Die
CAPE ihrerseits gibt in kombinierter Weise an, zu welchem Grad die ersten
beiden Voraussetzungen erfiillt sind. Ausreichende Werte der CAPE und ein
Hebungsantrieb, der zur Uberwindung der CIN geniigt, fiihren folglich zur
Bildung von Gewittern.

Wird, anders als beim Aufstieg eines Luftpakets, eine von zwei Druckflichen
abgegrenzte Schicht als Ganzes gehoben und tritt auf der unteren Druckfliche
frither Sittigung ein als auf der oberen, fithrt weitere Hebung wegen I'), < T
zu einer Zunahme des Temperaturgradienten 7y, was eine Labilisierung der
Luftsdule zur Folge hat. Die Bedingung hierfiir ist eine feuchte untere und
trockene obere Schicht. Durch dieses Prinzip der potentiellen Instabilitdt
kann selbst eine Schichtung mit CAPE = 0 unter Umstidnden instabil
und damit konvektionsforderlich werden. Das Kriterium fiir das Vorliegen
potentieller Instabilitit ist die Abnahme der pseudopotentiellen Temperatur
mit der Hohe (Rossby, 1932). Hiufige Ursachen sind Warmluftadvektion
in den unteren Luftschichten, bodennahe Feuchteakkumulation und solare
Aufheizung der unteren Luftschichten. AuBlerdem kann es im Lee eines
ausreichend hohen Gebirges, wie zum Beispiel der Alpen, zu hoher

potentieller Instabilitdt kommen, wenn eine Kaltfront in den unteren Niveaus

27



2 Meteorologische Grundlagen und physikalische Konzepte

blockiert wird (van Delden, 2001). Die resultierende Kaltluftadvektion
ausschlieBlich in hoheren Schichten fiihrt zu einer Verstirkung des vertikalen
6,-Gradienten. Bei vielen schweren Gewitterereignissen, wie beispielsweise
dem Miinchner Hagelunwetter von 1984 (Heimann und Kurz, 1985), waren
die thermodynamischen Umgebungsbedingungen von einer hohen potentiellen
Instabilitdt gekennzeichnet.

Wie Groenemeijer (2009) zeigen konnte, stellt latente Instabilitit die
Voraussetzung fiir das tatsdchliche Erreichen eines konvektiv instabilen
Stromungszustands dar. Dabei folgt aus latenter Instabilitit immer auch
potentielle Instabilitdt, nicht jedoch umgekehrt. Gleichwohl steht die
Auslosung von Konvektion meist nicht in Verbindung mit der einheitlichen
Hebung einer potentiell instabilen Schicht (Schultz et al., 2000). Wie
Luftpakete unter der Voraussetzung einer latent oder potentiell instabilen
Schichtung die CIN iiberwinden und in den Zustand freier Konvektion

tiberfiihrt werden konnen, wird in Kapitel 2.2 ausfiihrlich diskutiert.

2.2 Mechanismen erzwungener Hebung

Hohe Werte der CAPE als Folge bedingter Instabilitdt und eines reichlichen
Feuchteangebots sind nicht hinreichend fiir die Entstehung konvektiver Zellen.
Zusitzlich ist ein Hebungsmechanismus erforderlich, der es den Luftpaketen
ermoglicht, die Zone negativen Auftriebs zu iiberwinden und anschlielend,
nach Erreichen des NFK, in den Bereich positiven Auftriebs zu gelangen (vgl.
Kap.2.1.4).

Insbesondere fiihrt eine hohe CIN oft zu einer vollstindigen Unterdriickung
von Konvektion. Zugleich resultiert daraus auch, dass sich in den unteren
Luftschichten fiihlbare und latente Wirme akkumulieren konnen, die bei
einer moglichen spiteren Uberwindung der konvektiven Sperre das Potenzial
fir eine sehr rasche, oft als explosiv bezeichnete Gewittergenese bergen
(Carlson und Ludlam, 1968). Zum Abbau der CIN trigt, neben der solar

bedingten Erwidrmung und der Feuchtezunahme durch Evapotranspiration
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und Advektion in den unteren Schichten, die grofiskalige Hebung der
Luftschichten in Verbindung mit dynamischen Antrieben bei (Kap.2.2.1).
AuBerdem sinkt die CIN im Zusammenhang mit Prozessen, die eine Erhohung
des Temperaturgradienten der Umgebungsluft, y, nach sich ziehen. Nach
Markowski und Richardson (2010) sind dies die horizontale und vertikale
Advektion von 7, differentielle Temperaturadvektion, die Streckung der
Luftsdule sowie differentielle diabatische Erwarmung.

Die Auslosung von Konvektion wird iiberwiegend von Prozessen der
Mesoskala bewerkstelligt, die als Ubergangsbereich zwischen der Mikroskala
und der synoptischen Skala definiert ist. Unter den verschiedenen in
der Literatur diskutierten Abgrenzungen zdhlt die von Fujita (1981) zu
den gebriuchlichsten, gemidll der die Mesoskala den Bereich zwischen 4
und 400 km abdeckt. Zu den relevanten mesoskaligen Prozessen gehoren
die Querzirkulation synoptischer Fronten, insbesondere im Zusammenspiel
mit einer Spanish Plume, sowie kleinrdumige Konvergenzzonen als Folge
der vielfiltigen Arten der Wechselwirkung mit orografischen Strukturen.
In Kiistennihe kommt es an Seewindfronten zu Konvergenz und der
Auslosung von Konvektion. Konvergenzlinien konnen sich des Weiteren durch
bestimmte bodennahe Stromungskonfigurationen bilden, zum Beispiel im
Ubergangsbereich zwischen Hoch und Tief. Fiir die Konvektionsauslosung
spielen ferner Vorgédnge in der atmosphédrischen Grenzschicht eine Rolle, die
als Folge rdaumlicher Diskontinuititen von Landnutzung und Bodenfeuchte
einsetzen (Kottmeier et al., 2008). Auch konnen bestehende Zellen eine
Zellneubildung induzieren, indem sich ihr Kaltluftausfluss lateral von
Abwindschlauch entfernt und die damit verbundene Boenfront als Kaltfront
fiir Hebung sorgt (vgl. Kap.2.3).

In der Literatur wird vielfach argumentiert, dass die synoptischskalige Hebung
einer Luftschicht in der Regel nicht fiir die Konvektionsauslosung verantwort-
lich ist, da erstens die Vertikalgeschwindigkeiten als zu klein eingeschétzt wer-
den. Zweitens miisste in diesem Fall zunédchst, anders als meistens beobachtet,

stratiforme Bewolkung entstehen, in die sich anschlieSend Cumulonimben ein-
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lagern wiirden (Doswell III, 1987; Schultz et al., 2000; Groenemeijer, 2009).
Allerdings beschreiben mehrere Publikationen, wie grofrdumige Hebung bei
Vorliegen einer hohen potentiellen Instabilitit (vgl. Kap. 2.1.4) zur verbreiteten
und schnellen Entwicklung von Gewittersystemen fiihren kann, wie beispiels-
weise im Vorfeld des Miinchener Hagelunwetters von 1984 oder wihrend der
COPS-Messkampagne 2007 im Umfeld von Vogesen und Schwarzwald (z.B.
Heimann und Kurz, 1985; Kottmeier et al., 2008; Barthlott et al., 2011). Oft-
mals ist ein Zusammenspiel mehrerer Mechanismen zu beobachten. So kann es
zum Beispiel zu einer Kombination von lokaler Auslosung an Gebirgskdammen

und verbreiteter Gewitterbildung infolge grofSraumiger Hebung kommen.

2.2.1 Vertikalbewegungen in der quasigeostrophischen
Approximation

Allgemein lassen sich grofiskalige Bewegungen in der Atmosphire durch ein
Differentialgleichungssystem bestehend aus Navier-Stokes-Gleichung
av

L2 U - o
E—l— -Vv:—Zva—;Vp—gk—&—F,, (2.41)

Kontinuititsgleichung

P = .
S V=0 (2.42)

und thermodynamischer Gleichung

ar _ dp

g —a L= (2.43)
beschreiben. Dabei sind Q der Kreisfrequenzvektor der Erde, g die
effektive Erdbeschleunigung einschlielich des Beitrags der Zentrifugalkraft,
F, die Summe der Reibungsterme sowie J die diabatische Erwdrmungsrate.
Gleichung (2.43) folgt aus Gleichung (2.5), wenn auf beiden Seiten die totale
Zeitableitung gebildet wird (Holton und Hakim, 2012).
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Dieses Gleichungssystem kann durch Ubergang in das p-System, entsprechend
der Annahme eines hydrostatischen Gleichgewichts, und unter Vernachlis-
sigung mehrerer Terme nach einer Skalenanalyse vereinfacht werden. Um
Vertikalbewegungen aus der groB3skaligen Dynamik heraus auf der Basis einer
diagnostischen Gleichung zu beschreiben, wird des Weiteren von der Annahme
ausgegangen, dass die horizontale Stromung annédhernd geostrophisch ist und
vertikale Advektionen als Folge dessen vernachlissigt werden kénnen (Holton
und Hakim, 2012). Fiir die geostrophische und ageostrophische Windkompo-

nente, ¥ und v,, gilt also
V="V, +, mit [Ve| > [Val , (2.44)

und

L 1o -
o= — kX Vyp= —kxV,®, (2.45)
Y fo b

wobei k der vertikale Basisvektor und fo=const ~ 104!

der Coriolispara-
meter auf einer f-Ebene sind.
Diese sogenannte quasigeostrophische Approximation ermoglicht es, v, auf
der linken Seite von Gleichung(2.41), nicht jedoch im Coriolisterm, zu
vernachldssigen. Ferner wird von einer B-Ebene, das heiit einer linearen
Zunahme des Coriolisparameters f = f(|Q|) = fo + By mit der geografischen
Breite y, ausgegangen. Damit ergibt sich aus der Bewegungsgleichung
(GL.2.41) B

% V- V¥, = — fok XV — Byk x 7, (2.46)

und aus der Kontinuititsgleichung (GI.2.42) unter der Annahme von
Inkompressibilitit (dp /dt = 0) sowie unter Verwendung der Divergenzfreiheit

von V, auf einer p-Ebene

G v 90
dx dy dp

=0, (2.47)
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mit den horizontalen ageostrophischen Windkomponenten (u,,v,), und der
Vertikalgeschwindigkeit im p-System, @ o< —w. Mithilfe einiger Umformun-
gen und unter Verwendung eines Grundzustands 7y und 6y, der nur von p
abhingt, folgt auerdem aus Gleichung (2.43)

aT

E-Fvg'va-FTo

dIn 6 J
_ 4 (2.48)

dp Cp

Kreuzweises Ableiten der beiden Komponenten von Gleichung (2.46) nach

x beziehungsweise y und Differenzbildung liefert unter Verwendung von

Gleichung (2.47) die quasigeostrophische Vorticitygleichung

0 L = 0w
(Tf =V Vp(Le+£) +f07p ) (2.49)

wobei §, = (6 X Vy), die geostrophische Voricity ist. Wird nun auf
Gleichung (2.48) der Laplace-Operator A angewendet, Gleichung (2.49) nach
dem Druck abgeleitet und die Geopotentialtendenz y = d®/dt eingefiihrt,
ergibt sich durch die Differenz beider Gleichungen die quasigeostrophische
w-Gleichung

2 2
o (a+ 255 ) o=t [ Futtin)] + 2a iy 9,7] - By,
(2.50)
wobei 6 = —R; Typ~'dIn 6y /dp ein Stabilitdtsparameter ist.
Zur anschaulichen Diskussion der w-Gleichung wird der Laplace-Operator
mithilfe einer Wellenlosung ausgewertet, was fiir eine beliebige skalare Grofie
E zu A < —&, und im Falle von ® zu A® =< —@® =< w fiithrt. Zu einer
aufwirts gerichteten Bewegung kommt es gemifl Gleichung (2.50) folglich
in Gebieten, die eine mit der Hohe zunehmende positive oder abnehmende

negative Vorticityadvektion, ein Maximum der Warmluftadvektion oder ein
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Minimum der Kaltluftadvektion oder maximale diabatische Wirmezufuhr
insbesondere durch Kondensation oder Gefrieren aufweisen (Pichler, 1997).
Allerdings kompensieren sich diese Terme zum Teil, was im Anwendungsfall
eine Diagnose des w-Feldes erschwert. Daher wird im Folgenden die
Herleitung einer alternativen Form der @-Gleichung skizziert, die dieses
Problem 16st und zugleich dquivalent zu Gleichung (2.50) ist. Nachdem bereits
Sutcliffe (1947) die Vertikalgeschwindigkeit mithilfe nur eines Antriebsterms
anndhern konnte, werden bei dem Ansatz von Hoskins et al. (1978) alle der in
Gleichung (2.50) enthaltenen quasigeostrophischen Antriebe beriicksichtigt.
Die Grundidee besteht darin, das quasigeostrophische Differentialgleichungs-
system (Gl. 2.46-2.48) derart umzuformen, dass sich Navier-Stokes- und ther-
modynamische Gleichung tiber den Q-Vektor

Q ( RL 8vg = RL ng

T
= - V,T (2.51)
Popay 7 )

p ox
koppeln lassen. Nach liangerer Rechnung (z.B. Holton und Hakim, 2012),
bei der die Gleichungen (2.46) und (2.48) durch partielle Differentiation und
Anwendung der thermischen Windgleichung (Gl. 2.57) verkniipft werden, folgt
schlieBlich die Q-Vektor-Form der w-Gleichung
2 av(g RL
O'Aa)+f0 5 = 2V Q+f0[3——— . (2.52)
dap cpp
Wenn die x-Achse parallel zu den Isothermen, mit der kalten Luft zur
Linken, gedreht wird, vereinfacht sich Gleichung (2.51) ohne Beschrinkung
der Allgemeinheit zu

- R
Q:

‘g <7é ‘Zv;’) (2.53)

womit sich der Q-Vektor sehr anschaulich interpretieren ldsst. Gemil
Gleichung (2.53) zeigt Q immer orthogonal nach rechts bezogen auf
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den Anderungsvektor von ¥, entlang einer Isotherme. Da der zweite
Term auf der rechten Seite von Gleichung(2.52) bei synoptischskaligen
Bewegungen klein ist, kann unter Vernachlissigung diabatischer Prozesse vom
Divergenzfeld des Q-Vektors direkt auf das Feld der Vertikalgeschwindigkeit
geschlossen werden, wobei Konvergenz mit Aufsteigen und Divergenz mit
Absinken einhergeht. Beispielsweise verlangsamt sich V, in der diffluenten
Ausgangsregion eines Jetstreaks (Windmaximum innerhalb des Jetstreams)
mit zunehmendem x, sodass der Q-Vektor in y-Richtung, also bezogen
auf die Stromungsrichtung, nach links zeigt. Im linken Ausgangssektor
des Jetstreaks kommt es folglich zu einer Konvergenz von 0 und
daher zum Aufsteigen (Hoskins et al., 1978). Dies ist dquivalent zum
Ergebnis einer Auswertung der ageostrophischen Windkomponente, die
sich in der Umgebung des Jetstreaks als Folge von Beschleunigung und
Verzogerung ausbildet (Kunz, 2016). Die Vertikalbewegungen sind Teil einer
ageostrophischen Sekundirzirkulation, die Stérungen des geostrophischen und
hydrostatischen Gleichgewichts auszugleichen versucht, welche durch die den
Antriebstermen zugrundeliegenden Prozesse hervorgerufen werden (Holton
und Hakim, 2012).

2.2.2 Frontale Querzirkulation

Héufig sorgt zunidchst groBskalige Hebung fiir einen partiellen Abbau
der CIN und bewirkt dadurch eine Verbesserung der thermodynamischen
Umgebungsbedingungen, bevor die eigentliche Konvektionsauslosung von
einem Prozess der Mesoskala bewerkstelligt wird. Hierbei stellt insbesondere
der aufsteigende Ast der frontalen Querzirkulation einen bedeutenden
Auslosemechanismus hochreichender Feuchtkonvektion dar (Markowski und
Richardson, 2010). In diesem Kontext sei auf die Arbeiten von Schemm
et al. (2015) und Baumstark (2017) verwiesen, die den Zusammenhang
zwischen Fronten und Hagel untersuchten. Daher wird in diesem Kapitel
die Dynamik synoptischer Fronten basierend auf einer Verallgemeinerung
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2.2 Mechanismen erzwungener Hebung

der quasigeostrophischen Theorie vorgestellt und daraus die physikalische
Notwendigkeit einer Querzirkulation an Fronten abgeleitet.

Eine Front ist definiert als Ubergangsbereich zweier Luftmassen, in dem
die Gradienten von Dichte und pseudopotentieller Temperatur gegeniiber
denen innerhalb der jeweiligen Luftmassen stark erhoht sind (Markowski
und Richardson, 2010). Dieser Ubergangsbereich kann in erster Niherung
als unendlich diinne Grenzschicht (Diskontinuitit 0. Ordnung) beschrieben
werden. Eine bessere Abbildung der Realitdt wird allerdings erzielt, wenn
anstatt des Sprungs ein finiter Ubergangsbereich mit linearem Dichteverlauf
gewihlt wird (Diskontinuitdt 1. Ordnung). Es kann gezeigt werden, dass eine

derart definierte Frontalzone die Neigung

s [B)-GHE-F)] e

besitzt, wobei die x-Achse als frontparallel angenommen wird und die Indizes
w und k die warme beziehungsweise kalte Seite bezeichnen (Markowski
und Richardson, 2010). Gleichung (2.54) sagt aus, dass die Neigung einer
Diskontinuitdt 1. Ordnung zum einen vom Unterschied des frontsenkrechten
Gradienten der potentiellen Temperatur zwischen der kalten und warmen Seite
der Front (Zihler) und zum anderen vom Unterschied der statischen Stabilitét
zwischen beiden Seiten (Nenner) bestimmt wird.

Einen grundlegenden Aspekt der Frontentheorie stellen die Mechanismen dar,
die zur Verstirkung (Frontogenese) oder Abschwichung (Frontolyse) einer
Front fithren. Im Rahmen dieser kurzen Einfithrung kann vereinfachend von
rein geostrophischen und adiabatischen Prozessen ausgegangen werden. Den
Ausgangspunkt bildet ein Zwischenergebnis, das sich bei der Ableitung der
®-Gleichung in Q-Vektor-Form (Gl. 2.52) ergab:

0 L2 RL&T . ow R;. oJ
G o) (5 5)=ereqing  e®
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Diese Gleichung vereinfacht sich unter Verwendung der Divergenzfreiheit von

V, zu einer Definition der Frontogenesefunktion

(gwg-%) <ae>:_(augae_augae) : (2.56)
t dy dy dx dx dy

wobei O anstatt 7 benutzt wurde, um die Invarianz unter adiabatischen
Zustandsdnderungen sicherzustellen (Holton und Hakim, 2012). Der erste
Term auf der rechten Seite beschreibt die Frontogenese als Folge horizontaler
Scherung. Ein anfangs in x-Richtung zeigender Temperaturgradient wird
hierbei durch einen meridionalen Gradienten des Zonalwindes verzerrt, sodass
der Temperaturgradient in y-Richtung zunimmt. Der zweite Term beschreibt
den frontogenetischen Effekt eines Deformationsfeldes. Die Anderung der
zonalen Windkomponente in x-Richtung, welche wegen 61, Vg = 0 mit
einer entgegengesetzten Anderung der meridionalen Komponente in y-
Richtung einhergeht, fithrt zusammen mit einem meridional orientierten
Temperaturgradienten offensichtlich zu einer Verringerung des Abstands
der Isothermen. In der hoheren Troposphire iiberlagert sich dem idealen
Deformationsfeld in den meisten Fillen eine starke Hintergrundstromung,
die ein konfluentes Stromungsmuster erzeugt (Holton und Hakim, 2012).
Durch Zerlegung der Terme in Gleichung (2.56) lisst sich ferner zeigen, dass
Frontogenese nur eintritt, wenn die Isothermen und die Dilatationsachse der
Stromung einen Winkel von hochstens 45° einschlieSen. Anderenfalls kommt
es zum umgekehrten Fall der Frontolyse.

Die von diesen geostrophischen Prozessen gesteuerte Frontogenese lduft
deutlich langsamer ab, als es in realen aulertropischen Stromungskonfigura-
tionen beobachtet wird (Markowski und Richardson, 2010). Einen weiteren,
wesentlichen Beitrag liefert die ageostrophische Sekundirzirkulation, die aus
Kontinuitdtsgriinden zugleich ein Muster aus Auf- und Abwinden induziert.
Analog zu den Uberlegungen in Kapitel 2.2.1 folgt beispielsweise fiir den Fall

des Konfluenzfeldes im Eingangsbereich eines Jetstreaks, dass die Q-Vektoren
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in Stromungsrichtung gesehen rechts konvergieren und links divergieren.
Darunter befindet sich wegen der thermischen Windgleichung (Pichler, 1997),
%—Vzg = %%—Z fT (k X VhT) (2.57)
rechts die warme und links die kalte Seite der zugehorigen Front. Daher kommt
es auf der warmen Seite wegen V. 0<0zu Aufsteigen und auf der kalten
wegen V- 0 > 0 zu Absinken (Abb. 2.2).
Von der bisherigen kinematischen Betrachtungsweise wird nun auf eine dy-
namische iibergegangen, mit der sich die frontale Querzirkulation explizit
beschreiben ldsst. Wihrend die frontparallele Stromungskomponente meist der
synoptischen Skala zuzuordnen ist, ageostrophische Beschleunigungen also
weiterhin eine untergeordnete Rolle spielen, ist die deutlich kleinrdumigere
Querkomponente auf der Meso-f-Skala angesiedelt (40-400 km), wobei die
GroBenordnung in der Regel unter 100 km liegt (Markowski und Richardson,
2010). Die Annahmen der quasigeostrophischen Approximation verlieren
daher ihre Berechtigung. Stattdessen ist das verwendete Gleichungssystem
gemil der semigeostrophischen Theorie zu verallgemeinern. Hierbei wird die
Advektion von Temperatur und horizontalem Impuls durch den ageostrophi-
schen Wind, einschlieBlich der vertikalen Windkomponente, beriicksichtigt.
Da die x-Achse weiterhin frontparallel ausgerichtet ist, ldsst sich die semigeo-
strophische Form der Navier-Stokes-Gleichung durch ihre erste Komponente

8ug dug dug dug dug dug B
a[ +ug a +ua$+‘}gaﬁy+va a +w$—fva (258)

und die der thermodynamischen Gleichung durch

3£+ 3£+ 39+ 86+ 39+ 26 ﬂ (2.59)
ar e ax T ox Ty T oy TG, T o '

darstellen.
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Zur Vereinfachung wird nachfolgend angenommen, dass die ageostrophische
Stromung keine x-Komponente besitzt. Wenn nun Gleichung (2.59) nach y
und Gleichung (2.58) nach p differenziert werden, die Divergenzfreiheit von
Ve ausgenutzt und auflerdem die thermische Windgleichung fiir eine f-Ebene
verwendet wird, ldsst sich das Gleichungssystem durch die Einfithrung einer

Stromfunktion y mit

dy

dy =2
y

— % und

Vo = (2.60)
koppeln und es folgt nach kurzer Rechnung die Sawyer-Eliassen-Gleichung

(Hoskins, 1975):

o’y [ 96 R.T A’y [ du, %y dug\
9y? (_fh?fopi‘)) " ovap (2 ap ) M (f_ dy ) a
T (000 9 00)_ & 9

fop® \ dy dx = dy dy ) cpfopdy’

2.61)

wobei die statische Stabilitdt als horizontal homogen und die Baroklinitit
innerhalb der Frontalzone als konstant angenommen wurden. Diese lineare
partielle Differentialgleichung 2. Ordnung hat genau dann eine eindeutige
Losung, wenn die Diskriminante 5> — 4ac negativ ist (elliptischer Fall), wobei
a, b und c¢ die Parameter des ersten, zweiten und dritten Terms auf der
linken Seite sind. Es kann gezeigt werden, dass dies auBerhalb der Tropen
in ungesittigter Luft fast immer zutrifft (Holton und Hakim, 2012). Die
durch y beschriebenen Stromlinien bilden Ellipsen, welche die Struktur
der Sekundirzirkulation festlegen. Wird der diabatische Term vernachlissigt,
hingt deren Richtung ausschlieflich vom Vorzeichen der Klammer auf der
rechten Seite ab, die wiederum identisch mit der Frontogenesefunktion in
Gleichung (2.56) ist. Im Falle von Frontogenese kommt es deshalb zu einer
thermisch direkten (Aufstieg auf der warmen Seite), bei Frontolyse zu einer
indirekten Zirkulation.
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t=t, S IS t=to+ A o s
z + ) z + | z
5 Q: ) /% @ Q)

—
/
—_— y —_— y
t=t, S S t=ty+ At
z + ) z Ky z
2 °© o x 2
/L
///
//
Jel.
—_— y —_— y

Abbildung 2.2: Skizze der frontalen Querzirkulation in der vertikalen, frontsenkrechten Ebene
(y — z, schwarze Pfeile) unter den Annahmen der quasigeostrophischen (obere Zeile) und
semigeostrophischen Theorie (unter Zeile) mit dem jeweiligen Verlauf der Isothermen (blaue
Linien). Die gestrichelte pinke Linie gibt die Dilatationsachse des geostrophischen Windfeldes an
und die pinken Pfeile sind die frontsenkrechten geostrophischen Windvektoren (aus: Markowski
und Richardson, 2010, © John Wiley & Sons, genehmigter Nachdruck).

Physikalisch liegt die Notwendigkeit der frontalen Querzirkulation in der
Reaktion des Systems auf Storungen des Gleichgewichts des thermischen
Windes begriindet. So miissen die Warm- und Kaltluftadvektion, mit denen
eine zundchst geostrophisch ablaufende Frontogenese (siehe oben) auf
den jeweiligen Seiten der Front verbunden ist, mit einer Zunahme des
geostrophischen Windes mit der Hohe einhergehen. Die Warmluftadvektion
auf der warmen Seite bewirkt, dass sich die Druckflichen in der Hohe
anheben, wihrend sie sich auf der kalten Seite infolge der Kaltluftadvektion
absenken. Dies erhoht den Druckgradienten senkrecht zur Front, was
eine ageostrophische Querkomponente erzeugt. Die auf diese wirkende
Corioliskraft fiithrt schlieBlich zu einer Verstirkung der geostrophischen
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Stromung, wodurch die thermische Windgleichung erfiillt wird (Markowski
und Richardson, 2010).

Da der ageostrophische Wind in der semigeostrophischen Theorie auch
advehierend wirkt, verstirkt er sowohl in den unteren als auch oberen
Schichten die Driangung der Isothermen, unten auf der warmen, oben auf der
kalten Seite der Frontfliche. Hierdurch neigt sich die Frontalzone zunehmend
in Richtung der Kaltluft und die Querzirkulation wird verzerrt (Abb.2.2). Da
aber eine Dringung der Isothermen eine weitere Zunahme des thermischen
Windes verlangt, liegt eine positive Riickkopplung vor, die eine sehr rasche
Frontogenese und eine starke Sekundirzirkulation ermoglicht (Holton und
Hakim, 2012).

Der aufsteigende Ast der frontalen Querzirkulation wird durch eine weitere
Sekundiarzirkulation verstiarkt, die sich als Folge des unterschiedlichen
Bedeckungsgrades vor und hinter der Front ausbildet (Kottmeier et al.,
2008). Infolge solarer Erwdrmung der prifrontalen Luftmasse im Tagesverlauf,
gepaart mit einem deutlich schwicheren Tagesgang in der bewdlkten
Frontalzone, kommt es vor der Front besonders nachmittags zu einem
zusitzlichen Hebungsantrieb, der entscheidend zur Bildung von Gewitterlinien
(Kap. 2.3.2) beitragen kann.

2.2.3 Abgehobene Mischungsschichten — Spanish Plume

Einen Spezialfall von Warmluftadvektion in unteren Schichten, wie in
Kapitel 2.1.4 gezeigt eine Quelle potentieller Instabilitét, stellt die Advektion
abgehobener Mischungsschichten (engl.: elevated mixed-layers, EML) dar, die
in West- und Mitteleuropa ihren Ursprung primér auf dem Iberischen Plateau
haben. In Interaktion mit einer EML konnen herannahende Kaltfronten eine
besondere Form der Querzirkulation entwickeln, die in vielen Fillen eine
explosive Entwicklung konvektiver Systeme auslost (Morris, 1986). Dariiber
hinaus bieten EML bereits ohne diesen frontalen Antrieb als Folge der hohen
potentiellen Instabilitdt giinstige Bedingungen fiir eine intensive konvektive
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Entwicklung. Beispiele fiir Unwetter unter dem Einfluss einer EML, jedoch
ohne frontale Effekte, sind die Hagelereignisse am 28. Juli 2013 (Kunz et al.,
2017) und das Miinchner Hagelgewitter von 1984 (Heimann und Kurz, 1985).
Giinstige Voraussetzungen fiir die Gewittergenese aus einer solchen Warmluft-
fahne heraus sind gegeben, wenn Spanien und die Biskaya auf der Vorderseite
eines ausgeprigten Hohentroges liegen. Ein iiber der iberischen Halbinsel
entstandenes Hitzetief verlagert sich bei dieser als Spanish Plume bezeich-
neten Stromungskonfiguration nach Norden iiber das westliche Frankreich
(Abb.2.3). Da diese Region niedriger liegt, ist die urspriinglich am Boden
aufliegende Schicht nun abgehoben und wirkt als Deckinversion (engl.: cap-
ping inversion) fiir die sich mit fithlbarer und latenter Warme anreichernde
Bodenschicht. Hier entwickelt sich meist zundchst flache Konvektion, die aber
die hohe konvektive Sperre nicht iiberwinden kann (Carlson und Ludlam,
1968). Andererseits bewirkt die Beschriankung der vertikalen Durchmischung,
dass 6, in der Bodenschicht umso stirker ansteigt. Oberhalb der EML liegt
wegen des dortigen vertikalen 6,-Gradienten eine hohe potentielle Instabilitit
vor. Infolge der trogvorderseitigen Lage kann sich das Hitzetief im weiteren
Verlauf durch quasigeostrophische Antriebe (siche Kap.2.2.1) intensivieren.
Der hohe Druckgradient an seiner Ostlichen Flanke sorgt dabei fiir die bo-
dennahe Advektion feucht-warmer mediterraner Luft iiber dem flachen Terrain
zwischen Pyrenden und Zentralmassiv nach Westfrankreich. Gleichzeitig flief3t
von der Biskaya her sehr feuchte Luft ein.

Wegen der thermischen Windgleichung (Gl.2.57) gehen Jetstreaks mit
ausgeprigten Kaltfronten in den unteren Schichten einher (van Delden, 1998).
Im Zuge der Verlagerung des Bodentiefs und der Warmluftadvektion nach
Westfrankreich intensivieren sich die Kaltfront sowie der zugehorige Jetstreak,
da sich der Temperaturgradient quer zur Front durch postfrontale Kaltluft- und
préafrontale Warmluftadvektion verstérkt. Diese Advektionsprozesse 16sen eine
Anpassung des Systems an das Gleichgewicht des thermischen Windes aus, die

durch den Aufbau einer Sekundirzirkulation bewerkstelligt wird.
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Abbildung 2.3: Fallbeispiel einer Spanish Plume (20.07.1992, 12 UTC). (a) Geopotentielle Hohe
(schwarz, Werte in m) und Temperatur (grau, Werte in °C) jeweils auf dem Druckniveau 850 hPa
sowie (b) horizontale Temperaturadvektion (Einheit: 104 Ks™ 1), wobei die Region der stidrksten
Warmluftadvektion schattiert ist (aus: van Delden, 2001, © Elsevier, genehmigter Nachdruck).

Da Warmluftadvektion nach Gleichung(2.57) mit einer Rechtsdrehung
(antizyklonal) des Windes mit der Hohe einhergeht, ergibt sich im Bereich
der Spanish Plume bodennah eine Ostliche und in der Hohe eine westliche
Stromungskomponente senkrecht zur Front. Kaltluftadvektion hingegen ist
mit einer Linksdrehung (zyklonal) des Windes verbunden, weshalb sich
postfrontal bodennah eine westliche und in der Hohe eine 6stliche Komponente
ausbildet. Im Grenzbereich, unmittelbar vor der Front, ist dies mit bodennaher
Konvergenz und Aufsteigen verbunden. Dreidimensional betrachtet fiihrt die
frontale Querzirkulation somit zu einer Konvergenzlinie. Diese definiert das
Gebiet, in welchem die hohe potentielle Instabilitit infolge des starken
Hebungsantriebs freigesetzt wird und sich intensive Gewitterlinien oder —
aufgrund der starken vertikalen Windscherung — Superzellen (siehe Kap.2.3.1)
entwickeln konnen (van Delden, 2001). Beide Zirkulationszellen werden aus
Kontinuitdtsgriinden durch eine jeweils entgegengesetzte Vertikalbewegung
geschlossen, sodass die Temperatur der Spanish Plume durch adiabatisches
Absinken weiter ansteigt. Dieser Effekt trigt zusitzlich zur Frontogenese

bei. Zugleich 16st die Front eine weitere Labilisierung der prifrontalen
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Warmluft aus, da die Querzirkulation, wie van Delden (1998) zeigte,
mit einer vorwirts geneigten Frontfliche einhergeht. Die beschriebenen
Mechanismen verdeutlichen die Interaktion der Spanish Plume mit einer
Front, die eine gegenseitige Verstirkung zur Folge hat. Insgesamt liefert
die Warmluftfahne gemeinsam mit der darunter liegenden Bodenschicht die
konvektionsforderlichen Umgebungsbedingungen, wihrend die mit der Front

gekoppelte Sekundarzirkulation den Hebungsantrieb bereitstellt.

2.2.4 Auslésung von Konvektion durch orografische Effekte

Einen weiteren wichtigen Auslosemechanismus stellt die Deformation
des Stromungsfeldes in orografisch gegliedertem Geldnde dar. Sowohl
im Luv als auch im Lee kann es dabei zu bodennaher Konvergenz
kommen, die mit Vertikalbewegungen und, giinstige thermodynamische
Umgebungsbedingungen vorausgesetzt, der Auslosung von Konvektion
einhergeht. Relevant sind in diesem Kontext des Weiteren Aufwindbereiche
im Zusammenhang mit orografisch induzierten Schwerewellen.

Mathematisch konnen orografische Hindernisse allgemein durch ein Feld
finiter Auslenkungen der Geldndehohe i bezogen auf den Meeresspiegel mit
h = h(x,y) beschrieben werden oder, dquivalent dazu, durch das entsprechende
Gradientenfeld ﬁh(x,y). Unabhingig von der expliziten Form von /& bewirkt
die solare Einstrahlung und die daraus resultierende Erwdrmung der Oberfli-
chen in diesem Gradientenfeld, dass sich horizontale Dichtegradienten ausbil-
den, welche wiederum eine positive vertikale Windkomponente hervorrufen.
Das Zusammentreffen mehrerer solcher Hangaufwinde iiber dem Gebirgs-
kamm (Abb. 2.5 a) fiihrt zu Konvergenz und Aufsteigen (z.B. Kottmeier et al.,
2008). Ebenso ist die strahlungsbedingte nichtliche Auskiihlung der Hinge mit
Hangabwinden verbunden, die mit einer feuchten bodennahen Stromung im
Tal konvergieren. Vorrangig ersterer Effekt kann in der Folge hochreichende
Konvektion auslosen. Diesen thermisch induzierten Windsystemen sind auf
groferer Skala auch die tageszeitlich wechselnden Talauf- und abwinde zuzu-
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ordnen. Hierbei kommt es beispielsweise an Talverzweigungen zu bodennahen
Konvergenzen (Houze, 2012). Die Beriicksichtigung dynamischer Effekte als
Folge der Wechselwirkung eines tiberlagerten Grundstroms mit der Orografie
fiihrt zu einer komplexeren Situation, die mit mehreren Moglichkeiten der
orografisch induzierten Konvektionsauslosung einhergeht.

Die einer Stromung durch ein Hindernis aufgeprigten Modifikationen lassen
sich mithilfe der linearen Theorie (Smith, 1979) untersuchen. Nachdem dieses
Uberstromungsproblem zunichst zweidimensional anhand eines unendlich
weit ausgedehnten Bergriickens behandelt worden war (z.B. Queney, 1948),
wurde die Herleitung spiter auf den dreidimensionalen Fall eines Einzelberges
verallgemeinert (Wurtele, 1957). Hierbei wird eine stationdre Stromung eines
geschichteten Boussinesq-Fluids angenommen, die eine Storung infolge einer
kleinen topografisch bedingten Auslenkung erfihrt. Auch horizontal wird von
kleinen Skalen ausgegangen, sodass die Corioliskraft vernachldsst werden
kann, die Losung im Falle weit ausgedehnter Bergmassive aber ihre Giiltigkeit
verliert. Nach Smith (1980) lidsst sich das Problem durch das folgende
linearisierte Differentialgleichungssystem bestehend aus Navier-Stokes- und

Kontinuitdtsgleichung beschreiben,

oy

poua—”; = ‘(TZ : (2.62)
v ap

pan—‘; :——a’; , (2.63)
a / (9 /

pan—V; = —7’; —p'g, (2.64)

'’ v Iw

Tyt =0 (209

wobei pp und U die ungestorten Grundzustinde der Dichte und zonalen
Geschwindigkeit, sowie alle gestrichenen Variablen die jeweiligen Storanteile

bezeichnen. Auflerdem gilt
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2.2 Mechanismen erzwungener Hebung

p = —dﬂn , (2.66)

mit der vertikalen Auslenkung 1. Aus der Stationaritit der Stromung folgt

W=i=U5", (2.67)

womit sich die obigen Gleichungen unter Verwendung der Brunt-Viisili-
Frequenz N (vgl. Kap.2.1.3) zu einer Differentialgleichung fiir  zusammen-

9? N? (9% 97
st g (5t g ) =0 20

Wird n(x,y,z) nun als zweidimensionales Fourier-Integral dargestellt mit den

fithren lassen,

horizontalen Wellenzahlen k und [,

NGy = [ [ Ak explilhe+ 1)t (2.69)
so kann Gleichung (2.68) geschrieben werden als

9% 2 KPP (N,
92 +m?f =0 mit der Dispersionsrelation m 2 72

(2.70)

Formal ist dies die Gleichung des harmonischen Oszillators mit der vertikalen

Wellenzahl m, deren Losung
f(k,1,z) = ) (k,1,0) explim(k,l)z] (2.71)

mithilfe der unteren Randbedingung 1 (x,y,z = 0) = h(x,y) niher bestimmt
werden kann. Die Transformation von A(x,y) in den Fourierraum ermoglicht
es, unter Verwendung der Fouriertransformierten A(k,I) die vollstindige

Losung von Gleichung (2.68) anzugeben,
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2 Meteorologische Grundlagen und physikalische Konzepte

1(xy,2) = / /_ Z Bk, 1Y explim(k, 2| explilhx+ )| dkdl . (2.72)

Die Dispersionsrelation zeigt in Verbindung mit Gleichung (2.72), dass zwei
Regime zu unterscheiden sind: Im Falle von k> > N?U~? (kleine horizontale
Ausdehnung des Berges, geringe Stabilitdt oder hohe Stromungsgeschwindig-
keit) weist die z-Abhédngigkeit der Losung einen reellen Exponenten auf. Da
ein exponentielles Wachstum mit der Hohe unphysikalisch ist, wird nur die po-

sitive Wurzel von m?

verwendet und es liegt eine exponentielle Dampfung mit
der Hohe vor. Derartige Wellen werden abklingend genannt (engl.: evanescent
waves). Falls k> < N*U~? erfiillt ist, wird die z-Abhingigkeit durch harmoni-
sche Funktionen beschrieben, das heifit die Welle breitet sich auch vertikal
aus. Infolge der zweiten Randbedingung, gemill der keine Energie hin zur
Storung sondern nur von ihr weg transportiert werden kann (engl.: radiation
condition), muss in diesem Fall sgn(m) = sgn(k) gelten. Die durch den Berg
aufgeprigte Storung wird in Form vertikaler Auslenkung bis in grole Hohen
weitergegeben, was dort bei ausreichender Feuchte zu Wolkenbildung fiihren
kann (Houze, 1993). Eine analytische Auswertung von Gleichung (2.72) ist
nur fiir bestimmte A(x,y) moglich (Smith, 1989), wie zum Beispiel den
glockenformigen Berg (Smith, 1980) sowie dessen Verallgemeinerung auf
elliptische Querschnitte (Phillips, 1984). Bei ersterem tritt der Bereich stirkster
Hebung iiber dem Berg auf, verschiebt sich jedoch mit zunehmender Hohe
stromaufwirts. Im Lee bildet sich ein U-formiger Subsidenzbereich aus, der
sich nach oben hin verbreitert und ebenfalls stromaufwirts verschoben ist,
wobei sich leeseitig ein U-formiger Hebungsbereich anschlief3t (Abb. 2.4).

In Stromungen, deren Geschwindigkeit klein gegeniiber der Ausdehnung
des Hindernisses sowie der Stabilitdt ist, kommt es zur Umstromung und
gegebenenfalls zu brechenden Wellen. Dieses Regime ldsst sich gegeniiber der
Uberstromung mithilfe der dimensionslosen Froudezahl Fr abgrenzen, die das
Verhiltnis von Tréigheits- zu Auftriebskraft angibt.
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2.2 Mechanismen erzwungener Hebung

Abbildung 2.4: Vertikale Auslenkung 1 (x,y,z) in verschiedenen Hohen z bei gegebener Stabilitit
N und Stromungsgeschwindigkeit U. Der Gipfel des betrachteten glockenformigen Berges ist
durch einen kleinen Kreis mit Kreuz darin markiert (aus: Smith, 1980, © Smith, Nachdruck geméf
Lizenz CC-BY-4.0).

Fiir das vorliegende Problem wird Fr in der Form

U

Fr=— 2.73
r=NH (2.73)

verwendet (z.B. Smith, 1979), wobei H die charakteristische Hindernishohe
ist. Die lineare Theorie gilt nur fiir Fr > 1, kann aber nidherungsweise auch
fiir kleinere Fr verwendet werden, um qualitative Aussagen zu treffen. Die
groflten Abweichungen von der linearen Theorie treten bodennah im Lee auf,
wo nichtlineare Effekte dominieren (Kunz, 2011).

Im Falle einer reinen Uberstromung (Fr > 1) erfihrt das Stromungsfeld

zwar eine horizontale Verformung an den Seiten des Berges, aber die
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2 Meteorologische Grundlagen und physikalische Konzepte

mittlere Stromlinie verlduft genau itiber dem Gipfel. Dies ermdglicht die
Entstehung von Schwerewellen. Mit abnehmender Froudezahl bildet sich ein
Staupunkt aus, dessen Lage von der Geometrie des Berges abhingt. Falls die
Ausdehnung in Stromungsrichtung, r,, diejenige senkrecht dazu, ry, tibertriftt,
befindet sich der Staupunkt luvseitig am Hang. Dort teilt sich die mittlere
Stromlinie in einen linken und rechten Ast auf. Oberhalb herrscht weiterhin ein
Uberstromungsregime vor, in unteren Schichten wird die Stromung verzogert
und 14uft horizontal um den Berg herum. Die beiden Bereiche grenzen luvseitig
an der trennenden Stromlinie (Snyder et al., 1985) aneinander. Mit Beginn der
Umstromung fillt die Amplitude der topografisch induzierten Schwerewellen
ab.

Ist dagegen r, grofer als r,, hat dies einen Staupunkt in der Hohe
zur Folge, in dessen Umgebung sich die Stromlinien aufsteilen und
es zu Wellenbrechen kommt. Die dabei entstechenden Turbulenzelemente
beeinflussen das Stromungsfeld auch in der Ferne. Abhingig von Fr
und der Geometrie des Berges konnen auch beide Staupunkte gleichzeitig
auftreten (Smith, 1989). Der Limes r, — oo entspricht dem zweidimensionalen
Spezialfall, in dem keine Umstromung mehr moglich ist.

Die Bildung von Staupunkten kann im Rahmen der linearen Theorie
mithilfe der Bernoulli-Gleichung approximativ untersucht werden. In einem
inkompressiblen Medium gilt fiir die Bewegung auf einer Stromlinie, die sich
an einem Punkt weit entfernt vom Berg in der Hohe zp und direkt iiber dem

Berg in der Hohe z = z9 + 1 befindet,

1
p+pgz+ Epou2 =0. (2.74)

Fiir die folgende Herleitung nach Smith (1989) wird angenommen, dass der
Dichteverlauf dem Vertikalprofil

N2
p(z) = po (1 - gz> (2.75)
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entspricht. Unter Annahme hydrostatischer Bedingungen stromauf des Berges
folgt aus Gleichung (2.74)
2 2p" o p 2 0
uw=———-Nn"+Uy, (2.76)
Po

wobei Uy die aufgeprigte zonale Hintergrundstromung und p* die Druckdif-
ferenz bezogen auf einen Referenzpunkt auf gleicher Hohe und weit entfernt
vom Berg sind. Die Anwendung der hydrostatischen Approximation liefert fiir

p* unter Verwendung der von der Welle hervorgerufenen Dichtestorung p’

pr(x,y,2) = g/ p'dz = poNz/ ndz. (2.77)
JZ Z
Dieses Integral kann mithilfe der Substitution dz = dzp + dn umgeschrieben
werden zu
2 [7 o’
P*(x,3:20) = poN / n(x.y,20)dz = poN" -, (2.78)
20

woraus eingesetzt in Gleichung (2.76) folgt:
u* = —2N? / n(x,y,20)dz - (2.79)
2

Am Staupunkt gilt offensichtlich u = 0, weshalb dieser an Stellen auftritt, wo
die Bedingung

U2
| e = o (250)

erfilllt ist. Die Lage des Staupunkts wird also nicht von der lokalen
Orografie, sondern vom gesamten Feld der Auslenkung 7 (x,y,zo) bestimmt.
Mit Gleichung (2.72) Iésst sich das Integral berechnen durch

/Z:n(x,y,zg)dzg: / /_ o;fz(k,l)iexp[im(k,l)z]exp[i(kx+ly)}dkdl. (2.81)
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Smith (1989) konnte zeigen, dass die kritische Froudezahl, bei der Wellenbre-
chung und Umstrémung einsetzen, mit abnehmendem Seitenverhiltnis 7,7 !
kleiner wird. Fiir den Spezialfall eines kreisformigen Querschnitts liegt deren
Wert bei etwa 0,77 und ist damit niedriger, als es das auf vereinfachenden
Annahmen beruhende Gesetz von Sheppard (1956) vorhersagt. Numerische
Studien bestitigen dieses Verhalten (Bauer et al., 2000) und belegen zusitz-
lich das Auftreten nichtlinearer Phinomene bei kleinen Fr (z.B. Doyle und
Reynolds, 2008).

Bisher wurde von Uy = const und N = const ausgegangen. Liegt hingegen
eine Schicht vor, in der zum Beispiel N? stark abnimmt, werden darunter
Schwerewellen, die sich aufwirts und entgegen der Stromung ausbreiten, an
dieser Schicht reflektiert und von der Stromung ins Lee advehiert, wo es zur
Uberlagerung kommt (Houze, 1993). Aus diesem Prozess gehen transversale
Leewellen hervor, die sich durch Phasenlinien senkrecht zur Stromung
auszeichnen. Gleichzeitig entstehen auch Wellen mit einer urspriinglich
lateralen Ausbreitungsrichtung, deren Phasenlinien infolge der Advektion
durch die Stromung gedreht werden, sodass sich lateral divergierende
Leewellen ergeben. Wie Durran (1990) zeigte, konnen Leewellen mit einem
nichtlinearen Ubergang des Stromungsregimes einhergehen, der zu starken
Hangabwinden, begleitet von einem hydraulischen Sprung, fithren kann.

Die oben diskutierten Mechanismen sind mit Vertikalbewegungen verbunden
und konnen folglich, latente oder potentielle Instabilitdt vorausgesetzt, zur
Auslosung hochreichender Feuchtkonvektion fithren. Bei der Uberstromung
konnen sich direkt am luvseitigen Hang Gewitter bilden, sofern die vertikale
Ausweichbewegung der Luftpakete ausreicht, um das NFK zu tiberschreiten
(Abb.2.5a). Bei der Bildung von Schwerewellen mit riickwirts geneigten
Phasenlinien (Abb.2.5b) kann es infolge des mit ihnen verbundenen Feldes
vertikaler Auslenkungen im Luv zu Konvektion kommen (Houze, 1993). Je
nach Schichtung reichen unter Umstinden bereits kleine 0z, um die CAPE

freizusetzen.
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= A (d

Abbildung 2.5: Mechanismen orografischer Auslosung von Konvektion: (a) iiber dem luvseitigen
Hang, (b) stromauf des Berges, (c) thermisch infolge einer Stromungskonvergenz iiber dem
Bergkamm, (d) stromab des Berges nach Umstromung und (e) stromab des Berges infolge von
Schwerewellen (aus: Houze, 1993, © Academic Press, genehmigter Nachdruck).

Auch leeseitig konnen Schwerewellen konvektive Zellen auslosen oder
verstiarken (Abb.2.5¢), insbesondere wenn dort bodennah eine feuchte
Stromung vorherrscht (Houze, 2012). Im Falle sehr niedriger Fr und eines
weit ausgedehnten Bergriickens senkrecht zur Flussrichtung wird die Stromung
vollstindig blockiert, sodass die sich stauenden Fluidelemente eine vertikale
Ausweichbewegung induzieren. Bei hoheren Werten von Fr bildet sich
Konvektion vor allem bedingt durch Schwerewellen iiber dem Bergriicken aus.
Bei einer weiteren Erhohung von Fr kann es im Lee zu Konvektionsauslosung
als Folge eines hydraulischen Sprungs kommen (Chu und Lin, 2000; Kunz,

2011). Erlaubt die Geometrie des Berges eine Umstromung bei kleinen
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Fr (Abb.2.5d), kann die leeseitige Konfluenz der beiden Stromungséste
eine Gewitterbildung initiieren (Houze, 1993). Dieser Mechanismus ist
beispielsweise riickseitig des Schwarzwalds relevant, wie Kunz und Puskeiler
(2010) zeigten.

Die Vielfalt linearer (Schwerewellen), linear approximierbarer (teilende
Stromlinie) sowie nichtlinearer Effekte (z.B. Wellenbrechen, hydraulischer
Sprung und Leewirbel) bildet die Grundlage fiir ein breites Spektrum
konvektionsforderlicher Konfigurationen des vertikalen Windfelds sowohl im
Luv als auch im Lee.

2.3 Organisationsformen von Gewittern

Die Voraussetzungen fiir hochreichende Feuchtkonvektion sind erfiillt,
wenn latente, potentielle oder bedingte Instabilitidt und ein Hebungsantrieb
zusammentreffen, der ausreicht, um die konvektive Sperre zu iiberwinden
(vgl. Kap. 2.1.4). Die Schwere der nachfolgenden konvektiven Entwicklung
hingt von der Organisationsform der entstehenden Gewitter ab. Es wird
unterschieden zwischen isolierter Konvektion in Form von Einzel-, Multi-
und Superzellen einerseits und mesoskaligen konvektiven Systemen (engl.:

mesoscale convective systems; MCS) andererseits.

2.3.1 Isolierte Organisationsformen

Der konvektive Organisationsgrad wird in erster Linie durch die vertikale
Scherung S des horizontalen Windvektors bestimmt, wobei gilt:
A

S=—. 2.82
2 (2.82)
Ein gingiges Mal ist durch den Betrag der Differenz der Windvektoren
in Hohen von O und 6 km definiert und wird deshalb als 0-6-km-
Scherung bezeichnet (Markowski und Richardson, 2010). Obwohl auch andere

Einflussfaktoren die Uberginge zwischen den Zellsystemen verschwimmen
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lassen, konnte gezeigt werden, dass sich bei einer 0-6-km-Scherung unterhalb

! und 20 ms™!

von 10 ms™! bevorzugt Einzelzellen, zwischen 10 ms
Multizellen und dartiber Superzellen bilden.

Eine FEinzelzelle besteht aus einem einzelnen Aufwindschlauch (engl.: up-
draft), der wegen der vorherrschenden schwachen Windscherung nur eine
leichte Neigung aufweist. Durch Kondensation, Gefrieren und Sublimation
entstehen Hydrometeore, zu deren Wachstum verschiedene mikrophysikali-
sche Prozesse beitragen. Dabei wichst eine michtige Cumuluswolke empor,
die aber zunichst noch keinen Amboss besitzt (Cumulusstadium). Sobald die
Gewichtskraft der Hydrometeore die aufwirts gerichtete Beschleunigung im
Aufwind iibersteigt, fallen sie aus der Wolke aus (Reifestadium). Die vertikale
Massenbewegung induziert einen Abwind, der sowohl auf den Luftwiderstand
der Hydrometeore als auch auf die Einmischung trockener Umgebungsluft,
gefolgt von Verdunstung und Abkiihlung, zuriickgeht. Aufgrund der schwa-
chen vertikalen Neigung des Aufwindschlauchs wird dieser sukzessive von der
einflieBenden bodennahen Warmluft abgeschnitten und durch einen Abwind-
schlauch (engl.: downdraft) ersetzt (Dissipationsstadium). Am Boden weicht
der kalte Abwind aus Kontinuititsgriinden weitgehend symmetrisch zu den
Seiten aus und bildet dort ein flaches Kaltluftvolumen (engl: Cold Pool).
Dieses wird von der umgebenden Luft durch eine Boenfront abgegrenzt, die
als mesoskalige Kaltfront in manchen Fillen eine sekundire Zelle auslost. Da
aber keine systematische Fortpflanzung moglich ist, schlieit der Zerfall der
Einzelzelle nach 30 bis 60 Minuten in der Regel die konvektive Entwicklung
ab. Unwetterartige Entwicklungen durch starke Windboen und Hagel sind
selten und kurzlebig (Weisman und Klemp, 1986). Einzelzellen sind in der
Regel das Ergebnis freier Konvektion nach Erreichen der Auslosetemperatur.
Ihr rdaumliche Ausdehnung liegt zwischen 1 und 10 km (Kunz, 2016).
Multizellengewitter bestehen aus mehreren Einzelzellen in unterschiedlichen
Entwicklungsstadien. Jede der Zellen produziert einen sich in alle Richtungen
ausbreitenden Cold Pool und eine Boenfront. Diese induziert Gradienten der

Geschwindigkeitskomponenten, welche sich durch eine horizontale Vorticity
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[6 x V], darstellen lassen. Bedingt durch die Windscherung iiberlagert
sich dieser eine weitere horizontale Vorticity, die senkrecht auf dem
Scherungsvektor steht. Auf der in Richtung der Windscherung weisenden
Seite der Zelle, wo die beiden Vorticityvektoren entgegengesetztes Vorzeichen
aufweisen, bewirken sie einen Hebungsantrieb, der dort die Entstehung
einer neuen Zelle ermoglicht (Markowski und Richardson, 2010). Trotz der
kurzen Lebensdauer jeder einzelnen Zelle kann das Gesamtsystem infolge
dieser systematischen Fortpflanzung iiber mehrere Stunden hinweg bestehen
und bei schwacher Verlagerung mit dem Mittelwind groBe Schiden durch
Uberflutungen hervorrufen. Im Falle sehr starker Aufwindschliuche kann es
zudem zu Hagel kommen, und auch kurzlebige, schwache Tornados entlang
der Boenfronten sind nicht ausgeschlossen (Weisman und Klemp, 1986). Die
Ausbreitungsrichtung der Multizelle ergibt sich aus der vektoriellen Summe
des mittleren Windes und der Fortpflanzungsrichtung. Gute Bedingungen fiir
die Bildung von Multizellengewittern bestehen an der Vorderseite eines Trogs,
da dort die Komponenten Hebungsantrieb und Windscherung in Kombination
existieren (Kunz, 2016). Die rdaumliche Ausdehnung kann in manchen Fillen
50 km iiberschreiten.

Das groite Unwetterpotenzial in Form von Starkregen, Orkanboen, gro3korni-
gem Hagel und langlebigen Tornados ist mit Superzellen verbunden (Weisman
und Klemp, 1986). Deren wesentliches Charakteristikum ist ihre Rotation,
die mit einem Druckminimum im Kern einhergeht, weshalb sie auch als
Mesozyklonen bezeichnet werden. Wegen des stetigen Einstromens feucht-
warmer Luft in den Aufwindschlauch liegt die Lebensdauer bei mehreren
Stunden, die raumliche Ausdehnung erreicht iiblicherweise mehr als 50 km
(Kunz, 2016).

Eine wichtige Voraussetzung fiir die Entwicklung von Superzellen ist die
Drehung des Geschwindigkeitsvektors mit der Hohe (Richtungsscherung).
Bevorzugte Gebiete fiir ein derartiges Windprofil sind die Bereiche auf der
Vorderseite von Trogen, wo gemill der w-Gleichung (Gl. 2.50) zugleich ein
groBskaliger Hebungsantrieb existiert. Forderlich fiir die Entwicklung von
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Superzellen sind aulerdem Low-Level-Jets, die fiir den Aufwindschlauch
feucht-warme Luft bereitstellen, sowie eine abgehobene Inversion (Kap. 2.1.4).
Diese bewirkt eine Zunahme der fiithlbaren und latenten Warme in der darunter
liegenden Schicht und eine Auslosung erst zum Zeitpunkt der stirksten
bodennahen Erwidrmung (Rauber et al., 2008).

Im Gegensatz zu Multizellen basiert die ldngere Lebensdauer von Superzellen
nicht auf der Bildung neuer Zellen. Stattdessen ermoglicht die zellinterne
Dynamik den Fortbestand der urspriinglichen Zelle bis zur Auflosung. Eine
Superzelle besitzt lediglich einen Aufwindbereich, der aufgrund der hohen
Windscherung stark stromab geneigt ist. Dadurch fillt der Niederschlag
iiberwiegend auflerhalb des Aufwinds und induziert dort den vorderseitigen
Abwindbereich (engl.: forward-flank downdraft). Das Einstromen Xkalter
Umgebungsluft riickseitig in die Zelle fiihrt als Folge der einsetzenden
Evaporation und Sublimation zur Bildung eines zweiten, riickseitigen
Abwindes (engl.: rear-flank downdraft), der spiter den Aufwindschlauch vom
Nachschub an feuchter Luft abschneidet und die Dissipation der Zelle einleitet
(Markowski und Richardson, 2010).

Um die Entstehung der Rotation einer Superzelle zu erkldren, wird von
der allgemeinen Vorticitygleichung ausgegangen, die aus kreuzweisem
Differenzieren der horizontalen Komponenten von Gleichung (2.41) folgt und
unter Annahme einer f-Ebene mit f = f; und |{| > fo lautet (Holton und
Hakim, 2012):

26 - dwdv Jdwdu ,(dpdp dpdp
at——VVC—CVth_<8va—ayaz)+p ( 77777 .

Da der letzte Term auf der rechten Seite (Solenoidterm) vernachlédssigt werden
kann, setzt sich die lokale Umverteilung der Vorticity aus drei Komponenten
zusammen. Der Drehterm (3. Term) beschreibt die Umwandlung horizontaler
in vertikale Vorticity, der Streckungsterm (2. Term) die Verstirkung der
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Rotation infolge der Drehimpulserhaltung und der Advektionsterm (1.
Term) die Verschiebung des Vorticitymaximums in den Aufwindbereich.
Eine Linearisierung der Vorticitygleichung und Umformulierung fiir ein
lokales, sturm-relatives Koordinatensystem (sr), das an den Aufwindschlauch

gekoppelt ist (Geschwindigkeit ¢), liefert

(‘9;/)“:—(%6)-%1;4@ Vo' -k, (2.84)
wobei mittlere GroBen durch einen Querstrich und Storgroflen gestrichen
bezeichnet sind (Markowski und Richardson, 2010). Der Streckungsterm fallt
im Zuge der Linearisierung weg und stellt folglich einen nichtlinearen Effekt
dar. Es kann gezeigt werden, dass der Drehterm einen Dipol entgegengesetzt
rotierender Vorticitybereiche beiderseits des Aufwindschlauchs generiert,
wobei sich in Richtung von S blickend rechts (links) der positive (negative)
Pol ausbildet.

Zur Wirkung des Advektionsterms muss zwischen dem Fall reiner Geschwin-
digkeitsscherung und dem einer zusitzlichen Richtungsscherung unterschieden
werden. Da ¥ — ¢ im ersten Fall kollinear mit S und orthogonal zum horizonta-
len Vorticityvektor ist (engl.: crosswise vorticity; CV), steht ¥ — ¢ senkrecht auf
dem {-Gradienten und es findet keine Advektion statt. Besitzt der horizontale
Vorticityvektor neben CV dagegen auch eine Komponente parallel zu v — &
(engl.: streamwise vorticity; SV), was einer Richtungsscherung entspricht,
ist eine Komponente von v — ¢ entgegen dem {-Gradienten gerichtet, sodass
das positive {-Maximum in den Aufwindschlauch verschoben wird. Folglich
ermoglicht erst das Vorliegen einer Richtungsscherung die Rotation des Auf-
windbereiches. Eng verbunden mit dem Konzept der SV ist die als Helizitét
bezeichnete GroBe H = #- V x ¥. Relativ zum mitbewegten Bezugssystems
der Zelle berechnet, wird sie verwendet, um die Wahrscheinlichkeit einer

superzelluldren Entwicklung abzuschitzen.
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Im Unterschied zu anderen Gewittersystemen erreicht der Beitrag der dyna-
misch induzierten Druckstorungen zur vertikalen Beschleunigung bei Super-
zellen die gleiche Groenordnung wie die beiden auftriebsbedingten Terme
(vgl. Kap.2.1.2). Wird die Divergenz der Bewegungsgleichungen (Gl.2.41)
gebildet, so lisst sich durch einige Umformungen und Vereinfachungen zeigen,
dass fiir den Gradienten der dynamischen Druckstorung gilt

apl, 19?9 . -
- a”;xi aCZ ~255-V (2.85)

wobei der erste Term auf der rechten Seite den nichtlinearen und der zweite
Term den linearen Antrieb reprasentieren (Markowski und Richardson, 2010).
Bei ausschlieBlichem Vorliegen von CV ist in jedem der den Aufwindschlauch
flankierenden Wirbel der Vorticitybetrag in mittleren Hohen maximal. Gemif
dem nichtlinearen Term ruft dies sowohl im zyklonalen als auch im
antizyklonalen Wirbel einen Hebungsantrieb unterhalb des {-Maximums
hervor, wodurch zwei separate Aufwindschlduche entstehen und die Teilung
der Superzelle eingeleitet wird (Abb. 2.6). Umgekehrt verhindert ein zu grof3er
Anteil von SV die Zellteilung. Der lineare Term in Gleichung (2.85) hingegen
beschreibt die Seitwirtsablenkung der Zellen. Da %hw’ bei Durchquerung
des Aufwindschlauchs hohenunabhingig sein Vorzeichen wechselt, hingt der
vertikale Gradient des Skalarprodukts vom Profil des Schervektors S ab.
Nur bei nicht-verschwindender SV kommt es daher zu linear angetriebenen
Vertikalbeschleunigungen an den Flanken der Zelle, wobei diese, in Richtung
von § blickend, bei zyklonaler Scherung rechts positiv und links negativ
sind. Falls geniigend SV existiert, wird nach einer Zellteilung aufgrund
dieses Effekts die rechte Teilzelle verstirkt und die linke geschwécht.
Bei antizyklonaler Scherung verhilt es sich umgekehrt. Da die typischen
Stromungsmuster in den mittleren Breiten eine zyklonale Drehung des Windes
mit der Hohe begiinstigen, werden allerdings nur in etwa 10% der Fille

antizyklonal rotierende Superzellen beobachtet (Bunkers, 2002).
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Abbildung 2.6: Wirkung des nicht-linearen Anteils der dynamischen Druckstorung im Falle von
reiner CV (links) und reiner SV (rechts). Die Druckminima sind mit einem L (engl.: low) und die
Bereiche maximalen Vorticitybetrags mit Pfeilen in der jeweiligen Rotationsrichtung markiert. Der
dicke blaue Pfeil ist der Schervektor § (aus: Markowski und Richardson, 2010, © John Wiley &
Sons, genehmigter Nachdruck).

Im Falle starker SV sorgen die linearen Druckgradienten fiir eine Seitwértsver-

lagerung der ungeteilten Zelle.

2.3.2 Mesoskalige konvektive Systeme

Ein mesoskaliges konvektives System (engl.: mesoscale convective system;
MCS) ist definiert als Zusammenschluss von Gewittern, die ein zusammen-
hingendes Niederschlagsgebiet mit einer Ausdehnung von mehr als 100 km?
in mindestens einer horizontalen Richtung bilden (AMS, 2017). Bei dieser
Lingenskala iibt die Corioliskraft einen signifikanten Einfluss auf die Dynamik
aus. Innerhalb des MCS wechseln sich die konvektiven Aufwindbereiche mit
Gebieten stratiformen Niederschlags ab, wobei letztere mit dem Fortschreiten
des Lebenszyklus zunehmend dominieren.

Grundsitzlich wird unterschieden zwischen MCS, die sich unmittelbar nach
der Konvektionsauslosung bilden (Typ 1), zum Beispiel als Folge grofifli-
chiger, starker Hebung entlang einer Luftmassengrenze, und urspriinglich
eigenstindigen Zellen, deren Cold Pools sich nach einigen Stunden vereinigen
und anschliefend gemeinsam neue Zellen auslosen (Typ 2; Markowski und
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Richardson, 2010). Aufgrund dieser als upscale growth bezeichneten Entwick-
lung treten die meisten MCS bei Nacht auf, also einige Stunden nach dem
Maximum der bodennahen Aufheizung, oft begiinstigt durch ein nichtliches
Windmaximum in unteren Schichten (engl.: low-level jet). Die meisten MCS
konnen als multizellenartig angesehen werden, da die Béenfront laufend neue
Zellen bildet und die Lebensdauer des Systems die der Einzelzellen weit
iibersteigt. Eine starke und hochreichende Windscherung vorausgesetzt, kann
ein MCS aber auch aus einer Linie von Superzellen bestehen (Markowski und
Richardson, 2010).

Zugleich bilden MCS den Oberbegriff fiir mehrere Unterklassen konvektiver
Systeme, die sich einerseits hinsichtlich ihrer Form und Dynamik unterschei-
den, andererseits aber auch teilweise tiberlappen. So sind Gewitterlinien (engl.:
squall lines) durch einen schmalen, quasilinearen Bereich hoher Radarreflek-
tivitdt gekennzeichnet. Sie entstehen bevorzugt an synoptischen Kaltfronten
(vgl. Kap.2.2.2) oder trogvorderseitigen Konvergenzlinien im Warmsektor
einer Zyklone, beispielsweise im Zusammenspiel mit einer Spanish Plume
(vgl. Kap.2.2.3; van Delden, 1998). Dieser persistente Auslosemechanismus
bedingt ihre lange Lebensdauer von bis zu einem Tag (Kunz, 2016). Meistens
richten sich Gewitterlinien senkrecht zum Schervektor aus, sodass die ihnen
voraus laufende Boenfront, dhnlich wie bei Multizellen, laufend neue Zellen
generieren kann. Am Vorderrand bildet sich eine Linie mit starken konvekti-
ven Niederschldgen aus, an die sich dahinter ein relativ breites stratiformes
Niederschlagsgebiet anschlielt (trailing stratiform).

Ein sogenanntes Bow Echo stellt eine bogenformige Struktur innerhalb
eines MCS dar, die als Spezialfall einer Gewitterlinie anzusehen ist. Wie
sich zeigen ldsst (z.B. Markowski und Richardson, 2010), neigen sich die
Aufwindschldauche einer Gewitterlinie mit der Zeit iiber den Cold Pool,
oberhalb dessen sich aus Griinden der Hydrostatik ein Druckminimum
ausbildet. Die resultierende Druckgradientkraft beschleunigt die Luft von
hinten zur Gewitterlinie hin, wobei die Stdrke dieses Windes proportional

zur CAPE ist. Lokal kann dies zur Entstehung eines Rear Inflow Jets mit
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Geschwindigkeiten von bis zu 200 kmh™! fiihren (Kunz, 2016). Dieser
deformiert die Gewitterlinie dort zu einem Bow Echo und wird seitlich von
einem Dipol vertikaler Vorticitymaxima umgeben. Eine Aneinanderreihung
mehrerer Bow Echos zu einer wellenartigen Struktur wird als linienhaftes
Wellenmuster (engl.: line-echo wave pattern) bezeichnet.

Das Charakteristikum eines mesoskaligen konvektiven Komplexes (MCC) ist
neben seiner anndhernden Kreisform seine grofe horizontale Ausdehnung.
So legte Maddox (1980) als Kriterium eine Fliche des Wolkenschirms von
mindestens 100.000 km* im -32°C-Niveau und mindestens 50.000 km* im
-52°C-Niveau iiber eine Dauer von mindestens 6 Stunden fest.

2.4 Gewitterelektrizitat

Das vorrangige Ziel moderner Blitzortungssysteme besteht in der rdumlich und
zeitlich hoch aufgeldsten Detektion von Blitz- und Gewitteraktivitit angesichts
des damit verbundenen Gefahrenpotenzials. Zugleich kénnen Blitzdaten auch
zu Forschungszwecken verwendet werden, um konvektive Ereignisse zu
identifizieren und durch Zuweisung von Orts- und Zeitinformation ihre
statistische Auswertung zu ermdglichen. Nachfolgend wird ein Uberblick
tiber den Prozess der Ladungstrennung in einer Gewitterwolke und das
resultierende elektrische Feld sowie eine Beschreibung der Blitzentladung
samt verschiedener Blitzarten gegeben. Der in dieser Arbeit verwendete
Blitzdatensatz sowie das zugrundeliegende Messprinzip werden in Kapitel 3.1

erldutert.

2.4.1 Ladungstrennung und elektrisches Feld

Von mehreren moglichen Prozessen, die zu einer Ladungstrennung fiihren
konnen, hat sich der sogenannte Graupel-Eis-Mechanismus als am bedeu-
tendsten erwiesen (Rakov und Uman, 2003). Dabei kommt es infolge der

Kollisionen grof3er Graupelpartikel mit kleinen Eiskristallen zur Ladungsiiber-
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tragung und damit zu einer Ionisierung beider StoSpartner. Unter zahlreichen
Einflussfaktoren, die sich auf die Polarititen und Ladungsbetrige bei der
Ionisation auswirken, spielt die Temperatur eine wichtige Rolle. So zeigten
Laborexperimente (Jayaratne et al., 1983), dass ein Graupelkorn wihrend
des StoBes bei niedrigen Temperaturen eine negative und oberhalb einer
Grenztemperatur eine positive Ladung annimmt. Das Ausfallen der negativen
Graupelkorner aus den oberen Niveaus einer Gewitterwolke bewirkt dort einen
Uberschuss an positiv geladenen Eiskristallen, wihrend das mittlere Niveau
aufgrund der hohen Graupelkonzentration einen negativen Ladungsiiberschuss
aufweist. Darunter nimmt der Graupel infolge der hoheren Temperatur eine
positive Ladung an (Houze, 1993). Zugleich besteht nach Baker et al. (1987)
die Tendenz, dass sich der schneller wachsende der beiden StoBpartner nach
einer Kollision positiv aufladt.

Zur Ladungstrennung trigt aulerdem der sogenannte konvektive Mechanismus
bei. Positiv geladene Teilchen, die dem positiven Ladungsiiberschuss der
Atmosphire entstammen (engl.: fair-weather space charge), werden dabei vom
konvektiven Aufwind in die Wolke advehiert. Das so entstandene positive
Ladungszentrum in der Hohe zieht negative Ionen an, welche sich infolge
kosmischer Strahlung und natiirlicher Radioaktivitit der Erde gebildet haben.
Diese umbhiillen die Gewitterwolke und sind den dort herrschenden Abwinden
ausgesetzt. Darauthin reichern sie sich im unteren Wolkenbereich an, wobei sie
aufwirts gerichtete, positive Punktentladungen (engl.: corona discharge) zam
Beispiel von Baumen auslosen, die, als positive Riickkopplung, zu einer positiv
geladenen Schicht zwischen Wolkenunterseite und Boden fiithren (Rakov und
Uman, 2003).

Bisherige Forschungsergebnisse zeigen, dass die Ladungsverteilung einer
Cumulonimbuswolke infolge der oben geschilderten Mechanismen durch
einen Dipol bestehend aus einer negativen Hauptladung in mittleren Hohen
und einer betragsmiBig vergleichbaren positiven Hauptladung im oberen
Bereich der Wolke beschrieben werden kann (Abb. 2.7). Eine Schicht aus oben
negativen und unten positiven Ladungen umhiillt dabei die gesamte Zelle.
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Abbildung 2.7: Skizze der tripolartigen Ladungsstruktur innerhalb einer Gewitterwolke. Die
Indizes P, N und LP stehen fiir das positive, negative beziehungsweise untere positive (engl.:
lower positive) Ladungszentrum (aus: Rakov und Uman, 2003, © Rakov & Uman, Nachdruck
mit Genehmigung von Cambridge University Press).

Haufig bildet sich an der Wolkenunterseite zusitzlich eine schwichere, positive
Nebenladung aus, sodass ein Tripol die Folge ist (Krehbiel, 1986). Trotz dieser
Grundstruktur sind in der gesamten Wolke sowohl positive als auch negative
Ladungstrager vorhanden (MacGorman und Rust, 1998).

Zur Berechnung der effektiven elektrischen Feldstirke \E | an einem Punkt
P am Boden in einer Entfernung r von der vertikalen Wolkenachse bietet
sich die Spiegelladungsmethode an. Dazu wird der Boden als perfekter Leiter
angenommen, in dem sich die Elektronen durch Influenz derart ausrichten, dass
die Feldlinien orthogonal auf den Erdboden auftreffen. In diesem Fall ldsst
sich das Problem dadurch beschreiben, dass die drei realen Ladungszentren
als Punktladungen approximiert und unter Anderung des Vorzeichens an der
Erdoberfliche in den Boden hinein gespiegelt werden (Rakov und Uman,
2003). Die effektive Feldstirke |E, ;| am Punkt P setzt sich folglich aus je
drei realen und gespiegelten Einzelfeldstiarken zusammen.
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Abbildung 2.8: Verlauf der elektrischen Feldstirke £ am Boden als Folge des Ladungstripols in
der dariiber befindlichen Gewitterwolke (x = 0 km). Die Beitrdge der einzelnen Ladungszentren
sind zusitzlich einzeln dargestellt. Zur Bedeutung der Indizes sei auf Abbildung?2.7 verwiesen.
Positive Feldstirken sind als nach oben weisend definiert (aus: Rakov und Uman, 2003, © Rakov
& Uman, Nachdruck mit Genehmigung von Cambridge University Press).

Dabei ist die Ladung Q; (i € {1;...;6}) mit einer Feldstirke

10

el 2.86
4meg(H? +12) (856

|E;(r)]
verbunden, wobei H; die Hohe oder Tiefe der Ladung und &) die Dielek-
trizititskonstante sind. Die Uberlagerung der jeweils zusammengehorenden
Spiegelladungen liefert fiir das j-te Ladungspaar (j € {1;2;3}) wegen der
Orthogonalititsbedingung
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. |Qj|sina
Ej(n)] = 5=

== 2.87
2mey(H7 +12) (287)

wobei « der Winkel zwischen dem Erdboden und der Verbindungslinie
zwischen betrachteter Ladung und Punkt P ist. Wie Gleichung (2.87) zeigt,
hingt die Gewichtung der einzelnen Beitrige in der effektive Feldstirke
|E,¢f|, mit |E, r¢| = ¥ |E;|, von r~2 ab. Da ein unterschiedliches Hohenniveau
der Ladung, Hj, aus trigonometrischen Griinden aber eine Anderung von o
impliziert, ist |E.r/|(r) von komplexerer Struktur. Wird vereinfachend ein
Dipol gegengleicher Ladungen angenommen, so dominiert unter der Wolke
(r — 0) aufgrund von |E;(r)| o< Hj_2 der Einfluss der unteren Ladung (Hohe
Hy). Mit zunehmendem r nimmt der relative Beitrag der oberen Ladung (Hohe

Hp) monoton zu, bis diese in der Hohe

Dy = \/3/ (HoHy )? (Q/HTZJJr \3/117[2,) (2.88)

dominant wird und sich folglich die Polaritit des effektiven Feldes éndert. Bei

Betrachtung des oben beschriebenen Ladungstripols kommt beiderseits der
Zellachse ein weiterer Polarititswechsel hinzu, sodass ein zentraler Bereich
negativer Feldstirke von einer breiten Zone positiver sowie in der Ferne erneut

negativer Feldstirke umgeben wird (Abb. 2.8).

2.4.2 Blitzentladungen

Etwa 90% aller Blitzentladungen zwischen Wolke und Boden (engl.: cloud-to-
ground; CG) finden in Form abwirts gerichteter Blitze negativer Polaritét statt.
Da die Potentialdifferenz iiblicherweise nicht fiir die Bildung eines Blitzes
ausreicht, steht am Beginn der Entladung eine auslosende Storung (engl.:
initial breakdown). Zu deren physikalischem Ablauf existieren verschiedene
Theorien, wie beispielsweise die Auslosung durch eine Entladung zwischen

negativem und unterem positiven Ladungszentrum (Clarence und Malan,
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1957). Daraufthin wichst der sogenannte Leitblitz (engl: stepped leader, SL)
schrittweise mit einer Pulsstirke von mehr als 1 kA aus dem negativen
Ladungszentrum in Richtung Boden und schafft so den Blitzkanal fiir die
Folgeentladungen (Rakov und Uman, 2003). Dabei deponiert er negative
Ladung in der GroBenordnung von mehreren Coulomb im Blitzkanal. Die
verzweigte Struktur von Blitzen geht auf die variierende Ausbreitungsrichtung
der einzelnen Leitblitzpulse zuriick. Bei Anndherung des Leitblitzes an
den Boden verstirkt sich das elektrische Feld besonders im Bereich
hervorstehender Objekte, was Fangentladungen (engl: upward streamers oder
upward-connecting leaders) hin zum Blitzkanal auslost. Nach der Verbindung
von Leitblitz und Fangentladung (engl: attachment) erfolgt die Hauptentladung
(engl: return stroke, RS), im Zuge derer die negativen Ladungstriger im
Blitzkanal zur Erde abgefiihrt werden. Die Hauptentladung besteht aus
einem Anfangspuls mit einer Stirke von rund 30 kA, der nur einige
Mikrosekunden anhélt, und an den sich eine kontinuierliche, aber schwichere
Folgeentladung anschlieBen kann. Dabei heizt sich der Blitzkanal auf bis
zu 30.000 K auf und expandiert infolge des extremen Innendrucks in Form
eines Verdichtungsstof3es, was optisch als heller Lichtblitz durch entstehendes
Plasma und akustisch als Donner wahrzunehmen ist.

Der oben geschilderte Ablauf wird als Stroke bezeichnet, wobei die Mehrzahl
der beobachteten Blitze (engl.: flashes) aus mehreren Strokes bestehen
(Abb.2.9). In diesen Fillen bildet sich nach einer kurzen Ubergangsphase
im verbliebenen Blitzkanal ein neuer Leitblitz aus, der meist kontinuierlich
fortschreitet (engl.: dart leader, DL) und weniger Verzweigungen aufweist
als der erste Leitblitz, gefolgt von einer Hauptentladung zur erneuten
Neutralisierung des Blitzkanals. Sehr hoch iiber den Erdboden aufragende
Objekte konnen aufwirts gerichtete Leitblitze auslosen. Im durch diese
geschaffenen Blitzkanal kommt es ebenfalls oftmals zu abwirts gerichteten
Folgeblitzen analog zu den oben beschriebenen Mechanismen.

Nur rund 10% aller CG-Entladungen machen abwirts gerichtete Blitze

positiver Polaritdt aus, die bisher noch relativ wenig erforscht sind.
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1 2 3

Abbildung 2.9: Ablauf einer Blitzentladung (Flash) bestehend aus drei Strokes (Ziffern 1, 2 und
3). Eingezeichnet sind auch die Teilentladungen SL, RS und DL, die im Text erldutert werden.
Die Abszisse ist als Zeitachse zu verstehen (aus: Rakov und Uman, 2003, © Rakov & Uman,
Nachdruck mit Genehmigung von Cambridge University Press).

Allerdings weisen sie als Folge der extremen Stromstirken von bis zu
300 kA und abgefiihrten Ladungen in der GroBenordnung von 100 C ein
deutlich hoheres Gefahrenpotenzial auf. Bestimmte Umgebungsbedingungen
haben sich als forderlich fiir die Entstehung von Positivblitzen erwiesen,
beispielsweise wihrend des Dissipationsstadiums einer konvektiven Zelle, bei
Wintergewittern sowie in den stratiformen Bereichen eines MCS (z.B. Fuquay,
1982; Engholm et al., 1990). Positivblitze bestehen in den meisten Fillen
aus nur einem Stroke, und ihr Leitblitz schreitet wihrend des Aufbaus des
Blitzkanals kontinuierlich voran.

Wolkeninterne Blitze (engl.: cloud-to-cloud; CC) treten vor allem in der An-
fangsphase von Gewittern auf (Houze, 1993) und haben ihren Ausgangspunkt
meist an der Ober- oder Unterseite des negativen Ladungszentrums. Wie
CG-Blitze bendtigen sie eine auslosende Storung, an die sich der Leitblitz
anschlief3t. Dieser besteht im Falle von CC-Blitzen aus zwei Abschnitten, von
denen der positive in Richtung des negativen Ladungszentrum vordringt, wéh-

rend der negative in umgekehrter Richtung fortschreitet, was in Kombination
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einen Ladungsausgleich bewirkt. In der Endphase des CC-Blitzes wird die
Verbindung dieser beiden Abschnitte unterbrochen (Rakov und Uman, 2003).
Der Austausch von elektrischer Energie zwischen Gewitterwolken und unterer
Ionosphire wird von blitzartigen Erscheinungen oberhalb des Ambosses
bewerkstelligt. Diese stellen eine weitere interessante Ausprigung elektrischer
Prozesse im Zusammenhang mit hochreichender Konvektion dar. Eine
konsistente Entstehungstheorie existiert fiir die als Elfen bezeichneten
Lichtringe, die sich horizontal und radial mit maximalen Durchmessern von
200 bis 700 km oberhalb der zugehorigen Zelle ausbreiten. Das quasistatische
elektrische Feld des Ladungstripols in der Gewitterwolke sowie die mit dem
Puls der Hauptentladung verbundene elektromagnetische Strahlung kénnen in
der unteren Ionosphire aufgrund der hohen freien Weglinge freie Elektronen
ausreichend stark beschleunigen, sodass es bei Kollisionen mit Gasmolekiilen
zur Emission sichtbaren Lichts kommt (Rakov und Uman, 2003).

Rote, lichtschwache vertikale Entladungen oberhalb der Wolkenobergrenze
mit einer maximalen Leuchtkraft in 40 bis 90 km Hohe, sogenannte Kobolde
(engl.: sprites), treten vor allem iiber ausgedehnten konvektiven Systemen
sowie bevorzugt in Verbindung mit positiven CG-Blitzen auf (z.B. Cummer
und Inan, 1997). Sie konnen eine grofe Bandbreite an Formen annehmen.
Blaue vertikale Lichtblitze, die oberhalb des Ambosses beginnen und bis in
Hohen von etwa 40 km reichen, werden je nach ihrer Linge Blauer Starter
oder Blauer Strahl genannt (engl.: blue starter / blue jet). Wie auch im Falle
der Kobolde herrscht hinsichtlich ihrer Entstehungsmechanismen Uneinigkeit.
Eine Diskussion verschiedener Theorieansitze findet sich beispielsweise in
Sukhorukov et al. (1996) sowie Yukhimuk et al. (1999).

2.5 GroBskalige atmospharische Telekonnektionen

Die atmosphirische Zirkulation ldsst sich auf der planetaren Skala als
quasistationdres System auffassen, dessen zeitliche Entwicklung durch

niederfrequente Variabilititsmoden des Stromungsfeldes in der oberen
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Troposphire mit Zeitskalen zwischen einigen Wochen und mehreren Jahren
beschrieben wird (Barnston und Livezey, 1987). Um bezogen auf die rdumliche
Geopotentialverteilung die bevorzugten Moden zu bestimmen, wurde in der
Literatur (z.B. Wallace und Gutzler, 1981) vielfach auf eine intuitive Methode
zuriickgegriffen, die auf einem Ensemble von Korrelationskarten beruht. Diese
werden in Bezug auf einen Gitterpunkt im Zentrum von Gebieten erstellt,
zu denen jeweils mindestens eine andere Region eine hohe Antikorrelation
aufweist. Die auf diese Weise definierten Gruppen mindestens zweier
sogenannter Aktionszentren stellen die gesuchten Telekonnektionsmuster dar.
Die Bezeichnung Telekonnektion riihrt daher, dass die Existenz dieser
Aktionszentren eine partielle Koppelung der zeitlichen Entwicklung auch
zwischen weit entfernt liegenden Regionen impliziert (Hurrell, 2005). Ein
Schwachpunkt dieser frither gdngigen Methode besteht darin, dass sie im
Allgemeinen nicht die fiir die beobachtete Variabilitit reprisentativsten Muster
identifiziert. Zudem ist es schwierig, die relative Bedeutung der einzelnen
Aktionszentren korrekt einzuschitzen, auch weil das zum Bezugsort gehdrende
Zentrum grundsitzlich erhohte Werte des Korrelationskoeffizienten aufweist
(Barnston und Livezey, 1987).

Diese Probleme kénnen mithilfe eines elaborierteren Ansatzes (z.B. O’Lenic
und Livezey, 1988) umgangen werden, der darin besteht, die Zeitreihe
des Geopotentialfeldes einer Hauptkomponentenanalyse beziiglich der S-
Mode mit anschlieBender Rotation zu unterziehen (Kap.4.2.1). Dabei
liefert die Eigenvektor- beziehungsweise Ladungsmatrix das resultierende
Ensemble der Telekonnektionsmuster, wihrend die Hauptkomponenten als
Telekonnektionsindizes fiir jeden Zeitschritt die aktuelle Ausprigung des
jeweiligen Musters und das Vorzeichen der Anomalien angeben. Die
Aktionszentren sind durch die betragsmifBigen Maxima des Ladungsfeldes
festgelegt. Barnston und Livezey (1987) konnten zeigen, dass diese Methode
eine robuste Beschreibung der relevanten Aktionszentren liefert und auch
solche Telekonnektionsmuster detektiert, die auf Korrelationskarten nicht

zu Tage treten. Insbesondere sind die mittels Hauptkomponentenanalyse
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gewonnenen Amplituden ein direktes Maf fiir die tatsdchliche Auspriagung der
jeweiligen Aktionszentren. So werden beispielsweise verschiedene Einfliisse
und Zusammenhinge voneinander getrennt, die eine Korrelationskarte
vereinen wiirde.

Zur Vorbereitung der Hauptkomponentenanalyse werden die Eingangsfelder
zeitlich gemittelt, wobei neben der in dieser Arbeit verwendeten monatlichen
Mittelung (vgl. Kap.3.3) alternative Intervalle denkbar sind wie zum
Beispiel zehntédgige oder jahreszeitliche Mittel (Barnston und Livezey, 1987).
Trotz enger Gemeinsamkeiten unterscheiden sich die jeweils resultierenden
Telekonnektionsmuster im Allgemeinen leicht zwischen den einzelnen
Mittelungsintervallen.

Als eines der bedeutendsten ganzjihrigen Muster ergibt sich als fithrende
Mode die Nordatlantische Oszillation (NAO). Sie besteht aus einem
Dipol gegenldufiger Aktionszentren, der sich im Jahresgang meridional
verschiebt. Bei positivem NAO-Index erstreckt sich als siidliches Zentrum
eine langgezogene positive Anomalie von Nordamerika bis Europa, deren
Lage zwischen einer geografischen Breite von 30 bis 35°N im Winter und
40 bis 50°N im Sommer schwankt (Abb.2.10). Die negative Anomalie
liegt im Bereich von Gronland bei 70°N im Winter und 70 bis 75°N im
Sommer (Barnston und Livezey, 1987; Hurrell und Deser, 2010). Diese
Aktionszentren implizieren in beiden Phasen deutliche, saisonal variable
Verschiebungen des Jetstreams sowie der mit diesen verkniipften Zugbahnen
der Bodentiefs. Beispielsweise verlagert sich iiber Europa im Sommer der
Jetstream in der positiven NAO-Phase weit nach Norden, sodass iiber
Mittel- und Nordeuropa ausgeprigte Hochdruckriicken vorherrschen. Mit den
Anomalien des Jetstreams gehen markante Verdnderungen der groBskaligen
Advektionsfelder von Temperatur und Feuchte einher (Hurrell, 1995), die in
vielen Regionen zu Anomalien des Temperatur- und Niederschlagsmusters
fithren (z.B. van Loon und Rogers, 1978; Rogers und Van Loon, 1979). So
besteht withrend der positiven NAO-Phase iiber groen Teilen Europas eine

Tendenz zu positiven Temperaturabweichungen.
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Abbildung 2.10: Ladungsfelder der in dieser Arbeit analysierten Telekonnektionsmuster NAO
(linke Spalte), EA (mittlere Spalte) und SCAND (rechte Spalte) jeweils fiir Januar (obere Zeile)
und Juli (untere Zeile) fiir die gesamte nordliche Halbkugel, wobei die Werte die prozentuale
Korrelation mit der Zeitreihe der jeweiligen Hauptkomponente angeben (verdndert nach CPC,
2017, Nachdruck gemil den Vorgaben der National Oceanic and Atmospheric Administration,
https://www.weather.gov/owlie/publication_brochures#reprint).

Dabei weisen die Niederschlagssummen in Mittel- und Nordeuropa im Winter
positive und im Sommer negative Anomalien auf. Hierin spiegelt sich die
saisonal variable Anomalie des Jetstreams in Verbindung mit der Verschiebung
der Aktionszentren zwischen Sommer und Winter wider. Wihrend der
negativen Phase kehren sich die geschilderten Anomaliemuster von Temperatur
und Niederschlag jeweils um (CPC, 2017). Es konnte gezeigt werden,
dass die NAO eine ausgeprigte mehrjdhrige Variabilitit aufweist, wobei es
hiufig zu mehrmonatigen Episoden iiberwiegend gleichbleibend positiver

oder negativer Phase kommt. Fiir den Winter ergeben sich dariiber hinaus
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signifikante multidekadische Variabilititsmoden (z.B. Hurrell und Van Loon,
1997; Chelliah und Bell, 2004).

Auch die zweite fithrende Mode, als Ostatlantisches Muster (engl.: East-Atlan-
tic Pattern; EA) bekannt, besteht aus einem Anomaliedipol, der gegeniiber der
NAO in sitidostlicher Richtung verschoben ist (Barnston und Livezey, 1987).
Im Gegensatz zur NAO weist dieser nur leichte saisonale Verschiebungen auf.
Die Anomalien sind jedoch im Sommer schwicher ausgeprigt als im Winter.
Wihrend der positiven Phase befindet sich das negative Aktionszentrum
westlich der Britischen Inseln und das positive in Form eines langgestreckten,
westsiidwest-ostnorddstlich orientierten Bandes zentriert iiber dem Mittelmeer,
wobei dessen westliche Fortsetzung unter deutlicher Intensivierung iiber den
Atlantik bis in die Karibik reicht (Abb.2.10). Uber Europa iiberwiegen in
der positiven Phase deshalb siidwestliche Stromungsmuster. Es ergibt sich
auflerdem eine positive Temperaturanomalie, die im Sommer allerdings nach
Stidosteuropa hin verschoben ist. Ferner besteht in Westeuropa, wihrend
der Sommermonate vorrangig iiber den Britischen Inseln, eine Tendenz zu
hoheren Niederschlagsmengen (CPC, 2017). Die EA weist eine ausgeprigte
multidekadische Variabilitit auf (CPC, 2017).

Eine weitere in dieser Arbeit betrachtete Mode ist das Skandinavische Muster
(engl.: Scandinavian Pattern; SCAND), bisweilen auch Eurasia-1-Muster
genannt. Dessen positive Phase ist durch eine kriftige positive Anomalie
iiber Skandinavien charakterisiert sowie durch zwei schwichere negative
Aktionszentren iiber Westeuropa und dem Ostlichen Russland (Abb.2.10;
Barnston und Livezey, 1987). Als Folge dieses Anomaliedipols kommt es
iiber Nordeuropa héufig zu ausgedehnten blockierenden Hochdruckgebieten,
die das groBskalige Stromungsfeld tiber ganz Europa maligeblich beeinflussen.
Die Lage der Aktionszentren verschiebt sich nicht wesentlich im Jahresgang,
wobei wihrend des Sommers das positive Zentrum schwicher und das
negative stirker ausgeprigt ist als im Winter. Die positive SCAND-Phase
ist im Sommer mit einer positiven Temperaturanomalie iiber Skandinavien

und einer negativen iiber West- und Siideuropa verbunden. AuBlerdem sind
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die Niederschlagssummen im Bereich des skandinavischen Aktionszentrums
ganzjihrig reduziert und nach Siideuropa hin erhoht (CPC, 2017). Auch das
SCAND besitzt eine signifikante mehrjihrige Variabilitdt mit einer dominanten
Periodendauer zwischen zwei und vier Jahren (Liu et al., 2014).

Neben den chaotischen internen Prozessen, welche die zeitliche Entwicklung
der Telekonnektionsindizes bestimmen, konnten auch relevante externe Ein-
fliisse gefunden werden. So hiingt beispielsweise der NAO-Index von Ande-
rungen der Menge und des vorherrschenden Gebiets tropischen Niederschlags
ab. Auch die Zusammensetzung der stratosphirischen Luft kann sich tiber
eine Modifikation des Polarwirbels auswirken. Ein weiterer Einflussfaktor
auf die NAO besteht in Fluktuationen des Energieaustauschs zwischen der
Atmosphire und den anderen Erdsystemkomponenten Landoberfliche, Ozean
und Meereis (Hurrell, 2005).
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Die statistischen Analysen in dieser Arbeit basieren auf verschiedenen
Datensitzen, die fiir unterschiedliche Zeitrdume und Gebiete vorliegen.
So stehen hochaufgeloste Daten eines Blitzortungssystems zur Verfiigung
(Kap.3.1), um das Auftreten von Gewittern und der zugrundeliegenden
konvektiven Aktivitit mit hoher rdumlicher und zeitlicher Genauigkeit
zu untersuchen. Fir die Diskussion groBskaliger Antriebsmechanismen
werden die Felder meteorologischer Variablen aus zwei Reanalysemodellen
hinzugezogen, von denen eines als regionalisiertes Modell eine sehr hohe
rdaumliche Auflosung aufweist (Kap.3.2). Die dritte Komponente bilden
Zeitreihen atmosphirischer Telekonnektionsindizes (Kap.3.3), auf deren
Grundlage untersucht wird, wie sich die langzeitliche Variabilitit des
Klimasystems auf die Gewitterhdufigkeit auswirkt. Das Untersuchungsgebiet
umfasst grofe Teile Europas, wobei die Blitzdaten nur fiir ausgewihlte Lander
Mittel- und Westeuropas zur Verfiigung stehen. Sdmtliche Auswertungen
beziehen sich auf das Sommerhalbjahr, also die Monate April bis September,
weil dieser Zeitraum in den mittleren Breiten die Gewitter-Hochsaison
darstellt.

3.1 Blitzdaten

Blitzentladungen gehen mit der Emission elektromagnetischer Wellen einher,
die mithilfe ortsgebundener Sensoren detektiert werden konnen. Zwei
verbreitete Methoden zur bodengestiitzten Bestimmung des Einschlagsortes
eines gegebenen Blitzes sind die magnetische Peilmessung (engl.: magnetic

direction finding, MDF) und das Zeitdifferenzenverfahren (engl: time-of-
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arrival method, TOA), die vielfach auch kombiniert eingesetzt werden (z.B.
ALDIS, 2017).

Die MDF-Methode basiert auf zwei vertikalen Leiterschleifen, die orthogonal
zueinander positioniert werden, wobei die beiden Ebenenvektoren zonal und
meridional ausgerichtet sind (Abb.3.1a). Das von einem Blitz ausgehende
Magnetfeld mit nicht-konstanter Flussdichte B induziert in den Leiterschleifen
des Sensors eine elektrische Spannung U, die vom Winkel ¢ zwischen
der Nord-Siid-Richtung und der Strecke Sensor—Blitz abhiingt. Fiir einen
exakt nordlich oder siidlich des Sensors auftretenden Blitz erreicht U in der
Leiterschleife mit zonalem Ebenenvektor ihr Maximum und verschwindet in
der anderen (Rakov und Uman, 2003). Allgemein lédsst sich aus den beiden
gemessenen Spannungen und den mit diesen verkniipften Komponenten von
B folglich trigonometrisch der Winkel ¢ und somit die Richtung ermitteln,
in welcher die Blitzentladung stattgefunden hat. Die Kombination zweier
entfernt voneinander aufgebauter Sensoren ermdglicht es schlieBlich, durch
Kreuzpeilung neben der Richtung auch den Ort des Einschlags zu bestimmen.
Bei der TOA-Methode werden die elektromagnetischen Wellen, die von
einem Blitz ausgehen, mithilfe von Stabantennen registriert. Da die Uhren
der einzelnen Sensoren iiber das GPS-Signal laufend synchronisiert werden,
lasst sich aus den Differenzen der jeweiligen Detektionszeitpunkte mit hoher
Genauigkeit der Einschlagsort ermitteln. In dieser Rechnung wird verwendet,
dass sich die Wellen mit Lichtgeschwindigkeit ausbreiten. Dabei fiihrt der
Einsatz von zwei Empfingern zu lediglich einer Laufzeitdifferenz, weshalb
sich der Einschlagsort nicht eindeutig bestimmen ldsst. Allgemein liegt
die Menge der moglichen Orte auf einem Hyperboloid, der sich fiir die
Betrachtung von Einschlagsorten in der Ebene auf eine Hyperbel reduziert.
Unter Hinzunahme eines dritten Empfingers konnen zwei Zeitdifferenzen
ermittelt werden. Die beiden resultierenden Hyperbeln weisen im Allgemeinen
zwei Schnittpunkte auf, von denen einer den korrekten Einschlagsort
reprisentiert (Abb.3.1b). Deshalb ist eine eindeutige Ortsbestimmung erst

durch die Verwendung von vier Sensoren moglich.
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N Nord

Abbildung 3.1: Links: Schematische Darstellung eines MDF-Sensors: Die beiden dicken Linien
symbolisieren die orthogonalen Leiterschleifen, die gestrichelte Linie verbindet den Sensor mit
dem Einschlagsort. Eingezeichnet sind auSerdem die Zerlegung von B in dessen Komponenten
sowie der gesuchte Winkel ¢. Rechts: Kombinierter Einsatz von drei Sensoren (S1, S2, S3) bei der
TOA-Methode: Der Einschlagsort befindet sich an einem der beiden Schnittpunkte der Hyperbeln.

Die von einer Blitzentladung emittierte elektromagnetische Strahlung umfasst
ein primédres Frequenzspektrum im Bereich von 1 Hz bis 300 MHz, wobei auch
sichtbare Anteile und solche im Mikrowellenbereich auftreten. Die derzeitig
operationell eingesetzten Messsysteme beschrinken sich iiberwiegend auf
zwei Frequenzbinder: das VHF-Band (engl.: very high frequency) und das
VLF/LF-Band (engl.: very low / low frequency), die sich jeweils durch
spezifische Vor- und Nachteile auszeichnen. VHF-Systeme (30-300 MHz)
erfassen nahezu alle elektrischen Prozesse in einer Wolke, weshalb sie
sich dazu eignen, die gemessenen Entladungen unter Einbeziehung einer
Vielzahl von Parametern im Detail zu untersuchen. Da der Detektionsradius
im giinstigsten Fall auf 200 km beschrinkt ist, bendtigen VHF-Messungen
ein sehr dichtes Sensorennetz. Im Gegensatz dazu liefern VLF- (3-30 kHz)
und LF-Systeme (30-300 kHz) nur die Einschlagsorte und -zeiten sowie
wenige zusitzliche Informationen wie beispielsweise die Polaritit, zeichnen

sich aber durch eine deutlich hohere Reichweite aus. Dank wechselseitiger
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Reflexionen am Boden und in der Ionosphire sind Detektionsradien in einer
GroBenordnung von 1000 km moglich (Pohjola und Mikeld, 2013). Generell
liefern VHF-Messungen Informationen iiber den Blitz als dreidimensionales
Objekt, wohingegen VLF/LF-Messungen lediglich eine eindimensionale
Ortsbestimmung ermoglichen (Rakov und Uman, 2003).

In dieser Arbeit werden Blitzdaten auswertet, um die raumlichen und zeitlichen
Charakteristika der Gewitterinzidenz zu analysieren, wofiir die durch ein
VLF/LF-System bereitgestellten Informationen ausreichen. Die verwendeten
Daten stammen vom deutschen Blitzortungsnetz BLIDS (Blitzinformations-
dienst Siemens), das in das europdische EUCLID-Netz (European Cooperation
for Lightning Detection) eingebettet ist (Schulz et al., 2016). Ebenfalls flieBen
die Daten anderer nationaler Blitzortungsnetze in EUCLID ein (EUCLID,
2017), wie zum Beispiel ALDIS (Osterreich), BLDN (Benelux-Linder) und
METEORAGE (Frankreich). Das abgedeckte Gebiet (vgl. Abb. 3.2) erstreckt
sich iiber Deutschland, Osterreich, Schweiz, Frankreich sowie die Benelux-
Staaten und schliefft unmittelbar angrenzende Bereiche ein (z.B. Cornwall in
Grofbritannien oder den Nordwesten Italiens). Die Daten stehen fiir die Som-
merhalbjahre 2001-2014 zur Verfiigung. In dieser Arbeit wird also ein Blitz-
datensatz verwendet, dessen Zeitraum und rdumliche Ausdehnung deutlich
umfassender sind als in fritheren Studien, die sich der Analyse bodengestiitzter
Blitzmessungen widmeten (z.B. Finke und Hauf, 1996; Soriano et al., 2005;
Santos et al., 2012; Wapler, 2013).

Zur Beschreibung der Qualitit eines Blitzortungsnetzes werden allgemein
die beiden Parameter Detektionsrate (engl.: detection efficiency, DE) und
raumliche Detektionsgenauigkeit (engl.: location accuracy, LA) herangezo-
gen. Deren exakte Bestimmung gestaltet sich aufgrund des Fehlens von
Referenzwerten fiir die Verifikation oftmals schwierig. Ein geeigneter Ansatz
besteht darin, die Blitzeinschldge in einen exponierten Turm auszuwerten.
Basierend auf dieser Methode ermittelten Diendorfer (2010) fiir das EUCLID-
System im Zeitraum von 2000 bis 2005 eine mittlere LA von 369 m, wobei

diese eine systematische Verschiebung von etwa 300 m beinhaltete und der
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Abbildung 3.2: Gebiet, fiir das Blitzortungsdaten aus dem EUCLID-Messnetz zur Verfiigung
stehen (rot).

statistische Fehler folglich in der GroBenordnung 10" m lag. Seither konnte
die mittlere LA mithilfe optimierter Sensoren auf 89 m im Jahr 2014 weiter
verbessert werden. Die DE beziiglich der CG-Hauptentladungen erreicht einen
Wert von 96%, wenn nur Blitze mit einem Spitzenstrom von mehr als 2 kA
beriicksichtigt werden (Schulz et al., 2016). Die zeitliche und rdumliche
Auflosung der bereitgestellten EUCLID-Datensétze betrigt 1 ms beziehungs-
weise 107> Grad geografischer Linge und Breite. Die Teilentladungen eines
Blitzes (engl.: strokes) wurden seitens EUCLID automatisiert zu Blitzen (engl.:
flashes) zusammengefasst. Da IC-Blitze nur zu einem geringen Anteil im LF-
Bereich emittieren, weist das EUCLID-System beziiglich dieser eine deutlich
verminderte DE auf. Deshalb werden fiir die vorliegende Arbeit nur CG-Blitze
beriicksichtigt. Auerdem werden weder Stromstirke noch Polaritét der Blitze

in die Analyse einbezogen.
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3.2 Reanalysedaten

Die Linge des Zeitraums, fiir den Blitzdaten vorliegen, ermoglicht aussa-
gekréftige statistische Analysen in Bezug auf viele Aspekte der rdumlich-
zeitlichen Variabilitdt. Fiir eine Diskussion der groflskaligen Antriebe der
verschiedenen Variabilitdtsmoden und fiir weitergehende Untersuchungen des
niederfrequenten zeitlichen Verhaltens ist die Stichprobe jedoch zu klein. Aus
diesem Grunde werden in dieser Arbeit Proxies fiir die konvektive Aktivitét
entwickelt, die auf den Ausgabedaten zweier Reanalysemodelle basieren.

Das Ziel von Reanalysen ist es, fiir einen definierten Zeitraum in der Ver-
gangenheit basierend auf einem aktuellen Wettervorhersagemodell eine zeit-
lich konsistente Beschreibung des Atmosphérenzustands zu erreichen (DWD,
2017b). Die Grundlage hierfiir bilden die Verfahren der Datenassimilation.
Dabei werden direkte und indirekte Messdaten aus verschiedenen Quellen
derart kombiniert, dass sich in Ubereinstimmung mit der Modellphysik ein
konsistenter Zustand des atmosphérischen Systems ergibt. Im Zuge technischer
Neuerungen wurde die Auswahl der einflieBenden Messdaten sukzessive er-
weitert und schliet mittlerweile zahlreiche Messsysteme ein, wie zum Beispiel
Bodenstationen, Radiosonden, Radarnetze, Satelliten, Messbojen und flug-
zeuggebundene Systeme (DWD, 2017a). Die Ausgabe von Reanalysemodellen
besteht aus einem umfangreichen Satz meteorologischer Felder, darunter
auch viele instrumentell nicht messbare Grofen, die zu den verschiedenen
Zeitschritten auf einem dreidimensionalen Gitter vorliegen. Bei statistischen
Untersuchungen lidngerer atmosphdrischer Zeitreihen bieten Reanalysedaten
den Vorteil, dass sie, anders als Standardanalysen operationeller Wettervorher-
sagemodelle, fiir den gesamten Zeitraum auf demselben numerischen Modell
beruhen (AMS, 2017). Eine Schwierigkeit von Reanalysen besteht allerdings
darin, angesichts der fortwdhrenden Weiterentwicklung des Beobachtungssys-
tems einen hohen Grad zeitlicher Konsistenz sicherzustellen.

Analog zu Wettervorhersage- und Klimamodellen ist grundsatzlich zwischen

globalen und regionalisierten Reanalysen zu unterscheiden. Wihrend globale
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Reanalysemodelle auf einem relativ groben Gitter gerechnet werden,
das die gesamte Erde umspannt, liegen regionalisierte Modelle in einer
deutlich hoheren raumlichen Auflosung, aber nur fiir ein begrenztes Gebiet
vor. Dabei wird das Regionalmodell an den Gebietsgrenzen von den
Variablen eines Globalmodells angetrieben (Nesting). Weit verbreitete globale
Reanalysedatensitze werden unter anderem vom European Centre for
Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) und den National Centers
for Environmental Prediction (NCEP) bereitgestellt. Beispiele fiir globale
Reanalysen, die einen langen Zeitraum abdecken, sind ERA-INTERIM (1979
bis heute; Dee et al., 2011) und ERA-20C (1900 bis 2010; Hersbach et al.,
2015) des ECMWF sowie NCEP-CFSR (1979 bis heute; Saha et al., 2010)
und NCEP-NCAR1 (1948 bis heute; Kalnay et al., 1996) der NCEP. Fiir
Europa stehen die regionalen Reanalysedatensitze COSMO-RE (Bollmeyer
et al.,, 2015) und CoastDat (Geyer, 2014) zur Verfiigung, die vom Hans-
Ertel-Zentrum fiir Wetterforschung beziehungsweise vom Helmholtz-Zentrum
Geesthacht (HZG) berechnet werden. Im Rahmen dieser Arbeit wird auf
globaler Ebene die NCEP-NCAR 1-Reanalyse und auf regionaler die CoastDat-

Reanalyse verwendet.

3.2.1 NCEP/NCAR1-Reanalyse

Das Reanalysemodell der NCEP in Kooperation mit dem National Center
for Atmospheric Research (NCEP/NCARI1; Kalnay et al., 1996; Kistler
et al, 2001) wird auf einem globalen Gitter mit einer Auflosung von
2,5° x 2,5° (entsprechend 144 x 73 Gitterpunkten) sowie 28 Sigma- und 17
Druckflachen gerechnet. Es liefert fiir den Zeitraum ab dem Jahr 1948 bis heute
Ausgabewerte fiir die 00, 06, 12 und 18 UTC-Termine. Auflerdem sind Tages-
, Monatswerte und 30-jdhrige Monatsmittel basierend auf den Jahren 1981—
2010 verfiigbar. Infolge der weitgehend unverinderten Datenassimilation
weisen die NCEP/NCAR1-Daten nur einen schwachen Modelltrend auf.
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Abbildung 3.3: In dieser Arbeit verwendeter Ausschnitt des NCEP/NCAR1-Modellgitters (rot),
wobei die angrenzenden Bereiche grau gepunktet angedeutet sind.

Daher eignen sie sich zum einen als Eingangsdaten fiir statistische Analysen,
die einen Zeitraum von mehreren Dekaden umfassen, und gewidhrleisten zum
anderen eine hohe Qualitit darauf aufbauender regionalisierter Reanalyseda-
tensitze wie CoastDat2 (Kap. 3.2.2).

In dieser Arbeit wird, wenn nicht anders angegeben, ein Gitterausschnitt der
Reanalyse zwischen 20°W und 30°O sowie 35°N und 60°N betrachtet (Abb.
3.3), wobei der 12UTC-Termin jedes Tages des Sommerhalbjahrs in die
Analyse eingeht. Der Untersuchungszeitraum umfasst die Jahre 1958-2014.
Wihrend der ersten Dekade (1948-1957) ist die Qualitdt der Modelldaten
vermindert, da fiir diese Zeit nur wenige aerologische Beobachtungen
vorliegen und die Termine um drei Stunden gegeniiber den Hauptterminen
verschoben sind. Die Wahl von 2014 als letztes Jahr der Betrachtung

gewihrleistet die Konsistenz der Reanalyse mit den Blitzdaten.
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3.2.2 CoastDat2-Reanalyse

Die Ausgabe des NCEP/NCARI1-Modells dient dariiber hinaus als Antrieb
fir den regionalen Reanalysedatensatz CoastDat2, der am Institut fiir
Kiistenforschung des HZG (Geyer und Rockel, 2013; Geyer, 2014) erstellt wird
und auf dem operationellen Wettervorhersagemodell COSMO (Consortium
for Small-scale Modelling) im Klimamodus (CLM) basiert (Rockel et al.,
2008). Im Folgenden werden daher zunichst einige Merkmale von COSMO
vorgestellt.

Die Modellgleichungen werden bei COSMO in Kugelkoordinaten formuliert,
wobei ein beliebiger Punkt im Raum durch das Tripel (A,¢,&) mit der
geografischen Linge A und Breite ¢ beschrieben werden kann. { ist als gelén-
defolgende Vertikalkoordinate definiert, das heiflit deren Nullniveau befindet
sich stets auf Hohe der lokalen Topografie, wodurch sich die numerische
Behandlung der unteren Randbedingungen vereinfacht. Der Oberrand der
Modellatmosphédre wird durch eine ebene Fldche beschrieben. Um Singu-
laritdten infolge der polwirtigen Konvergenz der Meridiane zu umgehen,
wird das Koordinatensystem auBerdem rotiert, sodass der Aquator durch die
Mitte des Modellgebiets verlauft. COSMO basiert als nicht-hydrostatisches,
kompressibles Modell auf dem ungefilterten Differentialgleichungssystem.
Dessen Losungen decken also den gesamten rdumlichen Skalenbereich ab,
wodurch auch Phinomene wie zum Beispiel Schallwellen erfasst werden. Fiir
eine explizite Darstellung der Gleichungen sei auf die weiterfiihrende Literatur
(z.B. Doms und Baldauf, 2011) verwiesen. Laufen Vorginge auf Skalen ab,
die unterhalb der Gitterweite liegen (engl.: sub-grid processes), miissen sie
durch geeignete physikalische Parametrisierungen abgebildet werden (Doms
et al., 2011). So wird Cumulus-Konvektion mithilfe des Tiedtke-Schemas
(Tiedtke, 1989) parametrisiert. Die Diskretisierung der prognostischen Mo-
dellgleichungen basiert auf der Methode der zentrierten Differenzen. Hierfiir
kommt ein horizontal dquidistantes, dreidimensionales Arakawa-C/Lorenz-

Gitter zur Anwendung, wobei skalare Groen in der Mitte der Gitterzellen und
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die Windkomponenten an deren Stirnflachen ausgewertet werden. Die zeitliche
Diskretisierung beruht auf dem Runge-Kutta-Verfahren. Zur Beschreibung
der unteren Randbedingungen wird COSMO mit dem Boden-Atmosphére-
Vegetationsmodell TERRA gekoppelt. Die Weiterentwicklung und Optimie-
rung von COSMO-CLM erfolgte in multinationaler Zusammenarbeit mehrerer
Forschungszentren und unter maf3geblicher Beteiligung des Instituts fiir Me-
teorologie und Klimaforschung am Karlsruher Institut fiir Technologie (z.B.
Meissner et al., 2009; Panitz et al., 2010).

Die CoastDat2-Simulationen liegen auf einem reguldren Gitter mit den
Dimensionen 234 x 228 und einer rdaumlichen Auflésung von 0,22° vor. Der
rotierte Pol liegt bei 35,0°N und 170,0°W. Wie Abbildung 3.4 zeigt, deckt
das Modellgitter folglich ein ausgedehntes Gebiet zwischen dem Nordrand der
Sahara und Spitzbergen sowie dem mittleren Nordatlantik und dem Ural ab.
Hohendaten liegen auf 40, Bodendaten auf 10 Niveaus vor (Zy. = 27,2km;
Zmin = —11,5m) und es wird ein Zeitschritt von 150s bei stiindlicher Ausgabe
verwendet. CoastDat2 deckt wie NCEP/NCARI1 den Zeitraum von 1948 bis
heute ab, mit den ersten fiinf Jahren als Spin-up-Zeit. Die Regionalisierung
beruht im Falle von CoastDat2 auf der Methode des spektralen Nudgings
nach von Storch et al. (2000), die eine gute Représentation der groBskaligen
Stromungsverhéltnisse gewéhrleistet (vgl. Feser et al., 2011). Wéhrend beim
klassischen Nesting-Ansatz der Antrieb durch das Globalmodell nur an den
seitlichen Rindern des Gebiets erfolgt, wird im Rahmen des spektralen
Nudgings auch innerhalb des Gebiets ein Antrieb aufgepriigt. Hierzu werden
in den oberen Niveaus sogenannte Nudging-Terme addiert, deren Beitrag fiir
grof3e Skalen maximal wird und fiir kleine verschwindet.

Der in dieser Arbeit verwendete Ausschnitt des CoastDat2-Modellgitters deckt
ein Gebiet zwischen der StraBe von Gibraltar, der Peloponnes, Estland und
der Nordspitze Schottlands ab (Abb. 3.4). Fiir jeden Tag des Sommerhalbjahrs
geht, wenn nicht anders vermerkt, das 12 UTC-Feld in die Analyse ein.
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0° 40°E 60°E

Abbildung 3.4: Modellgebiet von CoastDat2, wobei der in dieser Arbeit verwendete Ausschnitt
durch ein rotes Rechteck markiert ist (verdndert nach Geyer, 2014, © Geyer, Nachdruck gemif
Lizenz CC-BY-3.0).

Da sich die herabgesetzte Qualitit der Eingangsdaten des antreibenden
NCEP/NCARI1-Modells vor 1958 auch auf die Giite der CoastDat2-Daten
auswirkt, und aus Griinden der Konsistenz mit den Blitzdaten, werden nur
die Jahre 1958-2014 beriicksichtigt.

Die meisten Auswertungen im Rahmen dieser Arbeit basieren auf CoastDat2-
Reanalysen. In manchen Fillen musste aber auf NCEP/NCAR1 ausgewichen
werden, wenn die benétigten Variablen im CoastDat2-Datensatz nicht
vorlagen. Dies betrifft Geopotentialfelder in 500 hPa, welche in die
Ermittlung typischer Stromungsmuster einflieBen (z.B. Kap.7.1.2), sowie
vektorielle Windfelder in 300 hPa fiir die Diskussion des Einflusses
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von Telekonnektionsmustern auf die konvektive Aktivitit (Kap.8.3). Aus
Konsistenzgriinden wird in letzterem Fall auch fiir 6, in 850 hPa die
NCEP/NCARI1-Reanalyse verwendet.

3.3 Telekonnektionsindizes

Zur Diskussion groflskaliger Antriebsmechanismen auf langen Zeitskalen
wird in dieser Arbeit der Einfluss verschiedener Telekonnektionsmuster
auf die konvektive Aktivitit im Untersuchungsgebiet analysiert und damit
ein weiterfithrender Aspekt der langzeitlichen Variabilitidt betrachtet. Wie
in Kapitel 2.5 erldutert, werden dafiir Telekonnektionsindizes verwendet,
die auf der Hauptkomponentenmethode basieren. Diese werden vom US-
amerikanischen Wetterdienst (engl.: National Weather Service, NWS) unter
dem Dach des Amts fiir Ozean und Atmosphére (engl.: National Oceanic
and Atmospheric Administration, NOAA) auf Grundlage von NCEP-NCARI1-
Reanalysedaten (Kap. 3.2.1) fortlaufend berechnet.

Als Eingangsdaten fiir die Bestimmung der Muster verwendet der NWS
monatlich gemittelte, standardisierte Anomaliefelder der geopotentiellen Hohe
in 500 hPa fiir einen erdumspannenden Breitengiirtel zwischen 20°N und
90°N im Zeitraum von Januar 1950 bis Dezember 2010 (CPC, 2017).
Die Hauptkomponentenanalyse wird beziiglich jedes Kalendermonats einzeln
durchgefiihrt, wobei jeweils die Felder des vorherigen und folgenden Monats
miteinbezogen werden. Eine Rotation der zehn fithrenden Moden liefert
fir jeden der zwolf Monate die gesuchten Telekonnektionsmuster (vgl.
Kap.4.2.1). Wihrend diese durch die rotierten Ladungsvektoren gegeben sind,
stehen die Hauptkomponenten fiir die zugehorigen Telekonnektionsindizes
und geben die Ausprigung der jeweiligen Muster in Form einer Zeitreihe
aus monatlichen Werten an. Fiir einen gegebenen Punkt sind die dortigen
Ladungswerte deshalb ein Mal fiir die Korrelation der lokalen Zeitreihe mit

den Zeitreihen der Telekonnektionsindizes (vgl. Kap. 2.5).
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Tabelle 3.1: Minimum, Maximum, Mittelwert und Perzentile fiir die Telekonnektionsindizes von
NAO, EA, SCAND, EAWR und POLEUR.

Min Mittel ~ Max 1% 5% 25% 50% 5%  95%  99%

NAO -3,18 -0,02 2,63 238 -1,63 -0,74 0,02 0,66 1,56 2,06
EA -3,33 -0,20 239 268 -189 -092 -0,16 0,57 1,40 1,83
SCAND -2,44 0,14 293 2,09 -1,53  -0,54 0,20 0,83 1,63 2,30
EAWR -2,30 0,15 368 -205 -1,60 -0,64 0,08 0,88 1,96 293

POLEUR | -2,94 -0,05 235 221 -1,62 -0,66 -0,08 0,61 1,57 1,96

Wihrend die Muster basierend auf abgeschlossenen Zeitreihen ermittelt
wurden, stehen die monatlichen Indizes immer bis zum aktuellen Monat
zur Verfigung. Um jedoch Konsistenz mit den vorliegenden Blitz- und
Reanalysedaten herzustellen, werden die Telekonnektionsindizes in dieser
Arbeit fiir die Zeitrdume 2001-2014 und 1958-2014 analysiert.

Ein Vergleich der zehn Muster zeigt, dass acht von diesen das ganze Jahr
iiber in dhnlicher Struktur auftreten und somit als dominante Moden der
niederfrequenten zeitlichen Variabilitit aufzufassen sind. Neben den bereits in
Kapitel 2.5 eingefiihrten Mustern NAO, EA und SCAND umfassen diese das
Ostatlantisch-Westrussische (engl.: East Atlantic/Western Russia, EAWR), Po-
lar-Eurasische (POLEUR), Westpazifische (WP), Ost-/Nordpazifische (engl.:
East Pacific — North Pacific, EP-NP) und Pazifisch-Nordamerikanische Muster
(PNA). Die beiden verbleibenden Moden geben nur einen geringen Anteil
der Gesamtvarianz wieder und haben deshalb keine klare physikalische
Bedeutung.

Fiir Europa sind primir die Telekonnektionsmuster NAO, EA, SCAND, EAWR
und POLEUR relevant. Die in Tabelle 3.1 aufgefiihrten Perzentile charakteri-
sieren den Wertebereich und die empirischen Verteilungen der entsprechenden
Telekonnektionsindizes. Insgesamt fallen nur leichte Unterschiede zwischen
den einzelnen Indizes auf. So liegen Mittelwert und Median in allen Fillen nur
wenig tiber Null. Zugleich weisen die niedrigen Abweichungen der Mittelwerte

von den Medianen jeweils auf eine eher geringe Schiefe der Verteilungen hin.
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Abbildung 3.5: Verlauf der Jahresmittelwerte iiber die monatlichen Werte der Telekonnektionsin-
dizes von NAO (links) und EA (rechts).

Die mittleren 90% der Werte liegen bei allen Indizes innerhalb der Grenzen
42 und die mittleren 99% innerhalb der Grenzen £3. Vornehmlich im Bereich
extremer Quantile kommt es zu Unterschieden zwischen den Indizes. So liegt
das 99%-Quantil fiir die EAWR bei 2,93, fiir die EA hingegen nur bei 1,83.
Gleiches gilt fiir die absoluten Maxima und Minima.

Einen weitergehenden Einblick in die Daten bieten die Verldufe der jahres-
weise gemittelten Indizes iiber den gesamten Zeitraum. Wie Abbildung 3.5
fir NAO und EA zeigt, sind diese durch deutliche Jahr-zu-Jahr-Fluktuationen
gekennzeichnet. Besonders im Fall der EA weist die Zeitreihe zudem auf die
Existenz niederfrequenter, dekadischer Variabilititsmoden hin (vgl. Kap. 2.5).
So liegt der Mittelwert des EA-Indexes wihrend mancher Dekaden deutlich
unter Null. Dieser Aspekt wird zum Beispiel in der Studie von Hurrell und
Deser (2010) ndher untersucht. In dem beschriebenen zeitlichen Verhalten der
Telekonnektionsindizes spiegelt sich die langjdhrige Variabilitéit des Klimasys-
tems wider. Dieser Zusammenhang wird in der vorliegenden Arbeit genutzt,
um den Einfluss der Variabilitit gro3skaliger Steuerungsmechanismen auf die

Gewitterneigung auf langen Zeitskalen zu diskutieren (Kap. 8.3).
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3.4 Meeresoberflachentemperatur

Neben atmosphirischen Telekonnektionsmustern wird auch der Einfluss von
Anomalien der Meeresoberflichentemperatur (engl: sea-surface temperature,
SST) auf die konvektive Aktivitdt untersucht. Die SST ist von besonderem
Interesse, da sie einen erheblichen Beitrag zur natiirlichen Variabilitit des
Klimasystems leistet. Die Analysen basieren auf einem SST-Datensatz der
NOAA, welcher durch die Interpolation direkter und indirekter Messungen auf
ein globales Gitter mit einer rdaumlichen Auflosung von 1° generiert wurde
(Reynolds et al., 2002). Die Daten liegen urspriinglich in Form wochentlicher
Felder vor. Zusitzlich erzeugt die NOAA darauf basierend auch monatliche
Felder, indem durch lineare Interpolation zunichst tdgliche Felder erzeugt
und diese dann monatsweise gemittelt werden. Aus Griinden der Konsistenz
mit den Zeitreihen der Telekonnektionsindizes beruhen die in dieser Arbeit
vorgestellten Analysen auf Zeitreihen dieser monatlichen Felder. Diese liegen
fiir einen Zeitraum von Dezember 1981 bis heute vor, wobei fiir diese Arbeit
die Sommerhalbjahre 1982 bis 2014 und 2001 bis 2014 verwendet werden,
um bestmogliche Konsistenz mit den Reanalyse- beziehungsweise Blitzdaten
herzustellen. Als rdumliche Ausschnitte werden verschiedene Meeresgebiete
im Ostlichen Nordatlantik und im Mittelmeer ausgewihlt.

Die Eingangsdaten fiir die rdumliche Interpolation werden sowohl in situ
durch Schiffs- und Bojenmessungen als auch mittels Fernerkundungsverfahren
gewonnen (Reynolds et al., 2002). Die auf Schiffen eingesetzten Detek-
tionsverfahren basieren auf Messungen in Wassertiefen von einem bis zu
mehreren Metern. Der Fehler betrégt tiblicherweise mehr als 1°C. Die an Bojen
durchgefiihrten Messungen haben demgegeniiber einen mittleren Fehler von
unter 0,5°C. Ein weiterer Vorteil von Bojen- gegeniiber Schiffsmessungen
besteht in der deutlich geringeren Messtiefe von rund 0,5 Metern. Die mittels
Bojen ermittelten SST geben deshalb die Temperatur an der Wasseroberfldche
im Allgemeinen besser wieder. Seit 1981 wurde die rdumliche Abdeckung

durch die Hinzunahme von hoch aufgeldsten satellitengestiitzten Radiometer-
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messungen im Infrarot-Spektrum entscheidend verbessert. Hierdurch wurde es
beispielsweise moglich, die kleinskaligen Wirbel innerhalb des Golfstroms mit
einer hinreichenden Genauigkeit zu beobachten (Reynolds et al., 2002).

Die Effekte von Wolken und atmosphérischem Wasserdampf miissen bei Ra-
diometermessungen mithilfe eines sogenannten cloud-clearing-Algorithmus
eliminiert werden. Dennoch weisen satellitengestiitzten SST-Daten in der
Regel einen negativen systematischen Fehler auf, wobei auch der Einfluss
atmosphirischer Aerosole eine Rolle spielt. Systematische Abweichungen
positiven und negativen Vorzeichens konnen auflerdem aus einer fehlerhaften
Kalibrierung des Sensors resultieren. Aus diesen Griinden kommt den Bojen-
und Schiffsmessungen eine entscheidende Rolle bei der Kalibrierung der
Radiometermessungen zu (Reynolds et al., 2002).

Die Messdaten aus den verschiedenen Quellen werden anschlieBend mithilfe
der Methode der optimalen Interpolation (engl.: Optimum Interpolation,
OI) auf ein reguldres Gitter interpoliert (Gandin und Hardin, 1965). Den
Ausgangspunkt der Interpolation bildet das mittels OI ermittelte Feld des
vorherigen Termins (Referenzfeld), mit dem die Messdaten des aktuellen
Termins durch Differenzbildung verglichen werden. AnschlieBfend wird aus
diesen Abweichungen von den Werten des Referenzfelds fiir jeden Gitterpunkt
ein Vektor aus Gewichten berechnet. Durch Multiplikation der in Bezug
auf die einzelnen Datenquellen ermittelten Abweichungen mit dem jeweils
zugehorigen Gewicht und Summierung der resultierenden Produkte ldsst sich
fiir jeden Gitterpunkt der Wert ermitteln, der dort zum Referenzwert addiert
werden muss, um den Wert des aktuellen interpolierten Felds an diesem
Gitterpunkt zu erhalten. Die Gewichte hidngen sowohl von den Abstédnden der
Messorte von den Gitterpunkten ab als auch von den geschitzten Fehlern der
Messwerte und des Referenzfelds. Das Verfahren unterliegt stets einer geringen
Unsicherheit aufgrund der ungenauen Quantifizierung dieser Fehler. Global
gemittelt liegt der Fehler fiir das Referenzfeld bei 0,3°C, fiir Schiffsdaten bei
1,3°C und fiir Bojendaten sowie Satellitenmessungen zwischen 0,3 und 0,5°C.

Aus diesen Daten ldsst sich unmittelbar ablesen, dass Schiffsmessungen bei der
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OI am schwichsten zu gewichten sind. Auferdem hingen die Gewichte von
den rdumlichen Korrelationen der Fehler ab. Die diesbeziiglichen Unterschiede
der einzelnen Messsysteme fithren dazu, dass die Satellitendaten in der Regel
stirker gewichtet werden als die in-situ-Daten (Reynolds et al., 2002).

Um die Voraussetzungen der OI zu erfiillen, muss zunichst der systematische
Fehler der Radiometermessungen korrigiert werden. Als Referenz fiir die
Korrektur dienen die Schiffs- und Bojendaten. Daher haben diese bei der
SST-Bestimmung mittels OI in zweierlei Hinsicht eine zentrale Funktion:
Kalibrierung der Radiometermessungen einerseits und Korrektur der trotz
Kalibrierung verbliebenen systematischen Fehler andererseits (Reynolds et al.,
2002). Zusammenfassend bietet das Verfahren der OI die Moglichkeit,
durch die Integration mehrerer Datenquellen basierend auf einer passenden
Gewichtung der Eingangsdaten rdumlich und zeitlich homogene Felder der
SST zu erzeugen. Diese ermoglichen es im Rahmen der vorliegenden Arbeit,
aussagekriftige Ergebnisse hinsichtlich des Einflusses der SST auf die

konvektive Aktivitit abzuleiten.
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Der grundlegende wissenschaftliche Ansatz dieser Arbeit besteht darin, aus
den in Kapitel 3 vorgestellten Datensidtzen mithilfe geeigneter statistischer
Verfahren neues Wissen zu generieren, das in impliziter Form in den
Daten enthalten ist und folglich erst mit den Mitteln der Statistik
sichtbar gemacht werden kann. Einen wesentlichen Aspekt bei diesem
Vorgehen stellt die Verkniipfung verschiedener komplexer Datensétze dar, wie
beispielsweise Blitz- und Reanalysedaten. Die aus den statistischen Verfahren
resultierenden Ergebnisse konnen dann auf Basis der in Kapitel 2 eingefiihrten
physikalischen Zusammenhénge diskutiert und interpretiert werden. Zunéchst
bietet Kapitel 4.1 eine Ubersicht mehrerer uni- und bivariater Verfahren, bevor
in Kapitel 4.2 zwei multivariate Methoden vorgestellt werden. In Vorbereitung
auf die Entwicklung eines Proxys fiir konvektionsforderliche Bedingungen
gibt Kapitel4.3 eine Einfithrung in die Evaluation diskreter Pradiktanden.
AnschlieBend fithrt Kapitel 4.4 zur objektiven Wetterlagenklassifikation hin,
die als Ausgangspunkt fiir die Entwicklung des Proxys dient.

4.1 Univariate und bivariate Verfahren

Ein Grofteil der nachfolgend vorgestellten Methoden sind der induktiven
Statistik zuzuordnen. Das fundamentale Ziel besteht darin, aus den statisti-
schen Eigenschaften der vorliegenden Stichprobe auf die Grundgesamtheit zu
schlieen, der die Stichprobe entstammt. Kernbestandteil solcher Verfahren ist
daher die Uberpriifung der Ergebnisse auf statistische Signifikanz. Merkmale,
die sich als nicht signifikant erweisen, sollten nicht physikalisch interpretiert

werden, da sie hochstwahrscheinlich nicht das Verhalten der Grundgesamtheit

91



4 Statistische Methoden

beschreiben. Im Rahmen dieses Kapitels werden sowohl uni- als auch bivariate
Verfahren behandelt, die dadurch definiert sind, dass im univariaten Fall das

Verhalten einer und im bivariaten Fall zweier Zufallsvariablen analysiert wird.

4.1.1 Anpassung theoretischer Verteilungen an Blitzdaten

Vor einer detaillierteren Analyse der raumlichen Muster konvektiver Aktivitit
ermoglicht es der Vergleich von Wahrscheinlichkeitsdichteverteilungen, regio-
nale Unterschiede hinsichtlich des Blitzregimes herauszustellen. Zunichst wird
fuir verschiedene Teilgebiete jeweils die Menge der mit der Gebietsfliche nor-

mierten Tagesblitzsummen an eine theoretische Gammaverteilung angepasst,

oa—1
(3) B;;o?)(_ﬁ)’ )

fx) =

wobei I' die Gammafunktion, @ der Form- und 8 der Skalierungsparameter
sind (Wilks, 1995). Damit ldsst sich die gesamte Stichprobe tdglicher
Blitzsummen beschreiben. Die Anpassung beruht auf der Methode der L-
Momente (Hosking, 1990). Zwar werden dabei analog zur herkémmliche
Momentenmethode die Parameter der Verteilungsfunktion basierend auf
deren Momenten geschitzt. Der Vorteil dieses alternativen Ansatzes besteht
jedoch darin, dass die ermittelten L-Momente im Allgemeinen robuster
als die Standardmomente sind. Fiir das r-te L-Moment bezogen auf eine
Zufallsvariable X gilt

r—1
vy k(1
A=r /;)( 1) ( k )E(Xr—k:r)a 4.2)

wobei X, ;. die r — k-te Ordnungsgrole der Stichprobe ist und E deren
Erwartungswert bezeichnet. Allgemein wird unter der j-ten Ordnungsgrofie

der j-kleinste Wert einer Stichprobe verstanden.
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Um die hiufig auftretenden schwachen Ereignisse aus der Betrachtung
auszuschlieen, werden die Daten im nédchsten Schritt mithilfe der Peaks-
over-threshold-Methode (POT) an eine generalisierte Paretoverteilung (GPD)
angepasst, wofiir zunéchst ein geeigneter Schwellenwert u zu bestimmen ist.
Dazu wird u iiber einen groBlen Bereich variiert und jeweils die zugehorige
mittlere Uberschreitung ermittelt, die durch E(X — u|X > u) gegeben ist
(Coles et al., 2001). Hier gibt E den Erwartungswert an, der sich durch
das Stichprobenmittel abschitzen ldsst, und X bezeichnet die betrachtete

Zufallsgrofle mit Realisierungen x;. Die resultierenden Wertepaare

1
(u,nu;(xiu)> , (4.3)

stellen, in einem Koordinatensystem aufgetragen, einen Mean Excess Plot dar
(n,: Anzahl der Uberschreitungen), der wie folgt grafisch auszuwerten ist:
Es ldsst sich zeigen, dass E(X — u|X > u) linear ansteigt, wenn u von einem
Startwert ug aus erhoht wird, der eine Beschreibung der Eingangsdaten durch
das generalisierte Pareto-Modell ermdoglicht. Als optimaler Schwellenwert
wird daher das kleinste u gewihlt, oberhalb dessen der durch Gleichung (4.3)
gegebene Graph noch linear verlduft. Eine zu niedrige Wabhl fiihrt infolge der
Verletzung der Linearitiit zu einem systematischen Fehler, eine zu hohe Wahl
hat hingegen oftmals zu kleine Stichprobenumfinge zur Folge.

Fiir die Verteilungsfunktion der GPD gilt mit y; = x; —u

fode (-8 e
:

ot exp (=)

’ (4.4)

oS O

wobei & der Formparameter und o der Skalierungsparameter sind. Zur
Anpassung wird die Methode der wahrscheinlichkeitsgewichteten Momente
(probability-weighted moments, PWM) verwendet, die nach Hosking und

Wallis (1987) besonders verlissliche Ergebnisse liefert. So kann allgemein eine
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kumulierte Verteilungsfunktion F = F(x) = P(X < x) auf der Basis von PWM

beschrieben werden, welche durch
1 .
My = E[XF;(1— F)¥] = / W(F)'Fi(1 - F)F 4.5)
0

definiert ist, wobei /, j und k nicht-negative reelle Zahlen sind. Als Spezialfall
ergibt sich fiir j =k =0und [/ € N das Standardmoment der Ordnung /. Fiir die
Herleitung der GPD-Parameter aus Gleichung (4.5) sei auf Greenwood et al.
(1979) verwiesen.

Die Anpassungsgiite der Blitzdaten an die theoretische Verteilung wird sowohl
fir die Gammaverteilung als auch fiir die GPD mithilfe von Quantil-Quantil-
Plots iiberpriift (Wilks, 1995). Dabei werden die Quantile des empirischen
Datensatzes ermittelt und gegen die Quantile der theoretischen Verteilungs-
funktion aufgetragen. Ein gutes Anpassungsergebnis liegt vor, wenn die resul-
tierende Punktwolke ndherungsweise auf der Winkelhalbierenden des ersten

Quadranten angeordnet ist.

4.1.2 Abbildung der konvektiven Aktivitat auf ein binidres MaB

Ein hiufig verwendetes MaB fiir die mittlere lokale konvektive Aktivitdt stellt
die Blitzdichte dar (z.B. Schulz et al., 2005; Manoochehrnia et al., 2007;
Antonescu und Burcea, 2010; Santos et al., 2012). Sie ist definiert als Summe
der CG-Blitze innerhalb einer Gitterzelle (hier: 10 x 10 km?), normiert mit
deren Fliche und der Anzahl der einflieBenden Tage. Die Bildung eines
zusammenhingenden Gitters aus diesen Zellen ermoglicht es, die rdumliche
Variabilitdt der konvektiven Aktivitit zu untersuchen. Die Blitzdichte hat
allerdings den Nachteil, dass einzelne starke Ereignisse mit teilweise tiber
10.000 Blitzen ihre rdumliche Verteilung wesentlich beeinflussen konnen, was
die Gefahr von Fehlinterpretationen birgt. Dies betrifft besonders Regionen
mit schwacher mittlerer Blitzaktivitit. So hat die Analyse der vorliegenden

Blitzdaten gezeigt, dass zum Beispiel in Norddeutschland und Nordfrankreich

94



4.1 Univariate und bivariate Verfahren
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Abbildung 4.1: Empirische Wahrscheinlichkeitsdichteverteilung der tiglichen Blitzsumme in
den Sommerhalbjahren 2001-2014 bezogen auf 10 x 10 km?-Zellen, wobei die Werte iiber
alle Zellen innerhalb des Untersuchungsgebiets gemittelt wurden. Die gestrichelte Linie trennt
die beiden Bereiche GT (ja—nein) voneinander ab und das orange schraffierte Gebiet gibt die
Wahrscheinlichkeit an, mit der ein Tag mit Blitzaktivitit nicht als Gewittertag klassifiziert wird.

Ereignisse mit kleinrdumigen Tagesblitzsummen in der GréBenordnung 10*
aufgetreten sind.

Daher kommt in dieser Arbeit stattdessen ein bindres Mafl in Form eines
Gewittertags (GT) zur Anwendung, fiir den nachfolgend ein neues, objektives
Kriterium entwickelt wird. Historisch sind Gewittertage definiert als Tage,
an denen ein Donner an einer Station gehort wird (AMS, 2017). In
leichter Modifikation dessen wertete eine weitere frithe Definition einen
Tag genau dann als Gewittertag, wenn mindestens einmal gewitterrelevante
Erscheinungen gemifl WMO-Schliissel auftraten (z.B. Pelz, 1984; Cacciamani
et al., 1995; Finke und Hauf, 1996; WMO, 2016). Die Aussagekraft dieser

Methode wird aber durch den begrenzten und variablen Detektionsradius der
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Stationen eingeschriankt (Changnon, 1993; Czernecki et al., 2016). Fiir eine
auf Blitzdaten basierende Definition hingegen ist die geeignete Wahl eines
Schwellenwertes der Tagesblitzsumme entscheidend. Dieser wurde bislang
nicht einheitlich festgelegt und zeigt daher grofle Differenzen zwischen den
bisherigen Publikationen (z.B. Lassegues et al., 2003; Wapler, 2013). Deshalb
soll dieser Schritt nun objektiviert werden.

Die statistischen Analysen im Rahmen dieser Arbeit verfolgen das Ziel, Aussa-
gen liber das raum-zeitliche Verhalten starker konvektiver Aktivitit zu treffen,
da diese in entscheidendem Mafle von den steuernden grofiskaligen Umge-
bungsbedingungen abhingt. Dagegen weisen schwache konvektive Ereignisse,
wie beispielsweise freie Konvektion bei Erreichen der Auslosetemperatur
oder eingebettete Konvektion (Fuhrer und Schir, 2005) ein stark stochastisch
geprigtes Verhalten auf. Um solche Ereignisse bestmoglich auszufiltern und
zugleich eine geniigend grofie Stichprobe von Gewittertagen zu erhalten, wird
fiir jede der oben definierten Zellen getrennt eine empirische Wahrschein-
lichkeitsdichteverteilung der Tagesblitzsummen berechnet und anschlieend
tiber das Gitter gemittelt (Abb.4.1). Dabei werden alle Tage ohne Blitze aus-
geschlossen. Der Schwellenwert wird unmittelbar oberhalb des Bereichs der
starksten Abnahme der Wahrscheinlichkeitsdichte gesetzt. Dieses Verfahren
liefert einen Wert von 5 CG-Blitzen pro Tag auf einer Fliche von 10 x 10 km?2,

ab dem ein Gewittertag definiert ist.

4.1.3 Dispersion und Korrelation

Um die Streuung jdhrlicher GT-Summen regional zu vergleichen, ist ein
geeignetes Dispersionsmal} auf die Zeitreihen jeder Gitterzelle anzuwenden.
Der Stichproben-Standardabweichung 6 kommt als zweites Moment der
GaulBischen Normalverteilung zwar theoretische Bedeutung zu (Wilks, 1995),
sie eignet sich wegen ihrer Abhéngigkeit vom Mittelwert 1 allerdings nicht fiir

den Vergleich von Gebieten hoher und niedriger konvektiver Aktivitit. Daher
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wird stattdessen auf ein relatives Streuungsmal, den Variationskoeffizienten v,
zuriickgegriffen (Kohn, 2006):

(4.6)

<>
I
=%

Offensichtlich weist ¥ fiir I — 0 eine Singularitit auf. Diese Eigenschaft muss
in Gebieten mit niedrigen jdhrlichen GT-Zahlen beriicksichtigt werden.

Die raumliche Verkniipfung von Zeitreihen wird mithilfe des Rangkorrelati-
onskoeffizienten nach Spearman, ry, analysiert. Im Unterschied zum héaufig
verwendeten Produkt-Moment-Korrelationskoeffizienten nach Pearson stellt r
keine Voraussetzungen an die zugrundeliegende Verteilung und ist robuster im
Falle von Ausreiflern (Wilks, 1995). Vor der Berechnung von Korrelationsfel-
dern beziiglich verschiedener Referenzzellen werden die Zeitreihen zunichst
durch ein gleitendes Fenster der Dimensionen 3 x 3 geglittet.

Die Signifikanz der Korrelationsfelder wird mit dem univariaten Bootstrapver-
fahren getestet, das, wie von Lee und Rodgers (1998) gezeigt, insbesondere bei
kleinen Stichprobenumfingen n dem bivariaten iiberlegen ist. Grundsétzlich
wird bei einem Bootstraptest eine groie Zahl zufilliger Stichproben generiert,
beziiglich derer jeweils die Teststatistik zu berechnen ist. Die Menge der
resultierenden Werte fiir die Teststatistik bildet die sogenannte Nullverteilung,
mit der die zu testenden Werte verglichen werden. Wihrend die Stichpro-
ben beim eng verwandten Permutationstest durch Ziehen ohne Zuriicklegen
gebildet werden, basiert die Bootstrapmethode auf Ziehen mit Zuriicklegen.
Im Fall des Korrelationskoeffizienten als zu testender Grofle besteht nun die
Wahl zwischen dem univariaten und bivariaten Bootstrap. Der Unterschied
besteht darin, dass der univariate Algorithmus zufillig jeweils n-mal aus jeder
Stichprobe einzeln zieht, wohingegen im bivariaten Fall n Wertepaare gezogen
wiirden. Dieser Vorgang wird 1000 Mal wiederholt und miindet jeweils in der
Berechnung eines Wertes fiir r,, sodass sich am Ende dessen Nullverteilung
ergibt. Da auch Antikorrelationen realistisch sind, wird ein zweiseitiger Test

durchgefiihrt. Bei einer Irrtumswahrscheinlichkeit von o = 0,05 wird die
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Nullhypothese Hy demnach abgelehnt, falls das tatsdchlich beobachtete 7
grofer als das 97,5%- oder kleiner als das 2,5%-Quantil der Nullverteilung

ist.

4.1.4 MaB fir den Einfluss von Telekonnektionen

Der Einfluss verschiedener Telekonnektionsmuster (siehe Kap.2.5) auf die
rdumliche Verteilung der konvektiven Aktivitit wird mittels einer skalaren,
dimensionslosen MaBzahl D untersucht, die im Rahmen dieser Arbeit
entwickelt wurde. Angewandt auf die einzelnen Gitterzellen, quantifiziert diese
fiir beide Phasen des Telekonnektionsindexes T/ jeweils die Ausprigung
einer Anomalie beziiglich der Haufigkeit von Gewittertagen. Konkret gibt
D die relative Differenz zweier Werte der relativen GT-Héufigkeit an, die
einerseits bezogen auf Monate mit einem Telekonnektionsindex 7'/ jenseits
des Schwellenwerts +X und andererseits bezogen auf die Gesamtstichprobe
aller Monate ausgewertet wird. Mithilfe der Notation p{a|b} fiir die bedingte
Wahrscheinlichkeit des Ereignisses a unter der Voraussetzung des Eintreffens

von b, angenihert durch die relative Hiufigkeit, lidsst sich D schreiben als

_MOT=1|TI 24X} - p{GT = 1}

D
. HGT =1}

4.7)
Aus Gleichung (4.7) folgt, dass D4 den Wert -1 nicht unterschreiten kann.
Anschaulich bedeutet D = 1, dass die Wahrscheinlichkeit eines Gewittertages
wihrend der betrachteten Phase doppelt so hoch ist wie bezogen auf die
gesamte Stichprobe, wihrend D+ = —1 dem vollstdndigen Ausbleiben von
Gewittertagen entspricht.

Die Signifikanz beziiglich der Priifgrofle D+ wird mithilfe des Bootstrapver-
fahrens gegeniiber der Nullhypothese getestet, dass der beobachtete Einfluss
der jeweiligen Telekonnektion in der betrachteten Gitterzelle rein zufillig ist.
Hierfiir wird durch zufilliges Ziehen aus der Zeitreihe der p eine Stichprobe

erzeugt, die den gleichen Umfang hat wie jene der betrachteten Phase, und
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daraus ein Wert fiir Dy berechnet. Die 1000-fache Wiederholung dieses
Schrittes liefert die Nullverteilung von D. Analog zum Test von Korrelations-
koeffizienten (Kap.4.1.3) kommt auch hier ein zweiseitiger Test zur Anwen-
dung, wobei fiir & im Sinne einer besseren Differenzierung der rdumlichen
Analyse sowohl 0,05 als auch 0,10 gewéhlt wird. Gitterzellen, die nur unter
Annahme der weniger strengen Irrtumswahrscheinlichkeit signifikante Werte
aufweisen, werden in den Abbildungen dementsprechend farblich kodiert. Da
das Hauptinteresse der Diskussion signifikanter rdumlicher Strukturen von D
gilt und nicht der Frage, ob dessen Feld als Ganzes signifikant ist, wird auf die
Uberpriifung der Feldsignifikanz nach (Wilks, 2006) verzichtet.

4.1.5 Robuste Trendanalyse

Mithilfe einer robusten Methode der Trendanalyse wird in dieser Arbeit
untersucht, ob sich die Gewitterneigung in verschiedenen Regionen Europas
wihrend der vergangenen Dekaden signifikant gedndert hat. Allgemein beruht
die Berechnung des Trends einer Zeitreihe auf der Methode der linearen
Regression, die fiir eine Stichprobe von 2-Tupeln des Umfangs n, bestehend
aus dem Pridiktor Zeit #; und Pradiktanden y; (1 < i < n), eine lineare
Funktion berechnet, die den Verlauf dieser Tupel bestmoglich beschreibt. Die

resultierende Regressionsgerade gehorcht folglich der Gleichung
9= Ar+d 4.8)

mit Steigung A und Ordinatenabschnitt d. Ein héufig verwendeter Ansatz zur
Berechnung der beiden Parameter ist die Methode der kleinsten Quadrate
(MkQ), die auf der Minimierung der Summe der Residuenquadrate Y7, £?
basiert, wobei das Residuum des i-ten Tupels durch & = y; — ¥; gegeben ist.
Die MkQ liefert allerdings nur unter der Voraussetzung konstanter Streuung
und normalverteilter Residuen ein zufriedenstellendes Regressionsergebnis.

Insbesondere ist sie sehr empfindlich gegeniiber Ausreilern (Wilcox, 2010).
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Robuste Regression

Aus den oben genannten Griinden wird zur Trendanalyse anstelle der MkQ
die robustere Regressionsmethode nach Siegel (1982) eingesetzt. Sie stellt
eine Weiterentwicklung des Theil-Sen-Verfahrens (TSV) dar, das A prinzipiell
durch den Median der Steigungen aller Kombinationen je zweier Tupel
abschitzt:

Amed<yjyi> Vi, j(0<i<j<n). 4.9)

tj—1;

Hinsichtlich der Unterschiede zwischen dem urspriinglichen Verfahren nach
Theil (1950) und der Verfeinerung nach Sen (1968) sei auf die Originalarbeiten
verwiesen. Die Regressionsgiite des TSV fillt im Falle heteroskedastischer
oder schiefverteilter Residuen nicht ab. Umgekehrt liefert es auch in Fillen
sehr gute Ergebnisse, in denen die Voraussetzungen fiir die Anwendung der
MkQ erfiillt sind (Wilcox, 2010). Ebenfalls ist die Sensitivitit gegeniiber
Ausreiflern verglichen mit der MkQ deutlich gemindert, wobei eine weitere
Reduktion durch den Ansatz von Siegel (1982) erreicht werden kann.
Dieser basiert darauf, beziiglich jedes Tupels die Steigungen aller paarweisen
Verbindungsgeraden zu den jeweils verbleibenden Tupeln zu ermitteln und
deren Median zu berechnen. Der Median aller dieser Mediane ergibt
schlieBlich den gesuchten Wert fiir A.

Mann-Kendall-Test fiir autokorrelierte Daten

Die Signifikanz derart ermittelter Trends wird mithilfe des verteilungsfreien
Mann-Kendall-Tests (Mann, 1945; Kendall, 1975) iiberpriift. Dieser basiert auf
der als Kendalls T bezeichneten Funktion

S=) L sen(yj—y), (4.10)

wobei sgn(-) die Signumfunktion bezeichnet. Gleichung (4.10) besagt, dass

jeder Wert einer geordneten Zeitreihe mit allen nachfolgenden verglichen
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wird und S umso stirker von O abweicht, je hidufiger diese Differenzen das
gleiche Vorzeichen annehmen. Ein hoher Betrag von S entspricht folglich einer
geringen Wahrscheinlichkeit dafiir, filschlicherweise einen signifikanten Trend
anzunehmen (Fehler 1. Art).

Es ldsst sich zeigen, dass § fiir geniigend grofle Stichproben (n > 8)
ndherungsweise normalverteilt ist, der Erwartungswert verschwindet und die

Varianz durch
1
Var(S) = 18( “(n—=1)(2n+5)— Zb,, )(2b +5)) (4.11)

gegeben ist. Der zweite Term in der dulleren Klammer stellt die Beriicksich-
tigung moglicher Bindungen dar (Kendall, 1975), wobei g die Anzahl von
Gruppen identischer Werte und b, die GroBe der p-ten Gruppe bezeichnen.

Daraus ergibt sich die standardisierte Priifgrof3e

(
z={0 S=0, (4.12)
(S+1)[Var(S)] "2 S§<0.

Die Nullhypothese Hj besagt, dass die Daten unabhingig und gleichverteilt
sind, ein beobachteter Trend folglich als zufillig bewertet werden muss. Da
Z der Standardnormalverteilung N(0; 1) gehorcht, wird Hy unter Verwendung
einer Irrtumswahrscheinlichkeit von @ = 0,05 genau dann abgelehnt, wenn
Z das 97,5%-Quantil von N(0;1) iiber- oder das 2,5%-Quantil unterschreitet
(zweiseitiger Test).

Wie Yue et al. (2002) zeigten, bewirkt eine nicht verschwindende Autokor-
relation, beschrieben durch den autoregressiven Prozess AR(1), dass Var(Z)
und daher auch die Wahrscheinlichkeit fiir einen Fehler 1. Art zunimmt.
Da selbst bei Zeitreihen aus Jahreswerten, fiir die in dieser Arbeit Trend-

analysen durchgefiihrt werden, ein gewisser Grad an Autokorrelation nicht
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ausgeschlossen werden kann, muss dieser Effekt beriicksichtigt und korrigiert
werden. Die direkte Entfernung des AR(1)-Prozesses fiihrt allerdings zu einer
Abschwichung des Trends, weshalb Yue et al. (2002) die Methode des Trend-
Free-Prewhitening (TFPW) entwickelten. Dabei wird zuerst der Trend selbst
und anschlieBend der AR(1)-Prozess von der Zeitreihe der y; subtrahiert,
bevor der Trend daraufhin wieder hinzugefiigt wird. Dies entspricht dem
folgenden dreistufigen Verfahren fiir alle /i mit 1 < i < n unter Verwendung

der Autokorrelationsfunktion r; = r(At = 1):

() Yi=yi—At, (2 y/=yi—ryy.,  3) Y'=y+A4.
(4.13)

Auf die korrigierte, nun autokorrelationsfreie Zeitreihe y!”’

der Mann-Kendall-Test angewandt. Wie in Mohr (2013) diskutiert, ist das

TFPW primir im Falle schwacher Trends und einer hohen relativen Streuung

wird anschlieBend

der Zeitreihe vorteilhaft, wie sie in der vorliegenden Arbeit auftreten.

4.1.6 Persistenzanalyse

Die Persistenz quantifiziert die unterschiedlich stark ausgeprigte Neigung
verschiedener Wetterbedingungen, iiber mehrere Tage hinweg anzuhalten. In
dieser Arbeit wird ein persistentes Cluster definiert als Aneinanderreihung
von Tagen, an denen das betrachtete bindre Ereignis (z.B. GT) auftritt.
Dieser grundlegende Ansatz kam in mehreren fritheren Studien in Bezug auf
unterschiedliche dichotome Variablen zur Anwendung (z.B. Wanner et al.,
1997; Petrow et al., 2009).

Die hier eingesetzte Verfeinerung beriicksichtigt den Umstand, dass ein Cluster
persistenter Wetterbedingungen andauern kann, selbst wenn der entsprechende
Schwellenwert sporadisch unterschritten wird. Um solche kleineren Stérungen
des mittleren Zustands nicht iiberzubewerten, sind auch ereignisfreie Tage

erlaubt. Bis zu einer Clusterldnge von einschlieBlich 7 Tagen ist ein solcher
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ereignisfreier Tag zuldssig, ohne dass das Cluster abbricht. Ab einer Linge
von 8 Tagen werden zwei nicht aufeinanderfolgende ereignisfreie Tage
toleriert. Bei der Ermittlung der effektiven Clusterldngen fiir die anschlieSende
Auswertung werden diese Tage jedoch nicht mitgezihlt. Des Weiteren erhalten
langere Cluster Vorrang gegeniiber kiirzeren. So wird beispielsweise eines
der Liange 6 nicht zusitzlich als zwei Cluster der Linge 3 gezihlt. Die
Division der absoluten Haufigkeit einer Clusterlinge i durch die Gesamtzahl
aller erfassten Cluster liefert die relative Hiufigkeit, welche wegen des grofien
Stichprobenumfangs eine gute Niherung fiir die Wahrscheinlichkeit darstellt.
Eine solche Persistenzanalyse wurde bereits in Piper et al. (2016) in Bezug
auf Tage mit einer hohen Gewitterneigung und extremen Niederschlagsmengen
durchgefiihrt.

4.2 Multivariate Verfahren

Liegt ein multivariater Datensatz vor, bestehend entweder aus mehreren
meteorologischen Variablen oder verschiedenen Ausprigungen einer einzigen,
als Feld vorliegenden Grofle, so ldsst sich mithilfe diverser statistischer
Modelle die darin enthaltene Information tiber inhiarente Muster und Strukturen
analysieren und identifizieren (z.B. Bousquet et al., 2004; Cleve und Limmel,
2016). Zu diesem Zweck werden im Rahmen dieser Arbeit zwei Verfahren
eingesetzt. Wihrend sich bei der Hauptkomponentenanalyse (Kap.4.2.1) die
Muster erst im Zuge der Berechnung ergeben (uniiberwachtes Lernen), ordnet
die Diskriminanzanalyse (Kap. 4.2.2) gegebene Datentupel a-priori definierten

Gruppen zu (iiberwachtes Lernen).

4.2.1 Hauptkomponentenanalyse

Das mathematisch-statistische Verfahren der Hauptkomponentenanalyse
(HKA — auch: EOF-Analyse, als Abkiirzung fiir empirical orthogonal func-

tions) bietet einerseits die Moglichkeit, aus einer Vielzahl von Eingangsfeldern
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einer physikalischen Variable (z.B. Geopotential) typische Ausprigungen
dieser Felder zu berechnen, auf die sich die betrachtete Stichprobe reduzieren
lasst. Andererseits konnen damit Regionen #hnlicher zeitlicher Variabilitét

gefunden werden.

Berechnung der Hauptkomponenten

Sei Z eine m x n-Matrix bestehend aus n Variablen und m Realisierungen,
die als Datenmatrix bezeichnet wird. Die m Vektoren der einzelnen
Realisierungen lassen sich als Elemente eines n-dimensionalen Vektorraums
V mit der Orthonormalbasis (ONB) (d,1p,...,0,) auffassen. In einem
gedachten Koordinatensystem bilden die Endpunkte dieser Datenvektoren eine
Punktwolke. Anschaulich lisst sich die HKA als ein Verfahren beschreiben,
bei dem seine Achsen derart gedreht werden, dass die erste in die Richtung
der groften Varianz dieser Punktwolke zeigt, die zweite in die Richtung
der zweitgroflten Varianz und so weiter. Dies impliziert die Projektion
der Daten auf eine neue orthogonale Basis. Die folgende Herleitung der
Hauptkomponenten (HK) orientiert sich an Peixoto und Oort (1992), Marinell
(1998) sowie von Storch und Zwiers (2001).
Die n Variablen lassen sich als Elemente eines Zufallsvektors X auffassen,
wobei vereinfachend angenommen wird, dass ihre Erwartungswerte ver-
schwinden. Der gesuchte erste Basisvektor €, ist derart zu wihlen, dass er
den mittleren Abstand &, zwischen X und dessen Projektion auf den durch
€ aufgespannten Unterraum minimiert. Mit dem Erwartungswert E[-], der
Vektornorm || - || und der Abbildung - : V x V — R (Skalarprodukt) ldsst sich
€1 formulieren als

e =E[|X - (X-&& ], (4.14)

woraus mit einfachen Umformungen folgt:

e =E[|X|*— (X -&)(X-&)] = Var(X) — Var(X - &) = Var(X) — é7 ¢, ,
(4.15)
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wobei ¥ die n x n-Kovarianzmatrix ist. Die Minimierung von g ist offen-
sichtlich dquivalent zur Maximierung von Var(f( -¢;) = el xé,. Die Lagran-
gefunktion L; fiir dieses Optimierungsproblem unter der Nebenbedingung der

Orthonormalitiit (& - & = &, und speziell &, - &; = 1) lautet:
L, A)=elze; —A-(é;-& —1). (4.16)

Thre erste partielle Ableitung nach €; wird gleich Null gesetzt, was zum
Eigenwertproblem
(Z—AD)é; =0 (4.17)

fiir die Matrix ¥ mit n Losungen fiir &; fiihrt, wobei A der Eigenwert und I
die Einheitsmatrix sind. Wird die charakteristische Gleichung von links mit &/
multipliziert, folgt

elyre =1 -(e;-¢)=21. (4.18)

Nach Gleichung (4.18) maximiert derjenige Basisvektor die Varianz, der durch
den zum groBten Eigenwert gehdrenden Eigenvektor gegeben ist. Dieser wird
folglich als erster Basisvektor gewihlt. Daraufhin werden der zweite, dritte,
..., n-te Basisvektor jeweils unter der Bedingung maximaler Restvarianz durch
analoge Rechnung festgelegt. Allgemein ist der j-te Basisvektor durch den
zum j-grofiten Eigenwert gehorigen Eigenvektor gegeben. In der vorliegenden
Arbeit werden die Eigenvektoren, in Ubereinstimmung mit Huth (1996),
mit dem Faktor \/)Tj skaliert. Die Matrix der skalierten Eigenvektoren wird
Ladungsmatrix genannt.

Die j-te HK F j ldsst sich unter Verwendung dieser ONB in Abhingigkeit der

Spaltenvektoren der Datenmatrix Z schreiben als
E:e1j21+e2j22+...+enjzn (4.19)

und ist als Linearkombination der Variablen mit den Komponenten der

Eigenvektoren als Gewichten anzusehen.
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Bezogen auf alle HK folgt in Matrixnotation
—1_gT
F—zE £ =L, 7_¥E’ (4.20)

mit E = (&,...,&,), wobei die Orthonormalitit der Eigenvektoren ausgenutzt
wurde. Gleichung (4.20) zeigt, dass die HK dieselbe Information enthalten
wie die urspriingliche Datenmatrix. Da die F; im Gegensatz zu den Z j aber
unkorreliert sind, hat die HKA den Effekt, vorhandene Redundanz in den Daten
zu beseitigen. Die Varianz einer beliebigen HK F} ist gleich dem Eigenwert,
der zu dem sie bestimmenden Eigenvektor gehort. Wegen

Var(X Z Aj = Spur(X 4.21)

ist der durch E erkliarte Anteil an der Gesamtvarianz durch den Quotienten von
A; und Spur(X) gegeben.

In dieser Arbeit wird die Datenmatrix Z nicht in zentrierter, sondern
standardisierter Form verwendet. In der obigen Herleitung muss deshalb
die Kovarianz- durch die Korrelationsmatrix ersetzt werden. Da deren
Diagonalelemente immer eins betragen, ist die Gesamtvarianz durch die
Anzahl der Variablen gegeben.

T-Mode und S-Mode

In Abhéngigkeit von der gegebenen Problemstellung kann die Datenmatrix
Z vielfiltige Formen annehmen, die als Moden der HKA bezeichnet
werden (Richman, 1986). In dieser Arbeit kommen die T- und S-Moden
zur Anwendung. Im ersten Fall (THKA) werden die m Gitterpunkte des
betrachteten rdumlichen Feldes fiir jeden der n Zeitpunkte in Form eines
Spaltenvektors aneinandergereiht, das heif3t die Gitterpunkte entsprechen den
Realisierungen und die Zeitpunkte den Variablen. Die resultierenden HK geben

typische Auspriagungen des Feldes an, und aus der Ladungsmatrix lésst sich fiir
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jeden Zeitpunkt der Beitrag der einzelnen HK zum tatsdchlich beobachteten
Feld ablesen. Im Fall der S-Mode (SHKA) geht Z in transponierter Form
in die HKA ein. Hier sind die Realisierungen durch die Zeitpunkte und die
Variablen durch die Gitterpunkte gegeben. Da die Spaltenvektoren folglich die
Zeitverldufe an den einzelnen Gitterpunkten darstellen, geben die HK typische
zeitliche Abfolgen des Feldes wieder. Die Ladungsmatrix gibt fiir jeden
Gitterpunkt den Zusammenhang zwischen der dort beobachteten Zeitreihe und
den einzelnen Hauptkomponenten an und kann deshalb verwendet werden, um
Orte mit dhnlicher zeitlicher Variabilitit zu identifizieren (Compagnucci und
Richman, 2008).

Die Rechenzeit steigt mit der Zahl der Variablen stark an, was bei einer THKA
auf der Grundlage einer groBen Stichprobe an Eingangsfeldern problematisch
wird. Tritt dieser Fall auf, wird nur jeder fiinfte Termin beriicksichtigt und
das Ergebnis durch Verschieben dieser Auswahl auf Robustheit gepriift (Huth,
1996). Prinzipiell ist hierbei jede zufillig gebildete Teilstichprobe geeignet.
Mit der Wahl jedes fiinften Termins wird ein Kompromiss erzielt zwischen
der notwendigen Verkleinerung der Stichprobe und einer gréftmoglichen
Robustheit der Ergebnisse, fiir die eine umfangreiche Stichprobe entscheidend

ist.

Rotation und Klassenzuweisung

Richman (1986) und Huth (1993) zeigten, dass die Muster der HK die
meteorologische Realitdt nur sehr unzureichend wiedergeben. Einen Ausweg
stellt die Rotation der Ladungs- und HK-Vektoren in Form einer linearen
Transformation dar. Die Rechtfertigung dieser Methode beruht auf der
inneren Ordnung multivariater Datensitze, die sich in einer Gruppierung der
Variablenvektoren gemaf der Nichtdiagonalelemente von X duf3ert (Thurstone,
1947). Nach der Rotation sind die HK im Phasenraum kollinear mit diesen
Vektorengruppen und deshalb ein Maf} fiir je eine der zugrundeliegenden
Haupteinflussgrofen. Dies bewirkt, dass die rotierten Ladungsvektoren, anders
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als die unrotierten, viele Elemente nahe null enthalten. Die wenigen hohen
Ladungswerte ermoglichen es folglich, den Eingangsfeldern jeweils die rotierte
HK mit der hochsten Ubereinstimmung zuzuweisen (Philipp, 2009).

Da die erkldrte Varianz der HK mit zunehmender Ordnungszahl rasch
abnimmt, werden alle bis auf die ersten ﬁj (j=1,.,t;t < n) fur die
Rotation vernachléssigt. In dieser Arbeit kommt zur Ermittlung des optimalen
t die Regel von North et al. (1982) zur Anwendung, nach der bei der
Auswahl unmittelbar hinter zwei HK mit dhnlichen Eigenwerten abgebrochen
werden sollte, jedoch nicht dazwischen. Hierzu wird der Eigenwert iiber der
Ordnungszahl aufgetragen (Screeplor) und die Stelle gesucht, an der, nach
dem anfinglichen steilen Abfall, zwei benachbarte Werte eine Art Plateau
bilden (z.B. Huth, 1996). Ergeben sich dabei mehrere mogliche 7, werden
die entsprechenden HK jeweils sorgfiltig auf ihre Fihigkeit iiberpriift, die
Eingangsfelder zu reproduzieren. Hierfiir wird jeweils ermittelt, welchen Wert
die maximale Ladung bezogen auf die einzelnen Felder im Mittel erreicht
und wie grof die mittlere Differenz zwischen den beiden hochsten Ladungen
ist. Generell weisen sowohl Losungen mit zu kleinem als auch zu grofem ¢
Defizite auf. In letzterem Fall zeigen sich diese sowohl fiir S- als auch T-Mode
in der Ausbildung von Artefakten, die durch extreme rdumliche Anomalien
gekennzeichnet sind.

Bei der Rotation konnen die Basisvektoren entweder auf eine orthogonale
oder schiefwinklige (oblique) neue Basis abgebildet werden. Der Verzicht auf
die Orthogonalititsbedingung im letzteren Fall ermoglicht eine freiere Wahl
der rotierten Basisvektoren. In dieser Arbeit wird deshalb der schiefwinklige
Rotationsalgorithmus Direct Oblimin verwendet, der stets realitdtsnidhere
Ergebnisse geliefert hat (Huth, 2000).

4.2.2 Diskriminanzanalyse

Das Ziel der Diskriminanzanalyse (DA) besteht allgemein darin, multivariate
Datensitze vordefinierten diskreten Klassen zuzuordnen (Marinell, 1998). Hier
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wird diese Methode angewandt, um Tage auf Grundlage der Werte von vier
atmosphirischen Umgebungsvariablen einer der beiden Klassen konvektiver
Tag ja/nein (g1/g0) zuzuweisen. Bevor das Modell einen Tag klassifizieren
kann, muss es zuerst mithilfe von Lerndaten trainiert werden, fiir die die
Klassenzugehorigkeiten bekannt sind. Diese Lerndaten bestehen aus einer
m x 4-Matrix X, in der die Zeilen die Tage und die Spalten die Variablen
enthalten, und einem bindren Wert, der die Zugehorigkeit zur Klasse g; bzw.
go angibt.

Nach der Lernphase erfolgt die Zuweisung eines gegebenen Datensatzes X,
definiert durch den Zeilenvektor (x;,x2,x3,x4), zu einer der beiden Klassen in
Abhingigkeit vom Wert der Diskriminanzfunktion Q. Diese wird nachfolgend
mithilfe des Satzes von Bayes abgeleitet (Cuadras, 2007), nach dem sich die
bedingte Wahrscheinlichkeit p(g;|X) einer Zuordnung zur Klasse g; fiir einen

gegebenen Datensatz X schreiben lisst als:

p(alf) = (gl)i;(;? gi) p(gi)p(X|g:) 422)

p ~ plg1)p(Flgr) + p(g0)p(Rlgo) |

Dabei werden die a-priori-Wahrscheinlichkeiten p(g;) durch die relativen
Hiufigkeiten der Klassen innerhalb der Lerndaten abgeschétzt. Die Annahme
normalverteilter Eingangsvariabler ermoglicht es, die bedingten Wahrschein-
lichkeiten p(¥|g; /o) als Likelihood L;/o(X) fiir das Auftreten von ¥ in der
jeweiligen Klasse gemif} der entsprechenden multivariaten Normalverteilung
(MNYV) aufzufassen. Diese ist durch

1 ., . e -
Lyjp=(2m)" Zdet[Zl/O] 2 exp *i(x* #1/0)T21/10(X* Hi /o) (4.23)
gegeben. Die Mittelwertvektoren [, /o und Kovarianzmatrizen X o als freie
Parameter des Modells ergeben sich als Resultat der Lernphase. Sie stellen

die Schitzer der Verteilungsparameter dar und werden mittels der Maximum-
Likelihood-Methode bestimmt (Wilks, 1995). Da in Gleichung (4.22) der
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Nenner klassenunabhingig ist, wird das gegebene X der Klasse mit dem
groBeren Zihler zugewiesen. Diese Uberlegungen fiihren nach Logarithmieren

und Umstellen der Terme zu der Ungleichung

In[L; (¥)] — In[Lo ()] +1n {p(gl)} =0, (4.24)

p(80)
wobei die Fille > und < wegen der Monotonie der Logarithmusfunktion einer
Zuweisung zu g; bzw. go entsprechen. Die linke Seite von Gleichung (4.24)
stellt die Diskriminanzfunktion Q dar, womit sich das Klassifikationsproblem
auf die Auswertung des Vorzeichens von Q reduziert. Dessen explizite Form
folgt durch Einsetzen von Gleichung (4.23) in Gleichung (4.24) und elementare

Umformungen:
1 7 oo e AT el 1= | O B
0= EXT(EO P DR RT(E R -2 o) + EIJOTZ() "o — E.ulTEI '
1, [ det[Z] ) {p(gl )}
+ ~1In +1In .
2 (det[Zﬂ p(80)

(4.25)

Gleichung (4.25) vereinfacht sich zu einer linearen Gleichung, falls die
Kovarianzmatrizen £ o als gleich angenommen werden konnen (lineare DA;
LDA). Fiir die in dieser Arbeit verwendeten Variablen ergibt der Bartlett-
Test (z.B. von Storch und Zwiers, 2001) hingegen, dass sich X; und X
signifikant unterscheiden. Wiirde dennoch ein konstantes ¥ angenommen, hétte
dies eine reduzierte Giite des Diskriminanzmodells zur Folge (Marks und
Dunn, 1974), weshalb eine quadratische DA (QDA) auf Grundlage des durch
Gleichung (4.25) gegebenen Q durchgefiihrt wird. Ferner weisen Kolmogorov-
Smirnov-Tests fiir die einzelnen verwendeten Variablen auf signifikante
Abweichungen von der Normalverteilung hin, was die Modellgiite ebenfalls
herabsetzen kann (Lachenbruch et al., 1973). Daher werden die Eingangsdaten
sowohl der Lern- als auch der Klassifizierungsphase zunichst mittels Yeo-
Johnson-Transformationen normalisiert (Yeo und Johnson, 2000).
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Um die Giite des Modells zu beurteilen, wird die Kalibrierung von
einer Kreuzvalidierung nach dem leave-one-out-Schema begleitet (Wilks,
1995). Dabei wird die Diskriminanzfunktion zundchst basierend auf allen
Lerndatensitzen aufler dem ersten ermittelt, und dieser erste Tag darauthin mit
dem resultierenden Modell klassifiziert. Das Verfahren wird anschliefend fiir
jeden der m Datensitze wiederholt, was im letzten Schritt zum Vergleich von
m Vorhersagen mit dem jeweiligen tatsdchlichen Eintreffen eines konvektiven
Tages fiihrt. Die Modellgiite wird auf dieser Grundlage mithilfe des Heidke
Skill Scores (Kap. 4.3.2) geschiitzt.

4.3 Verifikationsverfahren

In der vorliegenden Arbeit werden objektive Wetterlagen als Pridiktoren
fiir konvektionsforderliche und -hemmende Bedingungen eingesetzt. Die
nachfolgenden Unterkapitel bieten zunichst einen Uberblick iiber zwei
Verifikationsmethoden, die zur Evaluierung der Wetterlagen in Bezug auf
konvektive Aktivitit herangezogen werden. Auf dieser Grundlage wird
schlielich in Kapitel 5 eine konvektionsoptimierte Wetterlagenklassifikation

entwickelt.

4.3.1 Trennbarkeit der Klassen — Brier Skill Score

Der Brier Skill Score (BSS) ist als Weiterentwicklung des Brier Scores (BS) ein
Verifikationsmaf} fiir die probabilistische Vorhersage diskreter Priadiktanden
(Wilks, 1995). In seiner grundlegenden Formulierung beschreibt der BS fiir
einen Satz von n (1 <k < n) vorhergesagten bindren Ereignissen die mittlere
quadratische Abweichung von prognostizierter Eintreffenswahrscheinlichkeit
yi und tatséichlichem Eintreffen oy (o € {0;1}):

Iy 2

BS=-Y (w—ox)’.

=

(4.26)
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Bei einem Wertebereich von [0,e0) entspricht BS = 0 dem bestmoglichen
Fall. Fiir die Evaluation von Wetterlagenklassifikationen wird der BS in die
Form eines Skill Scores umgewandelt, um den handlicheren Wertebereich von
[—1,1] zu erhalten (Schiemann und Frei, 2010). Einer optimalen Vorhersage
entspricht dabei der Wert 1, einer Zufallsvorhersage der Wert 0. Alle Prognosen
mit einem BSS < 0 weisen eine niedrigere Giite als die Zufallsvorhersage auf.
Vorbereitend wird der BS nach Murphy (1973) in drei Summanden zerlegt.
Dazu wird der Klassen-Index i (1 <i <7) samt zugehoriger Klassengrofie N;
und vorhergesagter Wahrscheinlichkeit y; eingefiihrt, woraus n = le':l N; folgt.
Auflerdem werden die Definitionen

:\'—‘

1
p(yi) = o 0= ploilyi) = N Y o und

i = ZNO,

(4 27)

verwendet, wobei o; die relative Haufigkeit des Ereignisses in der i-ten Klasse
und o die relative Haufigkeit bezogen auf alle Klassen sind. Damit ldsst sich
der BS als

1d 14
fZ 0;—0)>+0(1—0) (4.28)

3

schreiben. Im Fall der Wetterlagenklassifikation verschwindet der erste Term
auf der rechten Seite (Zuverldssigkeit), da hier die von der Wetterlage i
prognostizierte Wahrscheinlichkeit y; gerade durch die relative Hiufigkeit
dieser Klasse 0; gegeben ist. Der zweite Term (Auflosung) beschreibt, wie oft
das Ereignis in der i-ten Klasse im Vergleich zu allen Wetterlagen vorkommt,
und gibt als Mal fiir die Trennbarkeit der Klassen vollstindig die Giite
der Klassifikation an. Der dritte Term (Unsicherheit) ist nicht durch die
Klasseneinteilung beeinflussbar (Wilks, 1995; Schiemann und Frei, 2010). Fiir
den BSS gilt schlieBlich:
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Auflosung — Zuverlissigkeit y;=o, % Y/ Ni(y; —0)?

BSS =
Unsicherheit o(1-0)

(4.29)

Mithilfe von Gleichung (4.29) ldsst sich in dieser Arbeit die Eignung einer
Klassifikation zur Trennung der beiden Bereiche konvektiver Tag (ja/nein) als

skalarer Wert angeben.

4.3.2 Kategorische Verifikation

Wihrend der BSS eine Moglichkeit darstellt, im Rahmen dieser Arbeit eine
Wetterlagenklassifikation als Ganzes hinsichtlich der Separierung konvektiver
Tage zu evaluieren, ldsst sich mithilfe der kategorischen Verifikation die
Prognosegiite einzelner Klassen bewerten. Dies gibt Aufschluss dariiber,
welche Wetterlagen als konvektionsforderlich beziehungsweise -hemmend
anzusehen sind. Auch das Ergebnis des in Kapitel 4.2.2 beschriebenen
Diskriminanzmodells kann auf diese Weise evaluiert werden.

Allgemein stellt die kategorische Verifikation eine Methode zur Evaluation
nicht-probabilistischer, diskreter Priadiktanden dar (Wilks, 1995), deren
Spezialfall die in dieser Arbeit verwendete dichotome ja/nein-Vorhersage ist.
Fiir eine Stichprobe des Umfangs n lésst sich dieses Problem durch die
absoluten Hiufigkeiten einer korrekten Vorhersage (a), eines vorhergesagten,
jedoch ausbleibenden Ereignisses (), eines verpassten Ereignisses (¢) und des
Trivialfalls in Form eines ausbleibenden, nicht vorhergesagten Ereignisses (d)
beschreiben (Tab. 4.1), wobei n = a+ b+ c+d gilt.

Auf der Basis dieser vier Elemente existieren diverse Genauigkeitsmale,
die durch bedingte Wahrscheinlichkeiten bezogen auf die Ereignisse x|
(beobachtet), xp (nicht beobachtet), y; (vorhergesagt) sowie yg (nicht
vorhergesagt) gegeben sind. Davon kommen in den spiteren Analysen die
Trefferrate (probability of detection, POD) und die Fehlalarmrate (false alarm
ratio, FAR) zur Anwendung:
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POD = p(xi|y1) = FAR = p(xoly1) = (4.30)

a
a+c a+b’
Die POD gibt den Anteil der vorhergesagten an allen beobachteten Ereignissen
an und bewegt sich zwischen dem optimalen Wert von 1 und dem
schlechtestmoglichen von 0. Demgegeniiber ist die FAR als Verhiltnis
zwischen irrtiimlich vorhergesagten Ereignissen und allen Vorhersagen
definiert, weshalb hier ein Wert von 0 angestrebt wird und 1 einer minimalen
Vorhersagegiite entspricht. In der Literatur sind die Bezeichnungen der Mafe,
insbesondere in ihren deutschen Ubersetzungen, nicht immer einheitlich,
weshalb sie mit Vorsicht verwendet werden miissen.

Die Auswertung lediglich eines dieser beiden Genauigkeitsmafe reicht fiir eine
aussagekriftige Evaluation nicht aus, da sich ein guter Pradiktor durch niedrige
Werte sowohl von b als auch ¢ auszeichnet. Zudem beriicksichtigen weder POD
noch FAR die Haufigkeit des Trivialfalls, d. Um die Prognosegiite durch eine
einzige Mafizahl hinreichend zu quantifizieren, stehen verschiedene Giitemalle
S zur Verfiigung, die der allgemeinen Form

~ G-G,
- G,—G,

S 4.31)
geniigen (Heidke, 1926; Wilks, 1995), wobei G die Genauigkeit der aktuellen
Prognose, G, die einer Referenzprognose und G, die einer perfekten Prognose
sind. Auf der Grundlage von Gleichung (4.31) lassen sich zahlreiche alternative
GiitemaBle konstruieren, von denen der Heidke Skill Score (HSS; Doolittle,
1888) und die True Skill Statistik (TSS; Peirce, 1884) am hiufigsten verwendet
werden. In vergangenen Studien zu Pridiktoren konvektiver Aktivitit (Kunz,
2007; Mohr, 2013) wurde der HSS bevorzugt, da sich der TSS im Falle seltener
Ereignisse der POD annihert (Doswell III et al., 1990).
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Tabelle 4.1: Kontingenztabelle fiir die dichotome kategorische Verifikation.

beobachtet: ja  beobachtet: nein
vorhergesagt: ja a b a+b
vorhergesagt: nein c d c+d
a+c b+d n

Der HSS baut auf dem Genauigkeitsmall Hit rate (HR) auf, das durch die
Beziehung G = HR = (a+d)-n~" gegeben ist. Offensichtlich impliziert dies
G, = 1. Als Referenz wird die Zufallsprognose als Summe der Wahrschein-
lichkeiten eines zufillig richtig vorhersagten Ereignisses und Nicht-Ereignisses
gewihlt (Wilks, 1995), das heilt

(a+Db)(a+c)+ (b+d)(c+d)

G = p(y1)p(x1) + p(yo)p(xo0) = p . (432)

Eingesetzt in Gleichung (4.31) ergibt sich schlieflich nach elementaren

Umformungen

2(ad — bc)

HSS = (a+c)(c+d)+(a+b)(b+d) "

(4.33)

Der HSS nimmt Werte zwischen +1 (optimal) und —1 (schlechtestméglich)
an, wobei O einer Zufallsprognose entspricht. Im Kontext dieser Arbeit
ermoglicht es dieser Wertebereich, gewitterforderliche Wetterlagen als solche
zu erkennen, die einen maximalen positiven Betrag des HSS aufweisen,
wihrend die gewitterhemmenden Klassen durch einen maximalen negativen

Betrag gekennzeichnet sind.
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4.4 Wetterlagenklassifikationen

Fiir die rdumlich-zeitliche Analyse der konvektiven Aktivitit in einem ldngeren
Zeitraum, als ihn die vorliegenden Blitzdaten abdecken, wird in Kapitel 5.2
ein Indikator fiir konvektionsforderliche Bedingungen in Form objektiver
Wetterlagen entwickelt. Vorbereitend enthilt dieses Kapitel grundlegende In-
formationen zu bestehenden Klassifikationsschemata und ihrer Evaluation so-
wie eine kurze Vorstellung der objektiven Wetterlagenklassifikation (OWLK)
des Deutschen Wetterdienstes (DWD; Bissolli und Dittmann, 2001), die als
Ausgangspunkt fiir die Weiterentwicklung dient.

4.4.1 Grundlagen

Das Kontinuum der meteorologischen Variablen, die den Wetterzustand
beschreiben, ldsst sich mithilfe einer Vielzahl von Verfahren in diskrete
Klassen einteilen (Huth et al., 2008). Subjektive Klassifikationen wie zum
Beispiel die nach Hess und Brezowsky (Gerstengarbe, 1999) beruhen auf
der manuellen und subjektiven Zuordnung beobachteter Zirkulationsformen
zu vordefinierten Geopotentialfeldern und sind deshalb weder automatisierbar
noch auf andere Regionen iibertragbar (Philipp et al., 2010). Die iibrigen,
objektiven Klassifikationen werden danach unterschieden, ob sie ebenfalls auf
einer Zuordnung zu vordefinierten Typen basieren (iiberwachtes Lernen, vgl.
Kap. 4.2), wie beispielsweise die OWLK (Bissolli und Dittmann, 2001), die in
der vorliegenden Arbeit eingesetzt wird (Kap. 4.4.2), oder ob die Wetterlagen
im Zuge der Klassifizierung erst festgelegt werden (uniiberwachtes Lernen). In
diese zweite Gruppe fallen THKA (Kap.4.2.1), Clusteranalyse und neuronale
Netze (z.B. selbstorganisierende Karten), meist angewendet auf tigliche Felder
des Geopotentials oder Luftdrucks.

Aus statistischer Sicht ist keine Klassifikation den anderen iiberlegen (Philipp
et al, 2016). Zur Beurteilung der Fihigkeit der einzelnen Methoden,
den tatsdchlichen meteorologischen Zustand wiederzugeben, wurden in der
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Literatur unterschiedliche Ansitze gewdhlt, die auf der Quantifizierung der
klasseninternen Variabilitit (idealerweise klein) und Trennbarkeit der Klassen
(idealerweise gut ausgeprigt) beruhen. Welche Klassifikation am besten
abschneidet, unterscheidet sich je nach Bezugsregion, Jahreszeit und der als
Referenz gewihlten Variable und kann nicht allgemeingiiltig festgelegt werden
(Huth et al., 2008; COST, 2010). In dieser Arbeit erfolgt die Evaluation in
Bezug auf das bindre Ereignis konvektiver Tag ja/nein unter Verwendung des
Brier Skill Scores (Kap.4.3.1). Die Definition eines konvektiven Tages sowie
weitere Details zum Evaluationsprozess werden in Kapitel 5.1 erldutert.

4.4.2 Objektive Wetterlagenklassifikation (OWLK)

Bei der Entwicklung einer konvektionsoptimierten Wetterlagenklassifikation
dient die OWLK (Bissolli und Dittmann, 2001) als Ausgangspunkt.
Im Gegensatz zu den meisten iibrigen Methoden stellt sie keine reine
Zirkulationsklassifikation dar (Philipp et al., 2010), das heif3t, sie beruht neben
dem Geopotentialfeld auf weiteren Groflen, und kann deshalb flexibel und
vielfiltig modifiziert werden. Sie ist in der Vergangenheit bereits mehrmals
im Zusammenhang mit Konvektion und damit verbundenen Phinomenen
eingesetzt worden (Haklander und van Delden, 2003; Bissolli et al., 2007;
Kapsch et al., 2012; Mohr, 2013; Mohr et al., 2015b).

Die OWLK basiert auf der Kombination folgender Variablen, die sich aus
Reanalysedaten fiir jeden Tag bestimmen lassen:

* Synoptischskalige Anstromrichtung in 700 hPa

e Zyklonalitit in der unteren und mittleren Troposphire

* Feuchtegehalt der Atmosphire
Fiir die Berechnung der Anstromrichtung AA wird die Windrose in 36
Viertelkreise eingeteilt, die um je 10° gegeniiber den beiden jeweils

benachbarten Viertelkreisen gedreht sind. Wenn die Windrichtung an
mindestens zwei Dritteln der Gitterpunkte in denselben Sektor fillt, wird
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dem Termin die entsprechende Hauptwindrichtung (NO, SO, SW oder NW)
zugeordnet, andernfalls gilt der indifferente Code XX .

Die Zyklonalitdt C ist definiert als das Produkt von Coriolisparameter und
geostrophischer Vorticity im jeweiligen Niveau, weshalb nur Daten des

Geopotentials benotigt werden:
C=f 8=V (4.34)

Die mittlere Troposphére wird durch die Druckflache 500 hPa, die untere durch
950 hPa représentiert, wobei hier abhidngig von der Datenverfiigbarkeit auch
925 hPa und 1000 hPa denkbar sind (z.B. Kapsch, 2011). Das niederschlagbare
Wasser (engl.: precipitable water; PW) als Mal fiir den Feuchteinhalt der
Troposphidre ist definiert als gesamter atmosphirischer Wasserdampf, der
in einem vertikalen, bis zum hypothetischen Oberrand der Atmosphire
reichenden Zylinder mit Einheitsgrundfliache enthalten ist (AMS, 2017). Unter
Verwendung des Mischungsverhiltnisses r, der Dichte des Wassers p,, und der

Erdbeschleunigung g gilt:

1 Pmax

PV =——.
pw8 JO

rdp (4.35)
Von den gemdB Gleichung (4.35) ermittelten Werten wird anschlieBend das
10-tdgige gleitende Mittel des Jahresgangs subtrahiert, woraus sich der
Feuchteparameter P ergibt.

Mit Ausnahme der Anstromrichtung wird das gewichtete Mittel iiber das
Untersuchungsgebiet berechnet. Dabei fillt der Gewichtungsfaktor vom Wert
drei in einem rechteckigen Kernbereich iiber zwei in der diesen umgebenden
Zone auf eins im Randgebiet ab, um den Einfluss der Peripherie auf
das Klassifikationsergebnis zu begrenzen. Nach der Gewichtung folgt eine
Transformation in bindre Grofen durch die Einfithrung eines Schwellenwerts

von 0.
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Abbildung 4.2: Gewichtungsgebiete der OWLK bei Berechnung basierend auf CoastDat2-
Reanalysedaten (blaue Vierecke). Zusitzlich ist das CoastDat2-Modellgitter innerhalb des
Untersuchungsgebiets (Abb. 3.4) in Form schwarzer Punkte eingezeichnet.

Ein zentrales Charakteristikum der OWLK besteht darin, dass das Referenzge-
biet variabel gewihlt werden kann. So wird in dieser Arbeit beispielsweise
ein Netz aus kleinen, iiberlappenden OWLK-Referenzgebieten gebildet, fiir
die jeweils getrennt die Klassifikation berechnet wird. Dies ermoglicht eine
Diskussion der rdumlichen Variabilitit. Dagegen basiert die Evaluierung ver-
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schiedener Modifikationen der OWLK in Kapitel 5 auf einem einzigen grof3en,
Deutschland umfassenden Referenzgebiet (Abb. 4.2).

Fiir die Kodierung der resultierenden 40 diskreten Klassen werden die Haupt-
windrichtungen mit den Abkiirzungen Z (zyklonal) bzw. A (antizyklonal) und

F (feucht) bzw. T (trocken) kombiniert, was einen fiinfstelligen Code erzeugt:

So kennzeichnet beispielsweise der Code SWZAF eine Wetterlage mit
stidwestlicher Anstromung, Zyklonalitit in der unteren sowie Antizyklonalitit
in der mittleren Troposphire und iiberdurchschnittlichem Feuchteinhalt.

Die Methodik der OWLK zeichnet sich als Folge der eindeutigen Zuwei-
sungskriterien und ihrer automatisierbaren Umsetzung durch einen hohen
Objektivititsgrad aus. Gleichwohl ist die Festlegung der Schwellenwerte
subjektiv, wobei diesbeziigliche Variationen das Klassifikationsergebnis stark
modifizieren kénnen (Philipp et al., 2010). Wihrend im Falle der OWLK die
Wahl aller Schwellenwerte evident ist (z.B. zyklonal<+antizyklonal), kommt
diesem Aspekt bei der Wahl anderer Parameter eine wesentliche Bedeutung zu
(Kap.5.2).
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Fiir viele statistische Auswertungen zur raum-zeitlichen Variabilitdt reicht
der durch die Blitzdaten gegebene Stichprobenumfang nicht aus. Um die
Konvektionsneigung auch fiir dartiber hinausgehende Zeitrdume abschitzen
zu konnen, werden im Folgenden basierend auf CoastDat2-Daten Proxies fiir
das Vorliegen konvektionsforderlicher Bedingungen entwickelt. Diese sollen
durch einzelne, moglichst wenige Klassen einer Wetterlagenklassifikation
gegeben sein. Die im Rahmen der COST-Action 733 (Philipp et al.,
2010) veroffentlichten Klassifikationen weisen allerdings nur eine geringe
Trennbarkeit hoher und niedriger Blitzhdufigkeiten auf. Dies zeigen Werte
des BSS zwischen 0,01 und 0,22 (ohne Abb.), die basierend auf den im
Rahmen der COST-Action 733 verdffentlichten Klassifikationsergebnissen
bezogen auf Deutschland ermittelt wurden. Daher wird im Folgenden ein neuen
Klassifikationsschema konzipiert. Als Ausgangspunkt dafiir wird die OWLK
(Kap. 4.4.2) gewihlt, die durch Anderung ihrer Parameter und Schwellenwerte

gezielt modifiziert werden kann.

5.1 OWLK als Indikator fiir konvektive Tage

Die OWLK in ihrer urspriinglichen Form ist in vorangegangenen Studien
bereits als Indikator fiir das Auftreten von Hagelschidden verwendet worden.
So zeigte beispielsweise Mohr (2013) fiir Deutschland, dass die Wetterlagen
SWZAF, SWZZF, XXZAF und SWAZF vermehrt mit Hagel einhergehen,
wihrend NWAAF, NWAAT und XXAAT als nicht-hagelrelevant einzustufen
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sind. Ahnliche Ergebnisse erhielten Kapsch et al. (2012) in Bezug auf Baden-
Wiirttemberg.

Um an diese Arbeiten anzukniipfen, wird im Folgenden zunéchst die
urspriingliche OWLK auf der Basis von CoastDat2-Daten berechnet und
hinsichtlich der Erkennung konvektiver Tage evaluiert. Dies basiert auf einem
Bezugsgebiet, das Deutschland vollstindig tiberdeckt und einige angrenzende
Regionen mit einschlieBt (vgl. Abb.4.2). Als Referenz dient die binire
Information, ob ein gegebener Tag konvektiv ist. Diese wird auf der Basis
von Blitzdaten gewonnen, wobei fiir jeden Tag der Sommerhalbjahre 2001 bis
2014 die Blitzsumme innerhalb des mit dem Faktor 3 gewichteten, inneren
OWLK-Gebiets berechnet wird. Beziiglich dieser Tagessummen wird dann das
75%-Quantil ermittelt und jeder Tag, an dem die Blitzsumme diese Schwelle
tiberschreitet, wird als konvektiv eingestuft.

Wie Abbildung5.1a zeigt, zeichnen sich die Wetterlagen SWZAF, SWAAF
und XXZAF durch erhohte Werte des HSS (Kap.4.3.2) aus und kodnnen
folglich als konvektionsforderlich bezeichnet werden, wobei die begiinstigende
Wirkung einer siidwestlichen Stromung und hoher Feuchte sichtbar wird.
Da umgekehrt ein negativer HSS eine Vorhersage impliziert, die schlechter
als die Zufallsprognose ist, lassen sich die Wetterlagen XXAAT, NWAAT
und NWAZT als konvektionshemmend auffassen. Es fillt auf, dass die HSS-
Verteilung recht glatt verlduft und insbesondere keinerlei Spriinge aufweist, die
eine bestimmte Aufteilung der Wetterlagen auf je eine konvektionsforderliche,
-hemmende und neutrale Gruppe nahelegen kénnten. Das Evaluationsergebnis
BSS = 0,202 fiir die gesamte Klassifikation weist dementsprechend — trotz
klarer Uberlegenheit gegeniiber einer Zufallsprognose — auf deutliche Defizite
beziiglich der Trennbarkeit der Klassen hin.

Erginzend wird die relative Hiufigkeit konvektiver Tage pro Klasse in Bezug
auf die Gesamtzahl der Tage in dieser Klasse betrachtet. Hierbei erreichen,
zusdtzlich zu den bereits als gewitterforderlich eingruppierten Wetterlagen,
auch einige Klassen hohe Werte der relativen Hiufigkeit, die nur einen sehr
niedrigen HSS aufweisen, wie beispielsweise NOZZF (Abb. 5.1b).
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5.1 OWLK als Indikator fiir konvektive Tage
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Abbildung 5.1: Evaluation der Prognosegiite der originalen OWLK beziiglich konvektiver Tage
basierend auf (a) HSS und BSS, (b) relativer Héufigkeit konvektiver Tage pro Klasse sowie (c)

relativer Haufigkeit der Klassen.



5 Entwicklung konvektionsoptimierter objektiver Klassifikationsschemata

Der Grund dafiir ist, dass in diesen Féllen die Wetterlage nur sehr selten auftritt
(Abb.5.1c) und sie folglich, von der begrenzten statistischen Aussagekraft
solch kleiner Stichproben abgesehen, nur eine geringe Relevanz besitzt. Aus
diesem Grund werden die folgenden Modifikationen der OWLK ausschlieBlich
anhand von HSS und BSS evaluiert. Beim Vergleich mit den Ergebnissen
von Mohr (2013) fallen einige Gemeinsamkeiten auf, wie zum Beispiel die
Zuordnung von SWZAF zu den forderlichen und XXAAT zu den hemmenden
Klassen. Dies unterstreicht, dass Hagelereignisse trotz ihrer strengeren
Entstehungsvoraussetzungen von dhnlichen grofrdumigen atmosphirischen
Bedingungen profitieren wie Gewitterereignisse allgemein.

Diese Erkenntnisse zeigen, dass sich die OWLK in ihrer Originalform
nur eingeschridnkt als Indikator fiir konvektive Aktivitdt eignet. Zwar
liefern die Wetterlagen mit hohen HSS-Betrigen grundlegende Aussagen
tiber die durch Anstromungsrichtung, Kriimmung des Stromungsfeldes und
Feuchtegehalt definierten Umgebungsbedingungen, fiir die Weiterverwendung
der konvektionsforderlichen Wetterlagen im Sinne eines statistischen Proxys
ist jedoch eine deutlich bessere Separierung der Klassen erforderlich. Daher
wird im folgenden Kapitel ein Verfahren vorgestellt, mit dem die OWLK in

dieser Hinsicht optimiert werden kann.

5.2 Konvektionsoptimierte objektive
Wetterlagenklassifikation

Der Entwicklungsprozess hin zu einer konvektionsoptimierten OWLK beruht
auf dem Prinzip, die bisherigen Parameter durch solche zu ersetzen, die den
Grad der Konvektionsneigung bestimmen. Das Ziel ist, Klassen mit einer
sehr hohen und niedrigen Wahrscheinlichkeit fiir starke konvektive Ereignisse
bestmoglich zu separieren. Unveridndert bleibt die gewichtete rdumliche
Mittelung der Eingangsdaten (siche Abb. 4.2). Bei der systematischen Auswahl
der neuen Parameter wird, neben den urspriinglich verwendeten, auf einen

vorher festgelegten Satz von Variablen zuriickgegriffen, die sich als Maflzahlen
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5.2 Konvektionsoptimierte objektive Wetterlagenklassifikation

Tabelle 5.1: Variablen, die der Entwicklung der konOWLK zugrunde liegen, unterteilt in
thermodynamische und dynamische Grofien (12:00 UTC, wenn nicht anders angegeben).
Kursivdruck bedeutet, dass von der betreffenden Variable der Jahresgang subtrahiert wurde. Die

fettgedruckten Grofen sind die in die konOWLK eingehenden Parameter.

Thermodynamisch

Dynamisch

Anstromungsrichtung (700 hPa)

Zyklonalitit in zwei Hohen

Niederschlagbares Wasser

Vorticityadvektion (300 hPa)

Spezifische Feuchte (950 hPa)

Horizontale Divergenz (300 hPa)

Taupunkt (2 m, 06:00 UTC)

Divergenz des Q-Vektors (500 hPa)

Hochsttemperatur (2 m)

Vertikalgeschwindigkeit (500 hPa)

Agquivalentpotentielle Temperatur (850 hPa)
Surface Lifted Index

fir Labilitdt, Hebung und Feuchtegehalt der unteren Troposphire eignen
(Tab. 5.1). Bei einigen davon wird analog zu Kapitel4.4.2 der Jahresgang
subtrahiert (kursiv in Tab.5.1). Um die Bedingungen fiir die Entwicklung
von Gewittern abzubilden, ist die Kombination von jeweils mindestens einer
thermodynamischen und dynamischen Variable notwendig (vgl. Kap.2.1.4).
Ausgehend von diesen Voriiberlegungen werden unter sukzessiver Abianderung
der originalen OWLK zahlreiche Testklassifikationen bestehend aus drei oder
vier Variablen definiert und auf Basis des BSS evaluiert. Die Evaluierung
erfolgt analog zur originalen OWLK (vgl. Kap.5.1).

Die Einbindung des Surface Lifted Index SLI in die Klassifikation bewirkt
eine wesentliche Verbesserung der Klassifikationsgiite. Wird in der originalen
OWLK lediglich der Feuchteindex durch den SLI (Schwellenwert: 1 K;
Codierung: L =1abil, S =stabil) ersetzt, steigt der BSS bereits auf 0,332 (ohne
Abb.). Fiir andere Schwellenwerte liegt die Klassifikationsgiite niedriger.
Am forderlichsten fiir konvektive Tage erweisen sich die neuen Klassen
SWAAL und SWZAL, am ungiinstigsten die Klassen XXAAS und NWAAS.
Anstromungsrichtung und Labilitdt sind dementsprechend die effektivsten

Separatoren.
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HSS
0.0 0.1 0.2 013 04 05 0.6

T T T T T
-10 -5 0 5 10
SLI

Abbildung 5.2: Objektivierte Ermittlung der optimalen Schwellenwerte fiir den SLI. Die
farbigen horizontalen Linien geben das 80%- (gelb), 90%- (rot) und 95%-Quantil (blau) an. Als
Schwellenwerte werden die beiden Werte gewihlt, an denen der HSS gleich dem 90%-Quantil ist.

Die weniger wichtigen Zyklonalititen werden im néchsten Schritt daher durch
explizite Mafizahlen fiir die Hebung ersetzt, wobei sich die Vertikalgeschwin-
digkeit w < —@ als am geeignetsten erweist. Als Schwellenwert wird hierbei
der Ubergang zwischen Aufsteigen und Absinken, 0 ms~!, gewihlt. Eine
Erweiterung dieser Klassifikation um die Tageshochsttemperatur oder den
morgendlichen Taupunkt in jeweils 2 m fiihrt dazu, dass der BSS weiter
ansteigt (ohne Abb.).

Bisher kam stets ein bindres Klassifikationssystem zur Anwendung, wobei
ein Grofteil der in der kontinuierlichen Variable enthaltenen Information
verlorengeht. So fallen Werte, die einerseits nur marginal und andererseits
stark vom Schwellenwert abweichen, in die gleiche Klasse. Geringfiigige
Verschiebungen des Schwellenwertes fithren hier auerdem dazu, dass viele
Werte in die andere Klasse wechseln. Daher wird der Wertebereich aller
Parameter durch die Wahl von je zwei Schwellenwerten nachfolgend in jeweils
drei Klassen aufgeteilt. Beispielsweise steigt der BSS in der originalen OWLK
alleine infolge der Einfithrung zweier Schwellenwerte fiir PW um rund 0,03
(ohne Abbildung).
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5.2 Konvektionsoptimierte objektive Wetterlagenklassifikation

Um die Festlegung der Schwellenwerte als einzige bislang subjektive
Komponente des Verfahrens zu objektivieren, wird eine fiktive Klassifikation
angenommen, die nur aus der Variablen besteht, deren Schwellenwert gesucht
ist. Dieser wird iiber einen grofen Bereich variiert, wobei fiir jeden Wert
mittels HSS gepriift wird, wie gut die Variable das Eintreten eines konvektiven
Tages vorhersagt (Abb. 5.2). Die Stellen, an denen der HSS sein 90. Perzentil
annimmt, definieren die beiden gesuchten Schwellenwerte. Auf diese Weise
wird bei jeder der Variablen vorgegangen, die nach Tabelle 5.1 als Kandidaten
fiir eine konvektionsoptimierte Klassifikation in Frage kommen.

Um ein explizites Mal} fiir den Energieinhalt der Luftmasse zu verwenden,
ersetzt die #dquivalentpotentielle Temperatur 6, in einem weiteren Schritt
die beiden bisher getesteten TemperaturgrofBen (Temperatur bzw. Taupunkt).
AuBlerdem soll die Feuchte wieder explizit beriicksichtigt werden und nimmt
deshalb den Platz der Anstromung als lediglich indirekter Maf3zahl ein.
Beide Modifikationen steigern die Giite der Klassifikation nochmals leicht
auf BSS = 0,483. Es ergibt sich schlieBlich das als konOWLK bezeichnete
konvektionsoptimierte Klassifikationsschema bestehend aus PW, w, SLI und
0,.

Das Verfahren fiihrt zu 3* = 81 Klassen, die sich analog zur OWLK intuitiv
kodieren lassen. Die Reihenfolge ist dabei 6, — PW — SLI — w, wobei die
Abkiirzungen W (warm) bzw. K (kalt), F (feucht) bzw. T (trocken), L (labil)
bzw. S (stabil) und H (Hebung) bzw. A (Absinken) kombiniert werden. X
kennzeichnet jeweils die neutrale Klasse. Als Beispiel steht der Code WTSX,
bezogen auf das Referenzgebiet, fiir eine relativ warme (bezogen auf die
Luftmasse), trockene und stabile Wetterlage mit einer vernachldssigbaren
Vertikalbewegung. In der resultierenden HSS-Verteilung (ohne Abb.) lassen
sich klar je zwei konvektionsforderliche (WFLH und WFLX) und -hemmende
Wetterlagen (KTSA und KTSX) identifizieren, die zu den kombinierten
Wetterlagen WFLHX und KTSAX zusammengefasst werden.
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Abbildung 5.3: Evaluation der Prognosegiite der konOWLK beziiglich konvektiver Tage basierend
auf HSS und BSS. Die konvektionsforderliche Wetterlage WFLHX und die konvektionshemmende
Wetterlage KTSAX sind blau markiert.
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Abbildung 5.4: Wie Abb. 5.3, aber basierend auf POD.
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Abbildung 5.5: Wie Abb. 5.3, aber basierend auf FAR.



5.2 Konvektionsoptimierte objektive Wetterlagenklassifikation

Tabelle 5.2: Objektivierte Schwellenwerte fiir die Parameter der konOWLK. Schwellenwert 2
grenzt jeweils den konvektionsforderlichen Bereich ab, wobei dieser im Falle des SLI unterhalb
und ansonsten oberhalb liegt.

Parameter 0, PW SLI w
Schwellenwert 1 | 2,65K 18,8 kgm_2 1,88 K 0,07 ms™!
Schwellenwert 2 | 6,41 K 41,0 kg m—2 0,09 K -0,01 ms~!

Die entsprechend angepasste HSS-Verteilung (Abb.5.3) zeigt, dass sich
WFLHX und KTSAX als Folge der markanten Spriinge in der Verteilung als
Indikatoren fiir eine sehr hohe beziehungsweise niedrige Wahrscheinlichkeit
fiir das Auftreten konvektiver Tage eignen. Die Betrachtung von Trefferrate
POD (Abb.5.4) und Fehlalarmrate FAR (Abb.5.5), zeigt aullerdem, dass
WFLHX fast immer einen konvektiven Tag impliziert (sehr niedrige FAR),
wohingegen einige konvektive Tage nicht mit WFLHX einhergehen (nur mafig
hohe POD). In guter Niaherung ist demnach das Auftreten von WFLHX
hinreichend aber nicht notwendig fiir einen konvektiven Tag. Der Zielsetzung
entsprechend stellt WFLHX folglich einen Indikator fiir Tage mit einer
sehr hohen Wahrscheinlichkeit fiir konvektive Aktivitit dar. Die Kalibrierung
der konOWLK beziiglich des 75%-Quantils der tdglichen Blitzsumme (vgl.
Kap.5.1) impliziert zudem eine Fokussierung auf starke und verbreitete
Gewitter. Dementsprechend ermoglicht es dieser Indikator, die Analysen auf
konvektive Ereignisse einzugrenzen, die von klar konvektionsforderlichen
Umgebungsbedingungen begleitet werden. Gleichzeitig schlieft er umgekehrt
schwache, stochastisch geprigte Ereignisse aus. Infolge der berechneten
optimalen Schwellenwerte (Tab. 5.2) fiir die vier eingehenden Variablen steht
mit der konOWLK im Gegensatz zur originalen OWLK eine vollstindig
objektivierte Wetterlagenklassifikation zur Verfiigung. Die neu entwickelte
konOWLK wird in der weiteren Analyse als Proxy fiir konvektive Tage

verwendet (Kap. 7).
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5 Entwicklung konvektionsoptimierter objektiver Klassifikationsschemata

5.3 Klassifikation konvektiver Tage basierend
auf Diskriminanzanalyse

Das Konzept der konOWLK, vier dreigliedrige Parameter miteinander zu
kombinieren, bewirkt, dass ein Tag bereits nicht mehr als WFLHX eingestuft
wird, wenn lediglich ein Parameter den jeweiligen Schwellenwert leicht
unterschreitet, selbst wenn die iibrigen sehr deutlich im konvektiv forderlichen
Bereich liegen. AuBerdem fithren die optimierten Schwellenwerte, wie in
Kapitel 5.2 im Zusammenhang mit POD und FAR erldutert, zu einer sehr
konservativen Abgrenzung der jeweiligen konvektiven Wertebereiche. Die
konOWLK eignet sich dementsprechend gut, um Wetterlagen mit einem
besonders hohen Risiko fiir ausgeprigte konvektive Ereignisse aus dem
Kontinuum zu separieren.

In manchen Fillen ist es hingegen sinnvoll, auf ein weniger strenges Klassifika-
tionsmodell zuriickzugreifen, beispielsweise wenn im Rahmen von Zeitreihen-
und Persistenzanalysen (Kap.8.1) hohere Stichprobenumfinge gewiinscht
werden. Hierfiir wird als Verfahren die quadratische Diskriminanzanalyse
gewihlt, die einen gegebenen Tag auf Grundlage der Werte der vier konti-
nuierlichen Variablen der konOWLK, 6,, PW, SLI und w, einer der beiden
vordefinierten Klassen konvektiver Tag (ja/nein) zuordnet (Kap. 4.2.2). Dieses
Modell wird im Folgenden mit der Abkiirzung qdaOWLK bezeichnet. Die auf
einem Vergleich von Likelihoods geméll der multivariaten Normalverteilung
(vgl. Kap. 4.2.2) beruhende Klassenzuweisung ermdglicht nun die Uberkom-
pensation eines wenig konvektiv-forderlichen Indexwertes einer Variable durch
die iibrigen Variablen, weshalb auch Tage mit einer etwas geringeren Gewit-
terneigung als konvektiv eingestuft werden. Gleichzeitig werden Wetterlagen,
die nur zu vereinzelter, stochastisch dominierter Blitzaktivitit fithren, weiterhin
nicht als konvektiv bewertet, da fiir die Kalibrierung analog zur konOWLK die
konservative, auf dem 75%-Quantil der Tagesblitzsumme beruhende Definition

eines konvektiven Tages verwendet wird (vgl. Kap.5.1).

132



5.3 Klassifikation konvektiver Tage basierend auf Diskriminanzanalyse

Die Lernphase des Diskriminanzmodells beinhaltet die in Kapitel4.2.2
beschriebene Kreuzvalidierung im leave-one-out-Verfahren, gefolgt von einer
kategorischen Verifikation. Da die qdaOWLK im Unterschied zur konOWLK
aus nur zwei Klassen besteht, ldsst sich die Klassifikationsgiite hierbei durch
den HSS vollstindig beschreiben und eine Berechnung des BSS ist nicht
notwendig. Es ergibt sich ein HSS von 0,54. Die qdaOWLK eignet sich
demnach gut, um anhand der vier Eingangsparameter einen konvektiven und
nicht-konvektiven Bereich voneinander zu trennen.

Als Resultat stehen mit der konOWLK und qdaOWLK nun zwei neu
entwickelte Indikatoren fiir das Auftreten eines konvektiven Tages zur
Verfiigung, die in Abhiéngigkeit von der konkreten Fragestellung alternativ
zueinander eingesetzt werden konnen. Hierbei liefert die konOWLK aufgrund
der strengen Klassifikationsvorschrift einen Proxy fiir eine sehr hohe
Wabhrscheinlichkeit verbreiteter starker Gewitter. Demgegeniiber zeigt der
auf der qdaOWLK beruhende Proxy bereits bei einer deutlich geringeren
Gewitterneigung einen konvektiven Tag an und ist deshalb in Analysen zu

verwenden, die einen groflen Stichprobenumfang erfordern.
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6 Gewitterklimatologie

Zur Pravention der Gefahren, die mit Gewittern einhergehen, ist es erstre-
benswert, auf eine fundierte und aussagekriftige Klimatologie der konvek-
tiven Aktivitdt zuriickgreifen zu konnen. Ausgehend von dieser Zielsetzung
ermoglicht es die vorliegende lange Zeitreihe hoch aufgeloster Blitzdaten
(Kap.3.1), die Gewitteraktivitdt innerhalb eines ausgedehnten Gebiets in
Europa in umfassender und belastbarer Weise unter verschiedenen Aspekten zu
charakterisieren. Das Hauptaugenmerk gilt dabei der verkniipfenden Betrach-
tung raumlicher und zeitlicher Variabilititsmoden. Die Kombination von hoher
Auflésung und groBlem Untersuchungsgebiet lésst es zu, sowohl lokale Phi-
nomene zu untersuchen als auch Vergleiche entfernter Regionen anzustellen.
Nach einer einfiihrenden Betrachtung des mittleren rdumlichen Musters der
Gewitterhdufigkeit (Kap. 6.1) werden die Unterschiede zwischen den Jahres-
und Tagesgingen in verschiedenen Regionen (Kap. 6.2) sowie zwischen den
rdumlichen Verteilungen der konvektiven Aktivitdt in den einzelnen Jahren
(Kap. 6.3) diskutiert (vgl. auch Piper und Kunz, 2017). Damit umfasst die
im Folgenden analysierte zeitliche Variabilitdt Skalen zwischen Stunden und

mehreren Jahren.

6.1 Raumliche Gewitterhaufigkeit und Extrema

Die mittlere jdhrliche Zahl der Gewittertage (GT) im Zeitraum 2001-2014
weist eine hohe rdumliche Variabilitdt auf (Abb.6.2). Deren auffilligstes
Merkmal ist ein starker, nach Siidosten gerichteter Gradient zwischen den
niedrigsten Werten in der Bretagne (in Abb.6.1 mit (b) markiert) sowie in

Cornwall (a, unter 2 GT) und den hochsten in Teilen der Siidalpen (mehr als 20
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GT), dem gebietsweise sekundire Anomalien iiberlagert sind. Dieser markante
Gradient zeugt von der stabilisierenden Wirkung des Ozeans wihrend des
Sommerhalbjahrs einerseits und der Bedeutung lokaler Hebungsmechanismen
bedingt durch komplexe orografische Strukturen andererseits. Nachfolgend
werden die zentralen Merkmale dieser rdumlichen Verteilung im Detail
diskutiert.

1000 1200 1400

y [km]
600 800

400

200

Abbildung 6.1: Untersuchungsgebiet mit Gebieten, auf die im Text Bezug genommen wird: (a)
Cornwall, (b) Bretagne, (c) siidliche Pyreniden, (d) Pariser Becken, (e) Zentralmassiv, (f) unteres
Rhonetal, (g) Jura, (h) Schweizer Voralpen, (i) oberes Rhonetal, (j) Aostatal, (k) Guisanetal
nordlich von Briangon, (1) Seealpen, (m) Tessin, (n) Graubiinden, (o) Poebene, (p) Otztal, (q)
Hohe Tauern, (r) Grazer Becken, (s) Schwibische Alb, (t) Bayerischer Alpenrand, (u) Bayerisch-
Bomischer Wald, (v) Norddeutsches Tiefland, (w) Sauerland, (x) Erzgebirge und (y) Cote d’Azur.
Regionen, auf die in dieser Arbeit detailliert eingegangen wird, sind rot markiert.

Eines der drei Hauptmaxima erstreckt sich mit bis zu 21 GT entlang eines
Streifens zwischen dem Tessin (m) und dem siidwestlich gelegenen Turin.
Vergleichbare Werte werden in einem Bogen vom Ostrand der Tauerngruppe

(q) bis zu den Vorgebirgsketten nordodstlich von Graz (r) beobachtet, wobei
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6.1 Réaumliche Gewitterhdufigkeit und Extrema

dieses Maximum in einen weitldufigen Bereich hoher Aktivitit (13 GT)
eingebettet ist, der sich iiber grofe Teile der Osterreichischen Ostalpen
ausdehnt. Ein dritter Gewitterschwerpunkt liegt in den franzosischen Seealpen
nordlich von Nizza (I, max. 16 GT) und setzt sich in variabler Ausprigung
nordwirts bis westlich der Mont-Blanc-Gruppe fort. Daran schlieft sich
am Ostende des Genfer Sees ein schmales Nebenmaximum entlang der

Zentralschweizer Voralpen (h) bis zum Séntis an (max. 13 GT).
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Abbildung 6.2: Mittlere jahrliche Zahl der Gewittertage (GT) fiir Gitterzellen der Groe 10 x
10 km?in den Sommerhalbjahren 2001 —2014.

Der Stidrand der Alpen und speziell das Tessin hat sich bereits in fritheren
Studien (van Delden, 2001; Schulz und Diendorfer, 2002; Nisi et al., 2016) als
Primdrmaximum der konvektiven Aktivitit in Europa erwiesen. Entscheidend
wirkt sich dort das hohe mittlere Niveau der Instabilitdt aus, bedingt durch
das hédufige Vorherrschen feucht-warmer subtropischer Luftmassen. Im Fall
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des Tessins kommt ein bodennaher Feuchteeintrag durch die Gewisser der
oberen Poebene begiinstigend hinzu. Eine mafigebliche Verstarkung erfihrt die
Instabilitdt bei Kaltluftvorstolen von Nordwesten, da die Alpen diese in den
unteren Niveaus blockieren, nicht jedoch in der Hohe (Costa et al., 2001; van
Delden, 2001). Die relevanten Auslosemechanismen stellen hier bodennahe
Konvergenzzonen infolge von Umstromungsprozessen, Kaltluftausfliissen
bestehender Zellen und katabatisch-anabatischen Windsystemen dar (Gladich
et al.,, 2011; Nisi et al.,, 2016). Daneben kann Leezyklogenese eine Rolle
spielen (Cacciamani et al., 1995). Das Tessin stellt als Folge dieser giinstigen
Bedingungen ein bevorzugtes Entstehungsgebiet fiir MCS dar (Morel und
Senesi, 2002; Manoochehrnia et al., 2007).

Auch der ausgedehnte Gewitterschwerpunkt {iber den Osterreichischen
Siidalpen ist in der Literatur beschrieben (z.B. Cehak, 1980; Schulz et al.,
2005). Er geht auf die Advektion feucht-warmer Luft aus dem Siidosten
zuriick, die sich im Grazer Becken anreichert und bodennah durch solare
Einstrahlung weiter aufgeheizt wird, wobei Kaltfronten auch hier zusitzlich
labilisierend wirken (Wakonigg, 1978). Die Auslosung der Konvektion erfolgt
bevorzugt iiber den angrenzenden Randgebirgen, deren frithzeitig schneefreie
Siidosthiinge als Heizflichen fungieren (Bertram, 2000). Als Beispiel dafiir
seien die exponiert nach Siiden ausgreifenden Massive der Kor- und Saualpe
genannt, die in Abbildung 6.2 in Form zweier kleinstrdumiger paralleler
Maxima gut zu erkennen sind (westlich von r in Abb. 6.1).

In den Seealpen sorgt die unmittelbare Ndhe des Mittelmeers fiir eine stete
Verfiigbarkeit bodennaher Feuchte, die, in Verbindung mit Hebungsprozessen
tiber der komplexen Topografie, fiir die erhohte konvektive Aktivitit verant-
wortlich ist. Seewindfronten konnen hier einen zusétzlichen Auslosemecha-
nismus darstellen. Das untere Rhonetal (f) leitet die feucht-warme Luft zudem
landeinwirts, was die Gewitterbildung iiber den weiter nordlich gelegenen
Gebirgsteilen fordert. Trotz der geografischen Nédhe zum Tessin unterscheiden
sich die jeweiligen Blitzregime sowie die zugrundeliegenden Entstehungsme-

chanismen fundamental voneinander, wie in Kapitel 6.2.1 gezeigt wird. Im
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6.1 Réaumliche Gewitterhdufigkeit und Extrema

Falle der nordlichen Schweizer Voralpen sind die thermodynamischen Voraus-
setzungen fiir konvektive Aktivitit hdufig durch die Advektion abgehobener
Mischungsschichten im Rahmen einer Spanish Plume gegeben (Schmid et al.,
1997; Peyraud, 2013). Manche der Systeme werden bereits im Lee des Juras
initiiert und ziehen anschlieend mit der Stromung ostwirts (Morel und Senesi,
2002; Nisi et al., 2016). Der auffillige Ausreiler im Nordosten der Schweiz
(19 GT) resultiert aus den zahlreichen Blitzeinschldgen in den Sendemast auf
dem Sintis (Manoochehrnia et al., 2008).

Auch auflerhalb der Alpen zeichnen sich einige klar umgrenzte Gebiete durch
erhohte Werte der Gewitteraktivitdt aus. So ist in Deutschland die stérkste
Aktivitidt in Oberbayern (t) und dem bayerischen Allgdu (max. 17 GT)
sowie zwischen siidlicher Schwibischer Alb und oberem Neckar anzutreffen
(s, max. 13 GT). Das Erzgebirge (x), der Bayerische Wald (u) und, wenn
auch nur schwach, der Schwarzwald bilden weitere lokale Maxima. Weiter
nordlich stehen Werte von bis zu 9 GT in einem Streifen von Sachsen bis
ins nordostliche Brandenburg sowie in Teilen der westlichen Mittelgebirge
einer deutlich geringeren Gewitterhdufigkeit im Gebiet dazwischen gegeniiber.
In Frankreich liegt das stirkste aufleralpine Maximum in den Pyrenden
(c), allerdings mit den hochsten Werten (15 GT) auf ihrer spanischen
Siidseite, gefolgt von schwicheren Maxima iiber dem Jura (g, 12 GT), dem
Zentralmassiv (e, 11 GT) und den Vogesen (9 GT). Dariiber hinaus weist
ein breiter Streifen zwischen der siidlichen franzosischen Biskaya und dem
Zentralmassiv eine erhohte konvektive Aktivitét auf (6 — 9 GT).

Die Konzentration der hochsten Blitzaktivitéit auf die Siidhilfte Deutschlands
lasst sich aus thermodynamischer Sicht mit einem Nord-Siid-Gradienten
der Instabilitit erkldren (Brooks et al., 2003; Mohr und Kunz, 2013). Das
ausgeprigte Maximum im siidwestlichen Oberbayern, nach Morel und Senesi
(2002) ein Schwerpunkt fiir die Bildung von MCS, steht mit der Auslosung
konvektiver Zellen an der ersten Alpenkette in Verbindung, die mit der
Stromung in das Alpenvorland ziehen (Finke und Hauf, 1996; Hagen et al.,
1999). Die Entstehung konvektiver Systeme im Vorland der Schwibischen

139
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Alb wird durch Stromungskonvergenzen und Schwerewellen im Lee des
Schwarzwalds in Kombination mit dem Transport feucht-warmer Luft aus dem
Oberrheintal begiinstigt (Kunz und Puskeiler, 2010; Kobele, 2014; Puskeiler
et al., 2016). Ahnliche Prozesse konnten auch im Falle anderer Maxima
steuernd wirken, beispielsweise im Bayerischen Wald. Das Maximum iiber
dem Erzgebirge mit seinem Ausldufer hoher Werte entlang der deutsch-
polnischen Grenze setzt sich auf polnischer Seite fort und steht in Verbindung
mit einem Gebiet hoher konvektiver Aktivitit im Vorland der Hohen Tatra
(Bielec-Bakowska, 2003; Kolendowicz, 2012; Czernecki et al., 2016). Im Falle
der westlichen Mittelgebirge reichen die orografischen Strukturen offenbar
nur in manchen Gebieten, wie zum Beispiel dem Sauerland, aus, um die
Gewitterentstehung zu begiinstigen.

Die in Frankreich beobachteten rdumlichen Muster bestitigen die Ergebnisse
fritherer Arbeiten (z.B. Lassegues et al., 2003). Eine Folge der Spanish
Plume sind bodennahe Konvergenzbereiche (thundery lows), die Uber
Stidwestfrankreich hinwegziehen und dort zur Ausbildung einer typischen
Gewitterzugbahn zwischen Biskaya und Zentralmassiv fithren (van Delden,
1998). Am Siidrand der Pyrenden werden Gewitter durch die bodennahe
Advektion mediterraner Luft entlang des Ebro-Tals begiinstigt (vgl. Soriano
et al., 2005; Santos et al., 2013). Die dort im Vergleich zum Tessin niedrigere
GT-Haufigkeit ldsst sich durch ein geringeres Niveau der spezifischen Feuchte
gegeniiber der oberen Poebene erkldren (van Delden, 2001).

Auffillige Minima sind, neben den maritim geprigten Gebieten im Nord-
westen des Untersuchungsgebiets sowie entlang der Ostseekiiste, auch in
Teilen der inneren Alpen zu beobachten und zeichnen sich dort durch ihre
Kleinrdumigkeit und die scharfen Gradienten zur Umgebung aus. So treten
entlang des oberen Rhonetals (i), unmittelbar neben dem gewitterreichen
Tessin gelegen, lokal nur 2 GT auf. Nur wenig hohere Werte finden sich tiber
den Tilern Graubiindens (n) sowie dem Otztal in Tirol (p). Weitere Beispiele
lokaler Minima der GT-Héufigkeit sind das Guisane-Tal nordlich von Briangon
(k, 5 GT) und das Aostatal oberhalb seiner markanten Biegung (j, 7 GT).
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6.1 Réaumliche Gewitterhdufigkeit und Extrema

Die Absenkung der Instabilitit infolge kalten Ozeanwassers (vgl. Holt
et al., 2001; Beirle et al., 2014) wird besonders in der Bretagne sichtbar.
Bemerkenswerterweise hat die Ausdehnung der bretonischen Landmasse und
die dortige solare Aufheizung des Bodens offenbar keinerlei kompensierenden
Einfluss. Trotz der deutlich hoheren Wassertemperatur wirkt auch das
Mittelmeer vor Ort stabilisierend (vgl. Anderson und Klugmann, 2014), wie die
niedrigen Werte der GT-Haufigkeit an der Cote d’ Azur (y) zeigen, wohingegen
der Feuchteeintrag in die unteren Luftschichten andernorts Gewitter begiinstigt
(vgl. oben).

Im Widerspruch zu manchen Studien (z.B. Manoochehrnia et al., 2007) zeigen
die Blitzdaten innerhalb der Alpen die niedrigste konvektive Aktivitit in den
tief eingeschnittenen inneralpinen Télern, nicht aber tiber den angrenzenden
Kammregionen. Diese verringerte Aktivitdt lasst sich auf die fehlende
Moglichkeit ausgedehnter Feuchteflusskonvergenz aufgrund der orografischen
Abschattung und das Ausbleiben ausreichender Hebungsantriebe zuriickfiihren
(van Delden, 2001). Offensichtlich bedingen die Vergletscherung und lange
Schneebedeckung der hochst gelegenen Gebiete demgegeniiber nur eine
vergleichsweise schwache Reduktion der Gewitterhdufigkeit, wie am Beispiel
der Tauern-Gruppe gut sichtbar ist. Wie auch sehr kleinrdumige orografische
Strukturen die konvektive Aktivitit stark beeinflussen konnen, zeigt das enge
Guisane-Tal, das sich im Siiden und Osten um den iiber 4000 m hohen
Gebirgsstock der Dauphiné-Alpen legt und folglich von einer groriumigen
Feuchtezufuhr weitgehend abgeschnitten ist. Eine vergleichbare Konstellation
liegt auch in anderen tiefen Taleinschnitten vor, beispielsweise im oberen
Aosta-Tal.

Bei Analyse der Blitzdichte, also der Anzahl von Blitzen pro Flicheneinheit
und Tag, ergibt sich ein dhnliches Muster der rdumlichen Variabilitit wie bei
den Gewittertagen (ohne Abb.). Allerdings treten deutliche Abweichungen
in Regionen auf, die hohere oder niedrigere Blitzsummen pro Gewittertag
aufweisen verglichen mit dem rdumlichen Mittel iiber das gesamte Untersu-

chungsgebiet.
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Tabelle 6.1: Resultat der Anpassung der empirischen Haufigkeitsverteilung der Tagesblitzsummen
an eine theoretische Gammaverteilung: Form- (&) und Skalierungsparameter (f3) fiir Tessin,
Seealpen, Bayerischen Alpenrand, Cote d’ Azur, Pyrenéen und Bretagne.

Tessin  Seealpen  Bayer. Alpenrand  Co6te d’Azur  Pyrenden  Bretagne
a 0,086 0,076 0,084 0,050 0,085 0,035
B 33,0 40,3 23,5 17,0 17,7 52

Tabelle 6.2: Aus Mean Excess Plots abgeleitete optimale Schwellenwerte u fiir das Tessin,
Pyreniden, Cote d’ Azur und Bretagne.

Tessin  Pyrenden  Cote d’Azur  Bretagne
u 3 2 1 1

Dieser Aspekt wird nachfolgend anhand von sechs Teilgebieten untersucht,
indem zwei theoretische Verteilungsfunktionen jeweils an die Tagesblitz-
summen angepasst und die regionalen Unterschiede diskutiert werden. Der
Anpassung geht zur besseren Vergleichbarkeit eine Normierung der Werte
mit der jeweiligen Gebietsgrofle voraus. Im ersten Schritt wird mithilfe der
Gammaverteilung (Gl.4.1) zunichst die gesamte Stichprobe charakterisiert.
Dazu werden der Formparameter o und der Skalierungsparameter 3 zwischen
den Gebieten verglichen. « stellt ein MaB fiir die Schiefe und f ein MaB fiir
die Breite der Verteilung dar. Tabelle 6.1 zeigt, dass die Wahrscheinlichkeit
fuir eine hohe Blitzsumme an einem Tag erwartungsgemaf dort erhoht ist, wo
Maxima der GT-Hiufigkeit auftreten. Beispiele sind das Tessin (f = 33,0), die
Seealpen (8 =40, 3) und der bayerische Alpenrand (8 = 23,5). In den Pyreni-
en hingegen fillt der Skalierungsparameter, bei einer vergleichbaren Anzahl
an Gewittertagen, mit § = 17,7 deutlich niedriger aus als in den anderen
Gebieten. Unter den Regionen mit schwacher konvektiver Aktivitit sticht die
Bretagne erwartungsgemél durch einen sehr niedrigen Skalierungsparameter
(B =5,2) gegeniiber einem Wert von 3 = 17,0 an der ebenfalls gewitterarmen
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6.1 Réaumliche Gewitterhdufigkeit und Extrema

Cote d’Azur heraus. In allen Gebieten ist die kompensierende oder verstér-
kende Wirkung von ¢ vernachldssigbar. Folglich nehmen die Pyrenden unter
den Gebieten hoher konvektiver Aktivitit eine Sonderstellung ein, da dort an
Gewittertagen weniger Blitze auftreten als im Mittel. Umgekehrt treten an der
Cote d’ Azur, verglichen mit anderen Gebieten niedriger konvektiver Aktivitit,
an Gewittertagen relativ viele Blitze auf.

Um den Zusammenhang zwischen Gewittertagen und der Anzahl von Blitzen
pro Tag (Blitzdichte) im Mittel quantitativ zu beschreiben, wird im Folgenden
eine Extremwertstatistik durchgefiihrt. Hierzu wird die POT-Methode (siehe
Kap.4.1.1) angewendet, wobei alle Blitzsummen unter einem bestimmten
Schwellenwert aus der Stichprobe gestrichen und die verbleibenden Werte an
eine generalisierte Paretoverteilung (GPD, siehe Kap. 4.1.1) angepasst werden.
Vorbereitend wird fiir jede Region der jeweils optimale Schwellenwert anhand
von Mean Excess Plots bestimmt, um ein verldssliches Anpassungsergebnis
zu erzielen (Tab.6.2). Es wird jeweils der Wert ausgewdhlt, ab dem
der Graph linear verlduft (Abb.6.3 oben, beispielhaft fiir das Tessin).
Die entsprechenden Q-Q-Plots weisen nur geringe Abweichungen der
Quantilpunkte von der Winkelhalbierenden des 1. Quadranten auf, sodass von
einer hohen Anpassungsgiite auszugehen ist (Abb. 6.3 unten). Die Quantile der
GPD werden anschlielend in Wiederkehrperioden umgerechnet. Das Ergebnis
verdeutlicht die oben in Bezug auf Gewittertage diskutierten groflen regionalen
Unterschiede (Abb. 6.4). So kommt eine Tagessumme von 30 Blitzen (normiert
mit der Anzahl der Gitterzellen) im Tessin statistisch 6fter als dreimal im Jahr
vor, etwa einmal jdhrlich in den Pyrenden und an der Cdte d’Azur und nur
einmal alle 40 Jahre in der Bretagne. Im Tessin kommt es im Mittel einmal
jéhrlich sogar zu einem Tag mit 63 Blitzen. Bemerkenswert in Abbildung 6.4
ist insbesondere der Verlauf der sich schneidenden Kurven fiir die Teilgebiete
Pyrenden und Coéte d’Azur. Obwohl das letztere Gebiet durch ein Minimum
der GT-Haufigkeit gekennzeichnet ist, treten Tagesblitzsummen oberhalb von

etwa 40 hier hiufiger auf als tiber dem Gewitterschwerpunkt in den Pyrenéen.
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Abbildung 6.3: Oben: Mean Excess Plot mit mittlerer Uberschreitung (blau) und 95%-
Konfidenzbereich (rote Linien). Unten: Q-Q-Plot fiir das Teilgebiet Tessin.
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Abbildung 6.4: Wiederkehrperioden verschiedener Tagesblitzsummen in den Teilgebieten Tessin
(rot), Pyrenden (gelb), Cote d’ Azur (griin) und Bretagne (violett).

Die Ursache dafiir konnte darin bestehen, dass an der Cote d’ Azur sporadische
Ereignisse mit hohem Blitzaufkommen eine Rolle spielen, wihrend die
hiufigen Gewittertage in den Pyrenden relativ wenige Blitze aufweisen. Die
Ergebnisse zeigen exemplarisch, wie sich regionale Blitzregime in Bezug auf

das Blitzaufkommen je Gewittertag unterscheiden konnen.

6.2 Saisonale und tageszeitliche Variabilitat

Wie in Kapitel 6.1 gezeigt wurde, unterliegt die mittlere konvektive Aktivitéit
ausgeprigten raumlichen Schwankungen. Nachfolgend wird nun die zeitliche
Variabilitdt untersucht, wobei das Augenmerk zunéchst auf deren téglicher und
saisonaler Komponente liegt. Ein besonderes Interesse gilt hierbei raumlichen

Unterschieden beziiglich dieser Moden.
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6.2.1 Verkniipfte Jahres- und Tagesgange

Die konvektive Aktivitit besitzt einen deutlichen Tagesgang. Dieser weist zwi-
schen den Teilgebieten eine hohe rdaumliche Variabilitdt auf (Abb. 6.5 oben).
So tritt zwar tiber den Seealpen, dem Tessin und dem bayerischen Alpenrand
das Maximum der konvektiven Aktivitit im Tagesverlauf iibereinstimmend
in der zweiten Tageshilfte auf, der Zeitpunkt variiert jedoch zwischen 14:00
(Seealpen), 18:00 (Tessin) und 20:00 LZ (bayerischer Alpenrand). Ferner
kommt es im Tessin hdufig zu nichtlichen Gewittern, in den Seealpen dagegen
fast nie (22:00-10:00 LZ). Ein grundlegend verschiedenes Blitzregime ist
an der Cdte d’Azur anzutreffen, wo ein bimodaler Tagesgang bestehend aus
breiten nachmittéglichen (13:00-20:00 LZ) und néchtlichen (00:00-06:00 LZ)
Maxima vorherrscht.

Ebenso zeichnen sich die Jahresginge in den vier Teilgebieten durch
auffillige, unterschiedliche Charakteristika aus (Abb. 6.5 unten). Erneut lassen
sich Seealpen, Tessin und bayerischer Alpenrand in erster Néherung als
Gruppe mit einem dhnlichen Verhalten zusammenfassen, mit einem Maximum
jeweils im Sommer, umrahmt von einer starken Zu- und Abnahme im
Friihling und Herbst. Dabei fillt in den Ubergangsjahreszeiten auf, dass die
Gewitteraktivitdt im Tessin verspitet ansteigt und in den Seealpen verzogert
abfillt. Demgegeniiber tritt an der Cote d’ Azur das Maximum im Herbst auf.
Auf diesen grundlegenden Charakteristika aufbauend, werden im nichsten
Schritt verkniipfte Jahres- und Tagesgidnge der vier Gebiete betrachtet.
Diese lassen sich mithilfe einer mit dem Hovmollerdiagramm verwandten
Darstellungsform visualisieren, bei der auf der Abszisse die Uhrzeit
(10-Minuten-Intervalle; Lokalzeit) sowie auf der Ordinate der Tag des
Jahres aufgetragen werden und Farbabstufungen die saisonale Variation des
Tagesgangs wiedergeben (Abb. 6.6).

Die regionalen Tagesginge sind meist durch deutliche saisonale Verdnderun-
gen gekennzeichnet. Hierbei fallen grofe Unterschiede selbst zwischen direkt

benachbarten Teilgebieten ins Auge.
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Abbildung 6.5: Mittlerer Tagesgang (oben) und Jahresgang (unten) der Blitzrate (10-Minuten-
Intervalle) in den Teilgebieten Tessin (blau), Seealpen (griin), Bayerischer Alpenrand (gelb) und
Cote d’ Azur (rot).
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Abbildung 6.6: Mittlere Blitzsumme als Funktion der Lokalzeit (10-Minuten-Intervalle) und des
Tag des Jahres fiir die Teilgebiete (a) Seealpen, (b) Tessin , (c) Bayerischer Alpenrand und (d) Cote
d’ Azur, normiert mit dem jeweiligen Maximum. Die Ergebnisse wurden mithilfe eines 10-tidgigen
und 100-miniitigen gleitenden Mittels geglttet.

So weisen die Seealpen (Abb.6.6a) einen symmetrischen Tagesgang mit
den hochsten Werten gegen 15:00 LZ und nur sehr sporadischer néchtlicher
und morgendlicher Blitzaktivitit auf. Dieses Maximum bleibt von Mitte
Juni bis Anfang August etwa auf gleichem Niveau. Im benachbarten Tessin
hingegen (Abb.6.6b) kommt es wihrend der gesamten Nacht hiufig zu
Gewittern, im Jahresverlauf jedoch nicht vor Ende Juni. Das Maximum
verlagert sich in den spidten Nachmittag (vgl. auch Abb.6.5), bei deutlich
verkiirzter saisonaler Ausdehnung mit den hochsten Werten Anfang August.
Am bayerischen Alpenrand (Abb.6.6c) ist der Tagesgang, bei ansonsten
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iiberwiegender Ubereinstimmung, gegeniiber den Seealpen deutlich nach
hinten verschoben, was eine bedeutende Blitzaktivitit die gesamte erste
Nachthilfte hindurch impliziert. Bemerkenswerterweise geht hier, genauso
wie im Tessin, der Riickgang der abendlichen Blitzhdufigkeit im Spédtsommer
nicht mit einem Ausbleiben nichtlicher Gewitter einher. Ein grundsitzlich
verschiedenes Verhalten von den iibrigen Gebieten zeigt die konvektive
Aktivitdt an der Cote d’Azur (Abb. 6.6d), wo sich zwei saisonale Regime des
Tagesgangs erkennen lassen. Von Mai bis Juli kommt es zu einem schwachen
Maximum am Nachmittag, begleitet von sporadischer néchtlicher Aktivitit.
Nach einer Ubergangsphase im August verschiebt sich, unter Vervielfachung
der Tagesblitzsummen, der Bereich hochster Werte in die Nachtstunden.

Wihrend in fritheren Arbeiten bezogen auf Teile des hier verwendeten
Untersuchungsgebiets stets ein nachmittigliches Maximum zu nur geringfiigig
verschiedenen Zeiten ermittelt wurde (z.B. Schulz et al., 2005; Novak und
Kyznarovd, 2011; Wapler, 2013), weisen die oben vorgestellten Ergebnisse
auf erhebliche regionale Unterschiede beziiglich der Lage dieses Maximums
sowie des Auftretens nichtlicher Gewitter hin. AuBerdem zeigen die
Analysen, dass die Tagesginge im Laufe des Sommerhalbjahrs hiufig regional
deutlich variieren. Die starken Unterschiede zwischen den benachbarten
Gebieten Seealpen und Tessin lassen sich mithilfe der jeweils dominierenden
Auslosemechanismen und der vorherrschenden Lebenszyklen der konvektiven
Zellen erklaren. Zwar gehen Gewitter in beiden Regionen iiberwiegend auf die
orografisch induzierte Hebung mediterraner Luftmassen zuriick (vgl. Kap. 6.1).
Allerdings deutet im Falle der Seealpen das klar umgrenzte nachmittigliche
Maximum auf eine starke Kopplung an die Tagesginge von Globalstrahlung
und bodennaher Temperatur hin. Ab dem Zeitpunkt der Durchmischung
in der Grenzschicht werden iiber der Orografie bevorzugt Einzelzellen
ausgelost, die mit Einsetzen der ausstrahlungsbedingten Abkiihlung schnell
dissipieren. Im Tessin dagegen begiinstigen Konvergenzzonen infolge der
komplex gegliederten Orografie und der Kaltluftausfliisse bestehender
Gewitter (Gladich et al., 2011; Nisi et al., 2016) die Bildung langlebiger
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MCS (Morel und Senesi, 2002) sowie eine Zellauslosung erst wihrend der
Nachtstunden. Zusitzlich konnten im Tiefland entstandene konvektive Systeme
eine Rolle spielen, die sich an den Voralpen verstirken (Manoochehrnia et al.,
2007). Auch am bayerischen Alpenrand kommt es hédufiger zu organisierter
Konvektion (van Delden, 2001), was die dortige Verschiebung der maximalen
Aktivitdt in den Abend hinein erklért. Einen weiteren bedeutenden Faktor stellt
der variable Einfluss des Mittelmeers auf die atmosphérische Stabilitéit dar. So
wirkt die im Friithjahr noch kiithle Wasseroberflidche stabilisierend, was sich in
der niedrigen Blitzaktivitit im Tessin bis Ende Juni manifestiert. Ab September
dagegen ist das Mittelmeer warm relativ zur Luft, und die resultierende
Labilisierung fithrt zu dem beobachteten Wechsel des Blitzregimes an der Cote
d’Azur hin zu dominierender nidchtlicher Aktivitdt (siehe auch Kap.6.2.2).
Ein dhnliches Verhalten wurde auch tiber dem westlichen Mittelmeer (Santos
et al., 2013) und iiber dem Golf von Venedig beobachtet (Gladich et al.,
2011). Dariiber hinaus ist die Land-See-Wind-Zirkulation ein mdglicher
Auslosemechanismus néchtlicher Zellen.

6.2.2 Monatliche Verteilungen der konvektiven Aktivitat

Die Merkmale zeitlicher Variabilitdt und deren rdaumliche Unterschiede, wie
sie im vorhergehenden Abschnitt diskutiert wurden, bilden die Grundlage fiir
die nachfolgende detailliertere Betrachtung des Jahresgangs der konvektiven
Aktivitdt. Dazu wird die mittlere rdumliche Verteilung der Gewittertage (GT)
im gesamten Untersuchungsgebiet fiir jeden Monat des Sommerhalbjahrs
separat dargestellt (Abb. 6.7).

Grundsitzlich zeigen die Karten fiir die meisten Regionen die hochsten Werte
im Juli, was auf die Saisonalitit der solaren Einstrahlung und bodennahen
Temperatur zuriickzufiihren ist. Uberlagert finden sich dariiber hinaus einige
weitere regionale Besonderheiten. Im April (Abb. 6.7a) weisen bereits viele
der Regionen eine leicht erhohte Anzahl von Gewittertagen auf, in denen
auch im Jahresmitte] Maxima der konvektiven Aktivitit liegen (vgl. Abb. 6.2).
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Abbildung 6.7: Mittlere Zahl der Gewittertage fiir Gitterzellen mit der Seitenldnge 10km in den
Sommerhalbjahren 2001-2014 analog zu Abbildung 6.2, aber separat fiir die Monate (a) April,
(b) Mai, (c) Juni, (d) Juli, (¢) August und (f) September. Weille Gitterzellen sagen aus, dass dort
wihrend des Bezugszeitraums kein Gewittertag aufgetreten ist, die Farbskala umfasst also den
Wertebereich (0,7].
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Dagegen kommt es entlang der Kimme der Zentralalpen und in Haupttélern
wie dem Rhonetal nur vereinzelt zu Gewittern. Im Mai und Juni (Abb. 6.7b,c)
dominiert das im siidlichen Osterreich gelegene riumliche Maximum (3,5 bzw.
5 GT). Dabei verlagert sich dessen Schwerpunkt allméhlich in stidwestlicher
Richtung von den 6stlichsten Alpenauslidufern nahe der ungarischen Grenze
im April tiber die Randgebirge westlich und nordlich von Graz bis nach
Osttirol im Juli (Abb. 6.7d). Wihrend das Tessin bis Juni noch eine deutlich
geringere konvektive Aktivitit aufweist, erreicht es im Juli vergleichbare
(7 GT), im Mittel tiber eine groBere Fliche sogar hohere Werte als das stidliche
Osterreich. Ein Vergleich mit dem bayerischem Alpenrand in Abbildung 6.7b
verdeutlicht die verzogerte Intensivierung der konvektiven Aktivitit im
Tessin wihrend des Friihjahrs (vgl. auch Abb. 6.5). Die Stidwestverschiebung
des Gewitterschwerpunkts erfasst folglich einen Grofteil des siidlichen
Alpenrands. Im August (Abb. 6.7e) setzt fast iiberall eine starke Abnahme
der Gewitterhdufigkeit ein. Nur entlang der franzdsischen Mittelmeerkiiste und
im angrenzenden unteren Rhonetal steigen die Werte noch an. Im September
(Abb. 6.7f) setzt sich dort die Zunahme weiter fort, im Gegensatz zu einem
weitgehenden Abklingen der Blitztitigkeit in den restlichen Regionen. Es
bleiben, bei stark gesunkenen Hiufigkeiten, die raumlichen Maxima im Tessin
(2 GT) und in den Pyrenéen (2,5 GT) bestehen.

Im Frithling reichert sich die Luft im niedrig gelegenen und nach
Stidosten hin offenen Grazer Becken viel frither mit Feuchtigkeit an als
in den inneralpinen Gebieten weiter westlich. Dort unterbindet die lingere
Schneebedeckung auflerdem bis in den Juni hinein das solare Aufheizen
der Hinge (Wakonigg, 1978; Bertram, 2000). Besonders betroffen von
diesem Effekt sind die Gipfelregionen der Alpen. Im Juli schlieBlich hat
sich im Mittel in den unteren Schichten feuchtere Luft bis in die Téler
der oOsterreichischen Zentralalpen ausgebreitet. Dies fiihrt in Verbindung
mit orografischer Hebung zu intensiver Blitzaktivitit in diesem Gebiet und
zur siidwestlichen Verlagerung der konvektiven Kernzone. Das zugehorige

Maximum in Osttirol, das sich sogar auf die teilvergletscherte Tauerngruppe
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erstreckt, konnte auf Feuchtekonvergenzen beim Zusammentreffen von
Drau- und Pustertal zuriickgehen. Wéhrend die stabilisierende Wirkung
des Mittelmeers das Maximum im Tessin bis Juni dampft, fithren die
giinstigen orografischen Strukturen zusammen mit einer hohen Feuchte zum
beobachteten starken Anstieg der Gewitterhdufigkeit im Juli (vgl. Kap. 6.1).
Diese markante Siidwestverschiebung des raumlichen Primdrmaximums steht
im Einklang mit den Ergebnissen von Morel und Senesi (2002) in Bezug
auf die haufigere Entstehung von MCS. Im September fiihrt die schwicher
werdende Sonneneinstrahlung zu einer verringerten Instabilitdt im gesamten
Untersuchungsgebiet. Eine Ausnahme bildet die Mittelmeerkiiste, da der
thermisch trige Wasserkorper die aufliegenden Luftmassen labilisiert und
somit die Gewitterbildung, auch in angrenzenden Gebieten, begiinstigt. Im
Oktober, fiir den keine Blitzdaten vorliegen, verstiarkt sich nach Anderson
und Klugmann (2014) dieser Effekt, sodass die konvektive Aktivitit iiber dem
Mittelmeer klar dominiert. Die Verfiigbarkeit feucht-warmer, mediterraner
Luftmassen liefert auBerdem die Ursache fiir das Fortbestehen der raumlichen

Maxima im Tessin und in den Pyrenéden im September (Nisi et al., 2016).

6.2.3 Lange der Blitzperiode

Als weiterer Aspekt der Saisonalitdt wird in diesem Abschnitt die Linge der
Blitzperiode untersucht, definiert als mittlere Zeitspanne zwischen dem ersten
(Abb. 6.8 oben) und letzten jahrlichen Gewittertag (Abb. 6.8 unten) in einer
Gitterzelle, jeweils angegeben durch den Tag des Jahres. Wie Abbildung 6.8
zeigt, gehen raumliche Maxima konvektiver Aktivitit zumeist mit einer langen
und Minima mit einer kurzen Blitzperiode einher. So werden die beiden
Verteilungen analog zu Abbildung 6.2 von einem grofrdumigen Gradienten
in Nordwest-Stidost-Richtung dominiert. Hervorzuheben sind auch die klar
abgegrenzten rdumlichen Extrema im Alpenraum, wie beispielsweise die sehr
kurze Blitzperiode im oberen Rhonetal (Ende Juni bis erste Augusthilfte) und
die sehr lange im benachbarten Tessin (Ende April bis Anfang September).
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Abbildung 6.8: Mittlerer Tag des Jahres, an dem der erste (oben) und letzte Gewittertag (unten)
auftreten.

Generell zeichnen sich folglich Gebiete, an denen héufig die Voraussetzungen
fur die Entstehung konvektiver Zellen erfiillt sind (viele Gewittertage), auch
durch eine lidngere Verfiigbarkeit dieser giinstigen Bedingungen aus. Der
denkbare Fall, dass sich wenige Gewittertage iiber einen langen Zeitraum
verteilen, tritt offensichtlich nicht auf. Diesem Grundmuster der rdumlichen

Verteilungen der Liange der Blitzperiode sind zugleich komplexere Strukturen
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iberlagert, die sich in Bezug auf Anfang und Ende der Blitzperiode
substanziell unterscheiden. So weist die Verteilung des letzten Gewittertags
(Abb. 6.8 unten) deutlich weniger Ahnlichkeiten zum Muster der mittleren
konvektiven Aktivitdt auf als die des ersten Gewittertags (Abb. 6.8 oben).
Insbesondere sind die rdumlichen Unterschiede in orografisch gegliedertem
Geldnde geringer, wie am Beispiel des nordlichen Alpenrands, oberen
Rhonetals und der Seealpen sichtbar wird. In Stidostfrankreich fillt aulerdem
ein ausgedehntes Gebiet um das untere Rhonetal auf, in dem die Blitzperiode,
unabhingig von der Orografie, sehr spit endet (Mitte September). Auch iiber
dem angrenzenden Mittelmeer tritt der letzte Gewittertag im Mittel spit auf
(erste Septemberhilfte), bei einem gleichzeitig deutlich verzogerten Beginn der
Blitzperiode (Ende Juni).

Schneebedeckung, bodennaher Feuchtegehalt und Oberflichentemperatur des
Mittelmeers stellen, wie in den Kapiteln 6.2.1 und 6.2.2 diskutiert, drei zentrale
Einflussfaktoren der Saisonalitidt konvektiver Aktivitit dar. Sie dienen auch als
Erkldrung fiir die beobachteten Anomalien beziiglich Anfang und Ende der
Blitzperiode. Als Folge der persistenten Schneedecke in den inneren Alpen
und des Feuchtemangels in den dortigen Télern stellt sich der erste Gewittertag
hier erst merklich spiter ein als in den Randgebirgen, was zu den starken
raumlichen Gradienten (Abb. 6.8 oben) fiihrt. In diesem Zusammenhang sei
nochmals auf die Siidwestverlagerung der Zone maximaler Aktivitdt im
siidlichen Osterreich (vgl. Kap. 6.2.2) verwiesen, die sich in einem Gradienten
zwischen der Tauernregion (Ende Mai) und den Ostlichen Voralpen (Ende
April) widerspiegelt. Die Labilisierung mediterraner Luft infolge der warmen
Wasseroberfliche zum Ende des Sommerhalbjahrs, kombiniert mit einem
hohen Feuchteeintrag, induziert die Entstehung von Herbstgewittern auch
landeinwirts in groferer Entfernung von der Mittelmeerkiiste. Offenbar tritt
keine Verstiarkung dieses Effekts durch Interaktion mit der Orografie auf.
Die duflerst hemmende Wirkung kalter Meeresoberflichentemperaturen im
Frithling und Frithsommer zeigt sich in Form des flichendeckend spéten

Beginns der Blitzperiode iiber dem Mittelmeer.
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6.3 Jahr-zu-Jahr-Variabilitat

Im vorausgegangenen Kapitel wurde die zeitliche Variabilitdt hinsichtlich
ihrer tiglichen und saisonalen Moden diskutiert. Ein zentrales Ziel dieser
Arbeit ist es dariiber hinaus, zeitliche Variabilititen auf groferen Zeitskalen
raumlich differenziert zu untersuchen. Obwohl der 14-jdhrige Zeitraum,
fir den Blitzdaten vorliegen, deutlich kiirzer ist als der klimatologische
Bezugszeitraum (30 Jahre), eignet sich der Datenumfang fiir die Analyse
einiger grundlegender Aspekte der mehrjdhrigen Variabilitit. Verglichen mit
fritheren Arbeiten, die auf kiirzeren Stichproben beruhen (z.B. Schulz et al.,
2005; Santos et al., 2012), lassen sich aus den Ergebnissen zudem belastbarere

Aussagen ableiten.

6.3.1 Variabilitat der jahrlichen konvektiven Aktivitat

Die Blitzsumme im gesamten Untersuchungsgebiet ist durch eine ausgeprigte
Veranderlichkeit von Jahr zu Jahr gekennzeichnet. So stehen dem Hochstwert
von 3,6 Millionen Blitzen im Jahr 2006 lediglich 2,1 Millionen Blitze in
den Jahren 2010 und 2012 gegeniiber. Zugleich zeichnet sich die mehrjihrige
Variabilitidt durch komplexe raumliche Unterschiede aus, wie Abbildung 6.9
zeigt. Zwar gibt es Jahre, in denen fast iiberall eine erhohte (2006, Abb. 6.9a)
oder reduzierte (2010, Abb.6.9b) konvektive Aktivitdt registriert wird. In
den meisten Fillen sind hingegen keine einheitlichen rdumlichen Muster zu
erkennen. So féllt im Jahr 2001 das rdumliche Maximum zwischen dem Tessin
und Turin sehr stark aus (Abb.6.9c), im Gegensatz zu einer nur geringen
Aktivitdt in Siidosterreich und den Pyrenden. Daneben kommt es zu lokalen
Maxima siidostlich des Pariser Beckens und in der Umgebung von Hamburg,
die im 14-jdhrigen Mittel nicht ausgeprigt sind. 2013 wiederum liegt in
den Pyreniden, den Seealpen und dem Jura eine erhohte konvektive Aktivitt
vor, wihrend die Werte in Siidosterreich und dem Tessin niedrig ausfallen
(Abb. 6.9d).

156



6.3 Jahr-zu-Jahr-Variabilitit

o o
a
( )g ‘Q_r‘ (b:;5

o o

o o

8 8 30

g g -

] ] 25
— o o | 20
ES S 8
> o o | 15+

8 g

o o 10

o o 7

< < 5

[= 8_

& 139 0

o o
©8 8 (d)

3 S %

g so

o o

=3 = 25
= o o 20
g8 g %

15+
- g
10

o o

o o

< < 5

8 g

54 154 0

T — T T T - - T
1000 1500 500 1000 1500
x [km] x [km]

T
500

Abbildung 6.9: Jihrliche Zahl der Gewittertage (a) 2006, (b) 2010, (c) 2001 und (d) 2013 (jeweils
Sommerhalbjahr).

Diese hohe Variabilitidt von Jahr zu Jahr lidsst sich, zumindest teilweise, mit
dem verschieden haufigen Auftreten typischer Konfigurationen der Hohen-
stromung erkldren, die die Gewitterentstehung fordern oder hemmen. Wie
aulerdem in Piper et al. (2016) gezeigt wurde, aggregieren Tage mit kon-
vektionsforderlichen Wetterlagen oft zu ldngeren Serien (Clustern), weshalb
das Eintreten einer solchen Wetterlage eine gewisse Wahrscheinlichkeit dafiir
impliziert, dass die gewittertrachtigen Bedingungen mehrere Tage lang anhal-
ten. Dieser Persistenzeffekt steigert folglich die Jahr-zu-Jahr-Variabilitdt der
konvektiven Aktivitdt zusitzlich. Die Persistenzeigenschaften verschiedener
Indikatoren hoher Gewitterneigung werden in Kapitel 8.1.3 niher untersucht.
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Abbildung 6.10: Riumliche Verteilung des Variationskoeffizienten als MaB fiir die Dispersion der
jahrlichen Anzahl der Gewittertage.

Als weiterer Aspekt der Jahr-zu-Jahr-Variabilitdt wird nachfolgend fiir
jede der 10 x 10 km?-Gitterzellen die Streuung der jihrlichen Hiufigkeit
von Gewittertagen betrachtet. Anstelle der Stichproben-Standardabweichung,
die stark vom Mittelwert abhingt, wird als relatives Dispersionsmal} der
Variationskoeffizient (VK) verwendet (Kap. 4.1.3). Wie Abbildung 6.10 zeigt,
weisen weite Teile des Untersuchungsgebiets eine vergleichbare Streuung
auf. Der VK liegt unter Beriicksichtigung eines Hintergrundrauschens von
40,1 groBraumig bei etwa 0,4, das heifit die Standardabweichung liegt bei
40% des Mittelwerts. Die zuvor diskutierten grof3en regionalen Unterschiede
in Bezug auf die mehrjdhrige Variabilitit gehen offensichtlich mit keinen
signifikanten rdumlichen Strukturen der Dispersion einher. Dennoch fallen
einzelne Extrema des VK auf, wobei die Maxima in Gebieten sehr niedriger
und die Minima in Gebieten sehr hoher konvektiver Aktivitit liegen. So wird
eine hohe Streuung zum Beispiel im gewitterarmen Norddeutschland sowie
tiber dem oberen Rhonetal beobachtet (vgl. Kap.6.1). Dieser Effekt beruht
auf der Beschrinkung des Wertebereichs der GT-Zeitreihen auf die Menge
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der natiirlichen Zahlen. Bei generell niedrigen Jahressummen erhoht eine
Zunahme um einen GT in einem bestimmten Jahr die Streuung bedeutend
stirker als in Gebieten hoherer konvektiver Aktivitdt. Der Extremfall ist mit
Werten von bis zu 3,3 iiber dem Atlantik zu beobachten, wo sich der VK infolge

duBerst seltener Gewittertage seiner Singularitit ndhert.

6.3.2 Raumliche Korrelationsmuster

Die Ergebnisse aus Kapitel 6.3.1 haben gezeigt, dass sich die verschiedenen
Teilgebiete durch eine unterschiedliche mehrjdhrige Variabilitit auszeichnen
und diesbeziiglich nur partiell miteinander gekoppelt sind. Um die rdaumlichen
Zusammenhinge nédher zu charakterisieren, werden Korrelationskarten beziig-
lich vier verschiedener Referenzpunkte berechnet, die derart gewihlt wurden,
dass sie jeweils in einer Region hoher mittlerer konvektiver Aktivitit liegen.
Der Korrelationskoeffizient wird dann fiir die jdhrlichen GT-H&ufigkeiten in
jeder Gitterzelle beziiglich der entsprechenden Zeitreihe an dem jeweiligen
Referenzpunkt berechnet (Abb. 6.11).

Die Regionen, innerhalb derer die Zeitreihen statistisch signifikant mit
der Referenzzeitreihe korreliert sind, unterscheiden sich erheblich in ihrer
Ausdehnung und Form. So weist der zwischen Schwarzwald und Schwibischer
Alb gelegene Referenzpunkt (Abb.6.11a) einen starken und signifikanten
Zusammenhang mit einem grofen Gebiet auf, das von den Vogesen iiber
Bayern bis nach Siidostosterreich reicht. Demgegeniiber ist der korrelierte
Bereich deutlich kleiner und schmaler, wenn ein Referenzpunkt nordostlich des
Erzgebirges betrachtet wird (Abb. 6.11b). Die signifikanten Werte erstrecken
sich hier entlang der tschechischen und polnischen Grenze bis nach
Usedom. Ein bimodales Verhalten zeigt das Korrelationsfeld beziiglich des
Referenzpunkts in den siidlichen Pyrenden (Abb.6.11c), fiir den sich ein
signifikanter Zusammenhang mit den Seealpen ergibt, nicht aber mit dem

zwischen Pyrenden und Seealpen liegenden Gebiet.
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Abbildung 6.11: Riaumliche Korrelation (Koeffizient nach Spearman ry) der jdhrlichen Zahl
der Gewittertage beziiglich Referenzgitterzellen (als graue Punkte hervorgehoben) (a) zwischen
Schwarzwald und Schwibischer Alb, (b) nordlich des Erzgebirges, (c) in den siidlichen Pyrenden
und (d) siidwestlich des Tessins. Nicht-signifikante Werte (Si = 95%) wurden zuvor auf Null
gesetzt.

Der Referenzpunkt stidwestlich des Tessins (Abb. 6.11d) ist hingegen nur mit
einem duBerst kleinen Bereich positiv korreliert, der bemerkenswerterweise
auch nur einen Teil der Fliache des dortigen Hauptmaximums konvektiver
Aktivitdt umfasst. Insbesondere liegt kein signifikanter Zusammenhang mit
dem Tessin selbst vor. Zugleich ergibt sich eine Antikorrelation mit entfernten
Gebieten beispielsweise in Nordwestspanien. Die hohen positiven Werte in
Teilen der Niederlande konnten auf eine komplexe Scheinkorrelation, das heif3t

einen indirekten Zusammenhang unter Beteiligung weiterer Einflussfaktoren,
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zuriickgehen, stellen aber wahrscheinlich eher ein zufallsbedingtes Maximum
dar, was sich auch bei dem verwendeten Signifikanzniveau von 95% nicht
ausschliefen ldsst.

Die beschriebenen Eigenschaften rdumlicher Korrelationsfelder lassen den
Schluss zu, dass je nach Region unterschiedliche grofraumige Wetterlagen
die konvektive Aktivitdt begiinstigen, wie auch von Nisi et al. (2016)
in Bezug auf Hagel diskutiert. Beispielsweise deutet die Koppelung der
Zeitreihen in den Pyrenden und Seealpen darauf hin, dass Gewitter jeweils
von Wetterlagen begiinstigt werden, die zur Advektion feuchter, mediterraner
Luft in Richtung der Berge und starker orografischer Hebung fiithren. Jahre,
in denen sich diese Wetterlagen hiufig einstellen, gehen folglich in beiden
Regionen mit vielen Gewittertagen einher. Im Gegensatz dazu weisen die
Seealpen trotz der rdumlichen Néhe keinerlei Zusammenhang mit dem
Tessin auf. Dort zeigen die hohen Gradienten des Korrelationskoeffizienten
vielmehr, dass dieselbe Wetterlage an unmittelbar benachbarten Orten zu einer
unterschiedlichen Gewitterneigung fiihrt. Dieses Verhalten lésst sich mit der
komplex gegliederten lokalen Orografie erkldren (vgl. z.B. Kap.6.2.1). Der
Streifen hoher Korrelationen entlang der deutsch-polnischen Grenze weist auf
den Einfluss potentiell instabiler Luftmassen aus dem Siidosten hin und liefert
einen weiteren Beleg dafiir, dass die in Abbildung 6.2 beobachtete erhhte
konvektive Aktivitit in diesem Gebiet der Ausldufer eines Maximums in
der Hohen Tatra ist. Auf diesen Zusammenhang wird in Kapitel 7.2 néher
eingegangen. Die ausgedehnte Zone hoher Werte des Korrelationskoeffizienten
in Siiddeutschland und Osterreich deutet auf einen steuernden Einfluss
von Wetterlagen hin, die mit einer siidwestlichen Stromung, eventuell in
Verbindung mit einer Spanish Plume, einhergehen. Instabile Luft, die auf
diesem Wege die Alpennordseite erreicht hat, kann hier bis zum Eintreffen
eines nachfolgenden Troges iiber einen ldngeren Zeitraum verweilen und sich
nach Osten hin ausbreiten.

Erginzend zu den diskutierten grofskaligen Advektionsmechanismen ist zu

beachten, dass bodennahe Feuchte und Labilitit auch lokal infolge von
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Evapotranspiration und solarer Erwdrmung generiert werden. Diese Prozesse
leisten ebenfalls einen Beitrag zur beobachteten mehrjdhrigen Variabilitit. Des
Weiteren konnen Gewitter nicht nur durch grofskalige Antriebe, sondern auch
infolge von Prozessen innerhalb der Grenzschicht ausgeldst werden, wobei
lokalskalige Parameter, wie zum Beispiel Bodenfeuchte oder Landnutzung,
eine entscheidende Rolle spielen (z.B. Barthlott et al., 2010).
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7 Konvektionsrelevante Wetterlagen
und Stromungskonfigurationen

Die Diskussion der in Kapitel 6 auf Basis von Blitzdaten vorgestellten Er-
gebnisse zur tdglichen, saisonalen und mehrjdhrigen Variabilitit fithrte zu der
Schlussfolgerung, dass die raumliche und zeitliche Variabilitét der konvektiven
Aktivitdt neben lokalen und regionalen Faktoren wie beispielsweise den
orografischen Strukturen eine mafigebliche Beeinflussung durch groBskalige
Prozesse erfihrt. Ziel des folgenden Kapitels ist es, diese Wirkmechanismen
anhand von Analysen der synoptischskaligen Stromungskonfiguration fundiert
zu untersuchen. Die in Kapitel 5.2 vorgestellte, neu entwickelte konvektions-
optimierte objektive Wetterlagenklassifikation konOWLK, deren Klassen Tage
mit einer hohen Wahrscheinlichkeit fiir die Entstehung verbreiteter Gewitter
aus dem Kontinuum moglicher Atmosphirenzustinde separieren, dient dabei
als Indikator fiir die Gewitterneigung. Da sie fiir einen Zeitraum von 57 Jahren
berechnet wurde, ist eine hohe Verldsslichkeit der Ergebnisse zu erwarten.
Zunichst werden in Kapitel 7.1 die rdumliche Verteilung der mittleren Gewit-
terneigung und iiber Europa typische Stromungsmuster vorgestellt. Die eigent-
liche Verkniipfung von grofskaliger Stromung und konvektionsforderlichen
Bedingungen ist Inhalt von Kapitel 7.2. Eine rdumlich differenzierte Analyse
des Zusammenhangs zwischen atmosphérischer Stromung und konvektiver
Aktivitit bildet den Abschluss des Kapitels, wobei typische Stromungsmuster
fiir die Teilstichprobe der gewitterforderlichen Tage zwischen verschiedenen

Regionen verglichen werden (Kap. 7.3).
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7 Konvektionsrelevante Wetterlagen und Stromungskonfigurationen

7.1 Mittlere Gewitterneigung und typische
Stromungskonfigurationen tber Europa

Das neu entwickelte Wetterlagen-Klassifikationsschema konOWLK und der
darauf basierende Proxy WFLHX fiir eine konvektionsforderliche Wetterlage
ermoglichen es nun, die raum-zeitliche Analyse der konvektiven Aktivitit
auf Zeiten und Gebiete auszudehnen, fiir die keine Blitzdaten vorliegen. Die
groBskaligen Antriebsmechanismen fiir die beobachtete Variabilitit lassen sich
damit basierend auf der Analyse typischer Stromungsmuster auf einfache

Weise identifizieren.

7.1.1 Raumliche Verteilung der Gewitterneigung

Die Definition der konOWLK (Kap.5.2) ldsst sich leicht auf beliebige
Bezugsgebiete verallgemeinern. Ein Ausschnitt des CoastDat-Modellgitters,
der das Untersuchungsgebiet und angrenzende Regionen umfasst (vgl.
Abb.3.4), wird hierzu mit konOWLK-Referenzgebieten der Seitenldngen
15 GPx 15 GP iiberdeckt, die gegeneinander jeweils um 7 GP verschoben sind.
Hierdurch stoBen die mit dem Faktor 3 gewichteten Kerngebiete aneinander
und die mit dem Faktor 1 und 2 gewichteten Rinder iiberlappen mit den
benachbarten Gebieten, was kontinuierliche Ubergiinge sicherstellt. Den von
6, und PW zu subtrahierenden mittleren Jahresgang ermittelt der Algorithmus
fiir jedes Gebiet getrennt. Die Schwellenwerte zur Abgrenzung der Klassen,
die fiir Deutschland ermittelt wurden, bleiben dagegen unveridndert, um die
rdumliche Vergleichbarkeit der Ergebnisse zu gewihrleisten.

Die mittlere jahrliche Héaufigkeit der Wetterlage WFLHX (konvektionsforder-
liche Bedingungen), die als Mal} fiir die Gewitterneigung verwendet wird,
nimmt ihre hochsten Werte in einem bogenformigen Streifen von den Pyrenéden
tiber Stiddeutschland bis in die Slowakei an (15-17 Tage; Abb. 7.1a). Nordlich
davon fillt sie schnell ab auf Werte zwischen 5 und 7 Tagen pro Jahr in den

kiistennahen Gebieten Kontinentaleuropas.
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Abbildung 7.1: Mittlere jdhrliche Héaufigkeit von Tagen [d] mit (a) konvektionsforderlichen
(WFLHX), (b) konvektionshemmenden Bedingungen (KTSAX), sowie Anzahl der Uberschrei-
tungen des konOWLK-Schwellenwerts fiir (¢c) 6, und (d) SLI. Bei (a) und (b) wurden aus
Darstellungsgriinden unterschiedliche Wertebereiche verwendet, aulerdem ist die Farbabfolge in
(b) invers.

Jenseits der Kiisten setzt ein markanter weiterer Riickgang der Hiufigkeit
ein. So treten zum Beispiel iiber der Biskaya und Ostsee noch hochstens
2-3 WFLHX-Tage auf, wohingegen westlich von Cornwall und iiber Teilen
der Nordsee nie konvektionsforderliche Bedingungen auftreten. Im Bereich
der Britischen Inseln zeigt die Gewitterneigung lediglich ein schwaches
Nebenmaximum. Eine zweite Region sehr hoher Werte erstreckt sich in
meridionaler Ausrichtung zwischen Bosnien und Nordostpolen (jeweils
13 Tage pro Jahr). Dagegen treten in Norditalien und der Siidschweiz héchstens
9 Tage auf. Uber dem Mittelmeer siidlich der Cote d’Azur befindet sich
ein lokales Minimum (5 Tage). Die Verteilung der gewitterhemmenden Tage
(KTSAX; Abb.7.1b) bestitigt das groBriumige Muster der Gewitterneigung
mit bis zu 90 als KTSAX Kklassifizierten Tagen iiber Atlantik, Nord- und
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Ostsee und unter 50 Tagen zum Beispiel in Siiddeutschland. Ein markanter
Unterschied ist jedoch in Norditalien zu beobachten, wo mit nur 30
gewitterhemmenden Tagen das absolute Minimum auftritt.

Die betrachteten Verteilungen legen, in Ubereinstimmung mit den in Kapitel 6
diskutierten Ergebnissen, eine grof3e Bedeutung von Stromungsmustern nahe,
bei denen subtropische Luftmassen westlich der Alpen nordostwirts ziehen.
Dariiber hinaus geben die hohen WFLHX-Héufigkeiten am 6stlichen Rand
des Gebiets einen Hinweis auf die Relevanz eines weiteren Advektionswegs
fiir konvektionsforderliche Luftmassen, die ihren Ursprung in diesem Fall
iiber dem Schwarzen Meer und dem nordostlichen Mittelmeer (Adria, Agiis)
haben und bei passender Anstromung nord- und nordwestwirts advehiert
werden. Der Einfluss dieser beiden Stromungsregime wird in Kapitel 7.2
niher untersucht. Es entspricht der Erwartung, dass orografisch bedingte
Extrema, wie sie den grordumigen Strukturen in der raumlichen Verteilung
der Gewittertage (Abb. 6.2) iiberlagert waren, hier nicht mehr sichtbar sind,
denn die konOWLK beruht auf der Auswertung regionaler Mittelwerte und
kann lokale Stromungsmuster, wie sie in Gebirgen relevant sind, nicht
auflosen. Der Bereich relativ seltener WFLHX-Tage in Norditalien geht auf
das hohe Niveau fiihlbarer und latenter Wéarme in der Poebene zuriick. Die
dementsprechend stark erhohten Mittelwerte von 6, und PW verfilschen das
Klassifikationsergebnis der konOWLK, da Uberschreitungen im Vergleich zu
Regionen mit niedrigeren Mittelwerten seltener auftreten, gewitterforderliche
Bedingungen jedoch schon bei einem neutralen Klassifikationsergebnis
fir 6, und PW vorliegen konnen. Ubereinstimmend damit zeigen die
Abbildungen 7.1c und d, dass in Norditalien zwar ein Minimum beziiglich 6,,
das gemif3 Kapitel 5.2 in Anomalieform ausgewertet wird, aber ein Maximum
beziiglich des als absolute GroBe vorliegenden SLI zu beobachten ist. Die hohe
Labilitdt bewirkt auch, dass es in Norditalien erwartungsgemaf sehr selten zu
KTSAX-Tagen kommt. Fiir die Anwendung auf Regionen, in denen feucht-

warme Luftmassen iiber einen GrofBteil des Sommerhalbjahres vorherrschen
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oder zumindest sehr hohe Verweildauern aufweisen, miisste die konOWLK

folglich modifiziert werden.

7.1.2 Typische Stréomungskonfigurationen

Im néchsten Schritt wird die gesamte Stichprobe bestehend aus den Geopo-
tentialfeldern auf dem 500 hPa-Niveau zum 12 UTC-Termin an allen Tagen
der Sommerhalbjahre 1958-2014 einer T-Moden-Hauptkomponentenanalyse
(THKA) unterzogen, um aus dem Kontinuum aufgetretener Stromungskonfi-
gurationen unter Ausnutzung der vorhandenen inneren Ordnung der Eingangs-
daten typische Felder zu extrahieren (Kap.4.2.1). Diese konnen darauthin
verwendet werden, um die Abhéngigkeit der konvektiven Neigung von der
Stromung in der mittleren Troposphire zu diskutieren und konvektionsforder-
liche Stromungsmuster zu bestimmen. Die resultierenden Werte der Haupt-
komponenten sind aus mathematischen Griinden zwar dimensionslos, aber
direkt proportional zur Dimension der Eingangsdaten (von Storch und Zwiers,
2001). Sie lassen sich deshalb als typische Geopotentialfelder interpretieren.
Dennoch entspricht es der korrekten mathematischen Praxis, keine mittleren
Geopotentialwerte zu addieren, um dadurch Werte mit einer physikalischen
Dimension zu erhalten.

Der Stichprobenumfang von 10431 Tagen hitte einen erheblichen zusitzlichen
Rechenaufwand und die Gefahr einer singuldren Kovarianzmatrix zur Folge,
wiirde die gesamte Stichprobe in die THKA miteinbezogen. Daher werden
die rotierten Hauptkomponenten (RHK) stattdessen basierend auf einer
willkiirlich ausgewihlten Teilmenge ermittelt, die nur jeden fiinften Tag
umfasst. Das Ergebnis ist robust gegeniiber Variationen dieser Auswahl,
wie Berechnungen auf der Basis verschobener Teilstichproben zeigen. Die
dabei nicht klassifizierten Tage werden anschlieend nachtréglich klassifiziert,
indem ihre Ladungsvektoren mittels Projektion auf die bereits feststehenden
Hauptkomponenten berechnet und anhand ihres hochsten Werts eindeutig einer
Klasse zugeordnet werden (Huth, 1996).
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Abbildung 7.2: Ermittlung der optimalen Zahl zu rotierender Hauptkomponenten, die beziiglich
der tdglichen Felder des Geopotentials (500 hPa) in den Sommerhalbjahren 1958-2014
berechnet wurden. (a) Screeplot der Eigenwerte der HKA mit der akkumulierten prozentualen
erkldrten Varianz und (b) Abhédngigkeit verschiedener Robustheitsmafie von der Zahl rotierter
Hauptkomponenten: Anteil der Tage mit einer maximalen Ladung grofer als 0,7 (griin
durchgezogen), groBer als 0,5 (griin gestrichelt) und kleiner als 0,4 (rot durchgezogen), sowie
Anteil der Tage mit einer maximalen Ladungsdifferenz grofler als 0,3 (griin gepunktet) und kleiner
als 0,1 (rot gestrichelt). Die daraus resultierende Zahl zu rotierender Hauptkomponenten ist blau
markiert.
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Abbildung 7.3: Ergebnis einer Hauptkomponentenanalyse (T-Mode) mit oblimin-Rotation (5
rotierte Hauptkomponenten) beziiglich tiglicher Felder des Geopotentials (500 hPa) fiir eine
Stichprobe bestehend aus jedem fiinften Tag der Sommerhalbjahre 1958-2014, wobei (a), (b), (c),
(d) und (e) die 1., 2., 3., 4. beziehungsweise 5. Hauptkomponente darstellen und die Zahl rechts
oben jeweils die Zahl der zugeordneten Tage angibt. Die dargestellten Hauptkomponenten sind
dimensionslos, aber dquivalent zu Mustern typischer Geopotentialfelder.
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Zentrale Bedeutung bei der Durchfithrung einer Hauptkomponentenanalyse
hat eine sinnvolle Wahl der Anzahl zu rotierender Hauptkomponenten. Ist
sie zu klein, fiihrt dies zu einer sehr geringen Ahnlichkeit zwischen den
klassifizierten Feldern und den RHK, wihrend im Falle zu vieler RHK Klassen
mit extrem ausgeprigten Mustern entstehen, die als Artefakte zu werten
sind. Die hoheren Hauptkomponenten lassen sich statistisch als Rauschen
interpretieren (z.B. O’Lenic und Livezey, 1988). Als Entscheidungskriterium
wird die Regel von North et al. (1982) verwendet (vgl. Kap.4.2.1). Im
Screeplot (Abb. 7.2a), welcher vor der Rotation angefertigt wurde, ldsst sich ein
Plateau aus benachbarten Eigenwerten erkennen, das hinter 5 leicht abbricht.
Da diese Regel nur einen ungefihren Anhaltspunkt bietet, ldsst sich die
Entscheidung weiter objektivieren, indem die Rotation fiir 2 bis 15 RHK
durchgefiihrt und jeweils die Eindeutigkeit der Zuordnung quantifiziert wird
(vgl. Huth, 1996). Wie Abbildung 7.2b zeigt, fillt die relative Hiufigkeit der
klar zugeordneten Tage, an denen die maximale Ladung 0,7 beziehungsweise
0,5 tiberschreitet, mit zunehmender Zahl der RHK stark ab. Gleiches gilt fiir
den Anteil der Tage, an denen die maximale Differenz zwischen den grofiten
beiden Ladungen 0,3 iibersteigt. Parallel dazu steigt der Anteil der unklaren
Zuweisungen, beschrieben durch eine maximale Ladung von weniger als 0,4
und eine maximale Ladungsdifferenz von kleiner als 0,1, markant an. Bei
5 RHK besitzt die fithrende Hauptkomponente noch an 83% der Tage eine
maximale Ladung von mehr als 0,5 und nur an 2% der Tage eine maximale
Ladung von unter 0,4, mithin ein zufriedenstellendes Ergebnis. Dagegen lielle
sich die Trennbarkeit der beiden fithrenden Hauptkomponenten durch eine
Reduktion der RHK deutlich steigern. Dies ginge jedoch mit einer stark
abnehmenden erklirten Varianz und folglich einem Verlust an Représentativitét
der Ergebnisse einher. Unter Abwigung aller relevanten Faktoren stellen
5 RHK deshalb die optimale Zahl der zu rotierenden Hauptkomponenten dar.

Das rdumliche Muster der 1. Hauptkomponente (Abb. 7.3a) beschreibt einen
ausgeprigten Trog, der sich von Irland bis Skandinavien erstreckt und mit

einem groBflachigen Dringungsgebiet der Isohypsen einhergeht, das bis
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Nordfrankreich und ins mittlere Deutschland reicht. Im Siiden schlief3t sich
ein abgeschlossenes Hoch mit Kern iiber dem Nordwesten der Iberischen
Halbinsel an. Der dazugehorige Riicken dehnt sich bei verschwindendem
Geopotentialgradienten iiber die Alpen und Norditalien hinweg bis in die
Ukraine aus. Ein schwaches Hohentief ist iiber dem oOstlichen Mittelmeer
angedeutet. Hauptkomponente 2 (Abb. 7.3b) kennzeichnet ein kurzwelliger
Riicken, dessen Achse von Algerien iiber Westfrankreich bis iiber die
britischen Inseln reicht. Deutschland und der Alpenraum befinden sich
unter dem FEinfluss einer starken nordwestlichen Hohenstromung als Folge
des Druckunterschieds zwischen dem Riicken und einem kriftigen Trog
iiber Osteuropa. Hauptkomponente 3 (Abb.7.3c) weist einen Riicken iiber
Deutschland und Skandinavien auf, wobei sich ein abgeschlossenes Hoch mit
Kern iiber Dianemark abgeschniirt hat, das Siiddeutschland bereits nicht mehr
iiberdeckt. Der Riicken wird flankiert von zwei Trogen iiber dem Atlantik
und von Osteuropa bis ins Ostliche Mittelmeer. Eine starke siidwestliche
Hohenstromung herrscht bei Hauptkomponente 4 (Abb.7.3d) tiber weiten
Teilen Siid- und Mitteleuropas vor, generiert von einem Trog vor der
europdischen Westkiiste, der von den britischen Inseln bis ins Seegebiet
siidwestlich von Portugal reicht, in Verbindung mit einem Riicken iiber
Osteuropa. Hauptkomponente 5 schlieBlich weist ein ausgedehntes Hohentief
mit Kern tiber Stidwestdeutschland auf (Abb. 7.3e). Dieses ist eingebettet in
einen Trog, der weite Teile Europas vom Baltikum bis Griechenland und
Spanien iiberdeckt und sich bis nach Nordafrika ausdehnt. Mit Achse westlich
von Irland schlieft sich in diesem Gebiet ein kurzwelliger Riicken an.

Wird jeder Tag derjenigen Hauptkomponente zugewiesen, fiir die seine Ladung
maximal ist, ergeben sich nur miBige Hiufigkeitsunterschiede zwischen den
fiinf Klassen, wie aus Abbildung 7.3 ersichtlich ist. Alle Hauptkomponenten
tragen folglich wesentlich zur Gesamtvarianz bei. Dies ist eine giinstige
Eigenschaft der THKA im Vergleich zu alternativen multivariaten Verfahren,
wie zum Beispiel der Clusteranalyse, die in manchen Fillen zur Bildung einer

grof3en Klasse und vieler kleiner neigt (engl.: Snowballing; Huth et al., 2008).
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7.2 Einfluss der groBskaligen Stromung
auf die Gewitterneigung

In diesem Kapitel soll die konOWLK mit der synoptischskaligen Stromungs-
konfiguration, gegeben durch die in Kapitel 7.1.2 vorgestellten typischen
Geopotentialfelder, verkniipft werden. Die Wetterlagen der konOWLK eignen
sich besonders gut als Indikator fiir den Grad der Gewitterneigung, da sie auf
unmittelbar konvektionsrelevanten Variablen basieren, deren Schwellenwerte
speziell an die Gewittersituation in Mitteleuropa angepasst sind. Allerdings
gibt die konOWLK keine Auskunft iiber die Antriebsmechanismen, welche
zu den gewitterforderlichen Bedingungen fithren. Durch die Verkniipfung
mit den typischen Stromungskonfigurationen wird es moglich, auf der Basis
eines vorliegenden Trog-Riicken-Musters erste Riickschliisse hinsichtlich der
grofBraumigen Konvektionsneigung in den verschiedenen Regionen zu ziehen.
Dieses Vorgehen ermoglicht eine rdumlich differenzierte Diskussion des Kau-

salzusammenhangs zwischen Stromungskonfiguration und Gewitterneigung.

7.2.1 Motivation anhand eines Fallbeispiels

Als Hinfiihrung wird im Folgenden beispielhaft das Stromungsmuster des
09.07.2014, 12 UTC, betrachtet, das in einem klar abgegrenzten Gebiet
zu konvektionsforderlichen Bedingungen und in der Folge zu verbreiteter
Gewitteraktivitit fiihrte.

Wie das Analysefeld des Geopotentials (Abb.7.4a) zeigt, befindet sich zu
diesem Termin ein abgeschniirtes Hohentief tiber dem siidlichen Mitteleuropa.
Nordlich davon reicht ein Riicken bis ins Polarmeer. An der Siidflanke des
Hohentiefs hat sich ein kleines Genuatief gebildet und an der Nordostflanke
eine Tiefdruckrinne, die sich von Ruminien bis in die Niederlande erstreckt.
In deren Bereich konnte feucht-warme Luft mit einem 6, von bis zu
60°C (Abb.7.4b) sowie einer Mixed-Layer-CAPE von bis zu 2000 Jkg ™
(ohne Abb.) nach Ost- und Norddeutschland gelangen, die infolge der
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quasigeostrophischen Antriebe im Bereich des Bodentiefs gehoben wird.
Die Zunge hoher 0O,-Werte reicht in diesem Fall sogar bis iiber die
nordliche Nordsee. Hinsichtlich der Herkunft dieser Luftmasse zeigen
Riickwirtstrajektorien (Abb.7.5a), dass sich ein Luftpaket iiber Potsdam
72 Stunden zuvor in Serbien befand und iiber die Pannonische Tiefebene
(Ungarn) advehiert wurde. Etwas nordlicher verlduft die Bahn eines zum
Termin in Bremen befindlichen Luftpakets, die im mittleren Ruménien beginnt
und entlang der siidpolnischen Gebirgsketten (Hohe Tatra, Riesengebirge),
sowie anschliefend ebenfalls nahe an Potsdam vorbei nach Norddeutschland
fihrt. Die Luftmasse im Bereich der Tiefdruckrinne stammt folglich aus
einem Gebiet, das sowohl vom Mittelmeer als auch vom Schwarzen Meer
mit bodennaher Feuchte versorgt wurde. Einen interessanten Ansatzpunkt
weiterfithrender Analysen stellt bei derartigen Wetterlagen die mogliche
Advektion einer abgehobenen Mischungsschicht vom Anatolischen Hochland
her analog zur Spanish Plume dar. Auch in Norditalien lassen ein 6,
von rund 45°C und eine Mixed-Layer-CAPE von bis zu 700 Jkg™!
auf konvektionsforderliche Umgebungsbedingungen schlieen. Diese instabil
geschichtete Luftmasse erfiahrt zusétzlich zu den orografischen Einfliissen
eine dynamisch-bedingte Hebung im Bereich des Genuatiefs. Das siidliche
Osterreich liegt ebenfalls noch im Einflussbereich der konvektionsforderlichen
Luftmasse. Eine fundamental verschiedene Priagung hat die keilférmig ostwirts
vorstoBende Luftmasse iiber Miinchen und Karlsruhe erfahren, die sich
72 Stunden vorher in der Umgebung der Britischen Inseln befand (Abb. 7.5a).
Die rdumliche Verteilung des Modellwetters (Abb.7.5b) zeigt, wie es in
den vorher genannten Regionen, nicht aber innerhalb des Kaltluftkeils, als
Folge der Kombination giinstiger Umgebungsbedingungen und erzwungener
Hebung zu verbreiteter Gewitteraktivitidt kam. Dieses Fallbeispiel verdeutlicht
mithin die Bedeutung von Luftmassen siidosteuropdischen Ursprungs fiir die

Gewitterklimatologie in Teilen des Untersuchungsgebiets.
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Abbildung 7.4: Felder von (a) Geopotential (500 hPa) und Bodendruck sowie (b) 6, (850 hPa)
aus der GFS-Analyse fiir den 09.07.2014, 12 UTC (aus: Behrendt und Mahlke, 2017, © Behrendt
& Mabhlke, genehmigter Nachdruck).
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Abbildung 7.5: (a) Riickwirtstrajektorien beziiglich ausgewdhlter Orte und (b) Modellwetter aus
der GFS-Analyse fiir den 09.07.2014, 12 UTC (aus: Behrendt und Mahlke, 2017, © Behrendt &
Mahlke, genehmigter Nachdruck).
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7.2.2 Raumliche Variabilitat von Gewittertagen

Der Einfluss der Stromungssituation auf die rdumliche Verteilung der
Gewitteraktivitidt, zu dem in Kapitel 6.1 erste qualitative Aussagen abgeleitet
wurden, kann mithilfe der fiinf Hauptkomponenten (Kap. 7.1.2) nun quantitativ
diskutiert werden. Dies geschieht zunéchst auf der Basis von Blitzdaten, um fiir
Konvektion relevante orografische Effekte wie bodennahe Feuchtkonvergenzen
infolge von Sekundirzirkulationen und Schwerewellen in die Betrachtung
einzuschliefen und auBerdem die Vergleichbarkeit zu den Ergebnissen aus
Kapitel 6 herzustellen. In die Analyse gehen ausschlieBlich Tage ein, die
mit einer Ladung von mindestens 0,5 eindeutig einer der Hauptkomponenten
zugewiesen worden sind. Anderenfalls wiirden Félle das Ergebnis verfilschen,
die nur von einer Linearkombination mehrerer Hauptkomponenten sinnvoll
reprasentiert werden konnen und dementsprechend nicht der vorausgesetzten
inneren Ordnung der Daten folgen (vgl. Kap.4.2.1).

Wie Abbildung 7.6a zeigt, weist die konvektive Aktivitdt an Tagen, die der
Hauptkomponente 1 zugewiesen wurden, ein markantes Primdrmaximum
im siidlichen Osterreich auf (rel. Hiufigkeit der GT bezogen auf alle
HK 1 zugewiesenen Tage: max. 16%). Die meisten orografisch induzierten
Nebenmaxima, die in Kapitel 6.1 diskutiert wurden, wie beispielsweise die
im Tessin (max. 11%) oder im Erzgebirge (max. 9%), sind hier ebenfalls
sichtbar. Zugleich entfallen manche Maxima nahezu vollstindig, wie zum
Beispiel beim Blick auf den Jura und das westliche Deutschland sichtbar
wird. Auch Zentralmassiv (max. 5%) und Pyrenden (max. 8%) weisen eher
schwache riumliche Anomalien auf. Uber der Bretagne und den angrenzenden
Meeresgebieten kommt es bei Hauptkomponente 1 fast nie zu Gewittertagen.
Beim Vergleich mit Abbildung 7.3a wird deutlich, dass bei diesem typischen
Stromungsmuster, das Hauptkomponente 1 reprisentiert, der Nordwesten
des Untersuchungsgebiets von der Frontalzone beeinflusst ist, die gemif
der thermischen Windgleichung (GI.2.57) im Zusammenhang mit den
Randbereichen des Hohentrogs steht.
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Abbildung 7.6: Relative Hiufigkeit von Gewittertagen in Bezug auf die Gesamtzahl aller Tage,
die mit einer Ladung von mehr als 0,5 der durch (a) HK 1, (b) HK 2, (¢) HK 3, (d) HK 4 und (e)
HK 5 bestimmten Stromungskonfiguration zugewiesen wurden.
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7 Konvektionsrelevante Wetterlagen und Stromungskonfigurationen

Zugleich ist der Trog weit genug nach Siiden vorgeriickt, sodass diese Region
in den meisten Fillen bereits im Einflussbereich der eher stabil geschich-
teten Kaltluft liegt und die dynamischen Hebungsantriebe gemifl Gleichun-
gen (2.52) und (2.61) nur stratiformen Niederschlag oder flache Schauerzellen
zu bilden vermogen. Weiter siidlich, iiber den Pyrenden, herrschen zwar
zumeist subtropische Luftmassen vor, das hochreichende Hochdruckgebiet in
diesem Bereich unterdriickt jedoch infolge des grofrdumigen Absinkens die
Entwicklung konvektiver Zellen. In Osterreich dagegen ist der antizyklonale
Einfluss nur noch schwach ausgepridgt, was eine erste Erkldrung fiir die
dortige hohe konvektive Aktivitit liefert. Auerdem ist dort die bodennahe
Advektion feuchter Luft an der Nordflanke eines Bodentiefs relevant, das sich,
in Verbindung mit dem abgeschniirten Hohentief im Bereich des ostlichen
Mittelmeers, in vielen Fillen iiber Griechenland oder den Balkanstaaten
bildet. Im Tessin und in Norditalien hidngt die Gewitterwahrscheinlichkeit
unter diesem Stromungsmuster entscheidend von der genauen Ausprigung des
Hohenriickens ab. Interessant ist auch die Situation im Erzgebirge, wo am
stidlichen Rand der Frontalzone offenbar noch hiufig konvektionsforderliche
Bedingungen gegeben sind.

Die der Hauptkomponente 2 zugewiesenen Tage (Abb.7.6b) fallen durch
eine in den meisten Teilen des Untersuchungsgebiets stark reduzierte
konvektive Aktivitdt auf. Insbesondere kommt es in den Benelux-Staaten
und den nordlichen Landesteilen von Deutschland und Frankreich nur in
Ausnahmefillen zu Gewittern (rel. Hiufigkeit: max. 2%). Die orografisch
bedingten Maxima im Alpenraum existieren zwar in schwacher Ausprigung
weiter, allerdings sind auch hier einige Anomalien zu beobachten. So
verschiebt sich beispielsweise das Maximum in Siidosterreich (max. 12%)
ganz in den Bereich der siidlichen Randgebirge. In den Schweizer Zentralalpen
(max. 7% ohne Sintis) und im Tessin (max. 9%) sind die lokalen Extrema
nur noch sehr schwach ausgeprigt. Thnen steht andererseits ein grofiichiges
Maximum in den Seealpen gegeniiber (max. 12%). Auch entlang der Pyrenéen

werden in vielen Gitterzellen Werte von bis zu 10% beobachtet.
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7.2 Einfluss der groskaligen Stromung auf die Gewitterneigung

Die Nordwestlage (Abb.7.3b) und die damit in den meisten Fillen
einhergehende Verdridngung konvektionsforderlicher Luftmassen bewirken
die beobachtete drastische Verminderung der Gewitteraktivitdt vor allem
in den nordlichen Gebieten. Die verbleibende Aktivitdt konzentriert sich
auf die siidlich der Frontalzone gelegenen Regionen. Speziell zeigt das
Maximum in den Seealpen, dass das Blitzregime, welches von Hebung
infolge thermischer Prozesse iiber orografisch gegliedertem Geldnde dominiert
wird (vgl. Kap.6.2.1), unter den Bedingungen einer Nordwestlage offenbar
in vielen Fillen fortbestehen kann. Die Verschiebung des Maximums in
Osterreich nach Siiden deutet darauf hin, dass die instabilen Luftmassen im
Bereich der siidlichen Randgebirge bei einer derartigen Stromungssituation
oft nicht ausgerdumt werden, moglicherweise im Zuge einer Deformation
der Stromlinien iiber den Alpen. Im westlicher gelegenen Tessin konnte die
stirkere Meridionalitdt der Stromung dagegen eine schwichere Abschattung
gegeniiber der einstromenden Kaltluft bewirken. Aus diesen regionalen
Unterschieden folgt, dass die Verteilung der konvektiven Aktivitit stark
auf Verschiebungen innerhalb des Stromungsmusters reagiert. Diese miissen
beriicksichtigt werden, da auch Tage in die Analyse eingehen, die nur mit
einer maximalen Ladung von wenig mehr als 0,5 einer Hauptkomponente
zugewiesen wurden.

Bei Betrachtung der rdumlichen Muster der relativen Héufigkeit von
Gewittertagen beziiglich Tagen, die Hauptkomponente 3 zugeordnet wurden
(Abb. 7.6¢), fillt auf, dass viele der orografischen Strukturen sehr deutlich
hervortreten. Dies betrifft nicht nur die siidlichsten Maxima tiber dem Tessin
(max. 12%), den Seealpen und Pyrenden (beide max. 13%), sondern auch iiber
dem Jura, den Schweizer Zentralalpen (beide max. 10%) und dem nordlichen
Alpenrand von Oberbayern bis ins dstliche Osterreich (max. 9 bzw. 8%). In
den im Mittel besonders gewitterreichen osterreichischen Siidalpen fallen die
Werte hingegen mit hochstens 11% eher mifig aus. Innerhalb Deutschlands ist
hervorzuheben, dass der Siidschwarzwald, anders als im Mittel, vergleichbare

Werte aufweist wie der Streifen entlang der Schwibischen Alb (max. 9%).
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In den flachen Mittelgebirgsgebieten der westlichen Landesteile ist analog
zur mittleren Verteilung ein schwaches aber ausgedehntes Nebenmaximum zu
erkennen (max. 7%). Demgegeniiber fallen sehr niedrige Werte im Osten ins
Auge.

Die zugehorige Stromungskonfiguration stellt eine spezifische Ausprigung
eines ausgedehnten Hohenriickens dar, bei der in vielen Regionen trotz
des Fehlens grofrdumiger Hebungsantriebe hiufig konvektive Aktivitét
registriert wird. Insbesondere ist das Zentrum des Riickens in Form eines
abgeschlossenen Hohenhochs weit genug nach Norden vorgeschoben, sodass
das zugehorige Bodenhoch und die korrespondierenden Absinkgebiete nur
im Nordosten Deutschlands in erkennbarer Weise konvektionshemmend
wirksam werden konnen. Zudem herrschen auch aus thermodynamischer Sicht
giinstige Bedingungen, da sich das Gebiet unter dem Riicken (Abb.7.3c)
nach der thermischen Windgleichung (GI.2.57) auf der warmen Seite der
Frontalzone befindet. Je nach genauer Lage der Trog-Riicken-Struktur und
des zugehorigen Bodendruckfelds kann zusitzlich in vielen Fillen aus dem
Stidwesten geniigend bodennahe Feuchte einstromen, um ein fiir Konvektion
ausreichendes Niveau an Instabilitit zu gewihrleisten. Uber der Iberischen
Halbinsel fillt ferner eine siidwestliche Stromung vorderseitig des weit
siidwiérts ausgreifenden Troges auf, die besonders in den siidlichen Pyrenden
oftmals die Entstehung von Konvektion begiinstigt. Demgegeniiber konnte
die Blitzaktivitit im Siiden Osterreichs von der nordostlichen Hohenstromung
in diesem Gebiet und Absinkantrieben auf der Riickseite des sich Ostlich
anschlieenden Troges gehemmt werden.

Ein grundlegend anderes Bild ergibt sich beim Blick auf die zu Hauptkompo-
nente 4 gehorende Verteilung der Gewittertage (Abb. 7.6d), deren Strukturen
qualitativ in vielen Gebieten eine hohe Ahnlichkeit zur mittleren Verteilung
der Gewittertage (Abb. 6.2) aufweisen. Das Hauptmaximum liegt mit einem
Anteil von bis zu 19% relativer Haufigkeit im Tessin. In einem markanten,
von den westlichen bayerischen Alpen nach Nordosten orientierten Streifen

werden Werte von maximal 16% erreicht. Hohe Werte treten auch in den
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Schweizer Zentralalpen und auf der Westseite des Juras auf (beide max.
15%). Der bereits in Kapitel 6.1 diskutierte breite Streifen hoher konvektiver
Aktivitdt von der Biskaya zum Jura tritt bei dieser Hauptkomponente besonders
klar hervor (max. 15%), wobei interessanterweise weder das Zentralmassiv
als eingebettetes lokales Maximum noch das untere Rhonetal als Minimum
erkennbar sind. In Deutschland fillt ein lokales Maximum entlang der Schwi-
bischen Alb auf (max. 14%). Zusitzlich wird im Lee des Nordschwarzwalds
ein Anteil von bis zu 15% registriert. Die westlichen Mittelgebirgsregionen
sowie der Streifen entlang der polnischen Grenze zeichnen sich ebenfalls
wie in der mittleren Anzahl der Gewittertage (Abb. 6.2) durch erhohte Werte
der relativen Haufigkeit der Gewittertage aus. Als markanter Gegensatz zur
mittleren Verteilung fehlt das Maximum in den Seealpen hingegen vollstiandig.
Ebenso ist in Osterreich der Bereich hdufiger Gewittertage in die 6stlichen
Voralpen und nach Osttirol (beide max. 14%) verlagert.

Hauptkomponente 4 ist mit einer stidwestlichen Stromung verbunden. Studien
zu den Umgebungsbedingungen von Hagelereignissen (Kunz und Puskeiler,
2010; Puskeiler et al., 2016) zeigen, dass eine solche siidwestliche Stromung
forderlich fiir die Ausbildung hochreichender Feuchtkonvektion ist. In vielen
Fillen kommt es auf der Vorderseite des Troges (Abb.7.3d) zur Advektion
feucht-warmer Luft bis in weite Teile des Untersuchungsgebietes. Zusitzlich
geht die siidwestliche Stromung oftmals mit einer Advektion abgehobener
Mischungsschichten (EML; Kap. 2.2.3) von der spanischen Hochflidche einher,
die, besonders in Wechselwirkung mit einer nahenden Kaltfront, eine explosive
konvektive Entwicklung auslosen konnen. Die Zone erhohter Gewitteraktivitit
zwischen Biskaya und Jura, die ausschlielich bei Hauptkomponente 4 auftritt,
liefert einen deutlichen Hinweis auf die Relevanz von EML bei derartigen
Stromungsmustern. Generell ist gut zu erkennen, dass auch Bereiche auflerhalb
der eng umgrenzten orografisch bedingten raumlichen Maxima der mittleren
Gewitterhdufigkeit (Abb.6.2) eine deutlich verstirkte konvektive Aktivitit
aufweisen, wie beispielsweise im Bereich des Zentralmassivs. Ursache dafiir

sind die groBriumigen dynamischen Hebungsprozesse an der Trogvorderseite
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sowie mesoskalige Hebung im aufsteigenden Ast der frontalen Querzirkulation
(vgl. Kap. 2.2). Das auffillige Muster erhohter Werte der relativen Haufigkeit
von Gewittertagen im bayerischen Alpenvorland bestitigt die in Kapitel 6.1
formulierte These, nach der bevorzugt langlebige Gewittersysteme wie
Multizellen, MCS und Superzellen in der instabilen Luft am Alpenrand
gebildet werden und anschlieend in der siidwestlichen Stromung nordostwiérts
ziehen. Fiir die bemerkenswert schwache konvektive Aktivitét in den Seealpen
konnte ein dem Trog vorgelagertes Bodentief verantwortlich sein, das stabile
Luft vom Mittelmeer bis weit in das Gebiet der Alpen hinein verfrachtet.
Dariiber hinaus behindert hier moglicherweise eine zu starke Stromung
die Bildung thermisch induzierter Konvergenzen iiber den Bergen durch
die Storung der lokalen Grenzschicht. In den siidlichen oOsterreichischen
Randgebirgen konnten Leeeffekte beim Uberstromen der auf italienischem
und slowenischem Gebiet vorgelagerten Gebirgskette die Gewitterentstehung
hemmen.

Die Verteilung der konvektiven Aktivitdt bei einem durch die 5. Hauptkom-
ponente (Abb. 7.6e) beschriebenen Stromungsmuster ist charakterisiert durch
einen ausgeprigten West-Ost-Gradienten mit nahezu verschwindender Gewit-
terhdufigkeit zwischen Armelkanal und Biskaya und relativen Hiufigkeiten
von bis zu 10% entlang der deutsch-polnischen Grenze sowie im Osten
und Siidosten Osterreichs. Frankreich weist iiberwiegend deutlich niedrigere
Werte auf als die iibrigen Léander. Entkoppelt von dem beschriebenen zonalen
Gradienten tritt im Tessin und in dessen Umgebung ein scharf abgegrenztes
Maximum der relativen Héufigkeit auf (max. 19%). Dieses setzt sich in
schwicherer Auspriagung siidwestwirts fort, und zwar nicht nur bis Turin wie
in der mittleren Verteilung, sondern weiter bis an die Mittelmeerkiiste, wo es
sich mit einem Maximum iiber den Seealpen verbindet (max. 15%).

Aufgrund der thermischen Windgleichung (GI.2.57) herrscht unter dem
kriftigen Trog, der sich tiber Mitteleuropa erstreckt (Abb.7.3e), eine
kiihle Luftmasse mit eher geringem Feuchtegehalt vor. Dagegen sind in

den vorderseitigen Randbereichen dynamische Hebungsantriebe wirksam,
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die mit horizontaler Divergenz in der Hohe einhergehen und gemil3 der
Drucktendenzgleichung zur Bildung von Bodentiefs fithren konnen. In vielen
Féllen kommt es in der Folge zur Advektion feucht-warmer Luftmassen
aus siidostlichen Richtungen, wobei, eine passende Lage des Bodentiefs
vorausgesetzt, instabile Luft vom Schwarzen Meer in die dstlichen Teile des
Untersuchungsgebiets gelangt. Dieser Mechanismus erklirt insbesondere das
Maximum der Gewitterhdufigkeit in Sachsen und Brandenburg, das auch in
der mittleren Anzahl der Gewittertage deutlich hervortritt (vgl. Abb.6.2).
Ein Beispiel fiir verbreitete Gewitteraktivitit in diesen Regionen ist das in
Kapitel 7.2.1 betrachtete Stromungsmuster vom 09.07.2014, welches basierend
auf einem Ladungsvektor von (—0,11, 0,09, 0,27, —0,13, 0,92) fir die
fiinf Hauptkomponenten zweifelsfrei als HK 5 klassifiziert wiirde. Fiir die
Ausdehnung und Intensitit des rdumlichen Maximums der Gewitteraktivitit
zwischen dem Tessin und den Seealpen konnten Genuazyklonen eine Rolle
spielen, die sich unter der Siidflanke des Troges gebildet haben und mit

grofrdumiger Hebung einhergehen.

7.2.3 Konvektionsneigung in Deutschland

Nachdem im vorhergehenden Abschnitt die grofrdumige Stromung mit
der rdaumlichen Hiufigkeitsverteilung von Gewittertagen auf Grundlage
von Blitzdaten verkniipft wurde, soll im Folgenden der Zusammenhang
zwischen der grofrdumigen Stromung und den konvektionsforderlichen
und -hemmenden Wetterlagen der konOWLK (WFLHX bzw. KTSAX,
Kap.5.2) untersucht werden. Als Referenz dient zunichst exemplarisch
ein grofles, Deutschland umfassendes Referenzgebiet (Ausdehnung zonal:
18 Gitterpunkte; meridional: 16 Gitterpunkte, vgl. Abb. 3.4). Vergleichsweise
werden zusidtzlich konvektive Tage gemidl der qdaOWLK analysiert,
die auf einer weniger strengen Klassifikationsvorschrift beruht als die
konOWLK (Kap. 5.3). Hierbei wurde die qdaOWLK beziiglich des inneren
Gewichtungsgebiets in Abbildung 3.4 berechnet (6 x 6 Gitterpunkte).
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Abbildung 7.7: (a) Relative Haufigkeit von WFLHX-Tagen gemifl konOWLK und konvektiven
Tagen gemidll qdaOWLK bezogen auf die Mengen der Tage, die den einzelnen Hauptkom-
ponenten zugewiesen wurden. Die relativen Héufigkeiten wurden mittels zweier verschiedener
Normierungen berechnet: in Bezug auf die Zahl aller Tage, die der jeweiligen Hauptkomponente
zugewiesen wurden (qdaOWLK: dunkelblau; konOWLK: rot), und in Bezug auf die Gesamtzahl
aller konvektiven Tage nach qdaOWLK (hellblau) und WFLHX-Tage nach konOWLK (orange).
Diese zweite Normierung liefert folglich eine Aufteilung der WFLHX- und konvektiven Tage
auf die Hauptkomponenten, wobei die Summe iiber alle Hauptkomponenten 1 ist. (b) wie (a),
aber nun fiir nicht-konvektive Tage (qdaOWLK, dunkelblau und hellblau) und KTSAX-Tage
(konOWLK, rot und orange). Beriicksichtigt werden nur Tage, an denen die maximale Ladung
bei der Zuweisung der Tage zu den Hauptkomponenten 0,7 iibersteigt.

Die Verkniipfung konvektionsforderlicher und -hemmender Bedingungen mit
den typischen Stromungsmustern, die aus der Hauptkomponentenanalyse
in Kapitel 7.1.2 resultierten, erfolgt analog zu Kapitel 7.2.2 auf der Basis
einer Teilstichprobe von Tagen. Dabei gehen ausschlieBlich Tage in die
Analyse ein, die mit einer Ladung von mindestens 0,7 klar einer der
funf Hauptkomponenten zugewiesen worden sind. Generell sollte dieser
Schwellenwert bei ausreichender verbleibender Stichprobengrofle so hoch
wie moglich gesetzt werden, um nur eindeutige Fille zu untersuchen und
zugleich ein aussagekriftiges Ergebnis zu erzielen. Es zeigt sich, dass im

Zusammenhang mit dem grofen konOWLK-Referenzgebiet eine Erhohung
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des Schwellenwerts von 0,5 auf 0,7 gegeniiber den Analysen in Kapitel 7.2.2
moglich ist.

Wie Abbildung7.7a zeigt, bestehen deutliche Unterschiede zwischen den
fiinf Hauptkomponenten hinsichtlich der relativen H&ufigkeit von Tagen
mit gewitterforderlichen Bedingungen. Hierbei kommen zwei verschiedene
Normierungen zum FEinsatz: Einerseits wird die relative Hiufigkeit im Bezug
auf die Zahl aller Tage ausgewertet, die der jeweiligen Hauptkomponente
zugeordnet wurden (dunkelblaue und rote Balken), andererseits in Bezug
auf die Gesamtzahl aller konvektionsforderlichen Tage (hellblau und orange).
Diese zweite Normierung liefert folglich eine Aussage hinsichtlich der
Aufteilung der konvektionsforderlichen Tage auf die Hauptkomponenten; die
Summe der auf diese Weise ermittelten relativen Hiufigkeiten iiber alle
Hauptkomponenten betrigt deshalb 1. Sowohl Tage, die gemil qdaOWLK
als konvektiv bewertet wurden (dunkelblau und hellblau), als auch Tage
mit der konvektionsforderlichen Wetterlage WFLHX gemidl konOWLK (rot
und orange) treten bevorzugt bei HK 4 und fast nie bei HK 2 auf. Der
Vergleich der dunkelblauen und roten Balken verdeutlicht, dass die konOWLK
wegen des strengeren Klassifizierungsalgorithmus Tage generell seltener als
gewitterforderlich einstuft als die qdaOWLK. In analoger Weise und unter
Anwendung der gleichen Normierungen gibt Abbildung7.7b die relative
Haufigkeit konvektionshemmender Tage (KTSAX) gemidll konOWLK und
nicht-konvektiver Tage gemid qdaOWLK an. Es zeigt sich, dass deren
relative Haufigkeiten bei Stromungsmustern der HK 2 maximal und bei
solchen der HK 4 minimal sind. Das von HK 4 reprisentierte typische
Stromungsmuster lisst sich folglich in Ubereinstimmung mit den Ergebnissen
aus Kapitel 7.2.2 als konvektionsforderliches, das von HK 2 représentierte
als konvektionshemmendes Stromungsmuster interpretieren. Die iibrigen
Muster weisen mittlere Werte auf und konnen deshalb als neutral in
Bezug auf die Konvektionsneigung angesehen werden. Die Beobachtung,
dass vereinzelt sowohl bei HK 2 konvektionsforderliche als auch bei

HK 4 konvektionshemmende Bedingungen auftreten, ldsst sich mit leichten
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Abweichungen vom jeweiligen typischen Stromungsmuster erkldren. Der bei
beiden Normierungen hohe Anteil nicht-konvektiver Tage gemifl qdaOWLK
ist auf den bindren Charakter der qdaOWLK zuriickzufiihren und verdeutlicht
deshalb, dass sich diese, im Unterschied zu KTSAX-Tagen nach konOWLK,

nicht als Indikator fiir konvektionshemmende Bedingungen eignen.
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Abbildung 7.8: Empirische Verteilung (absolute Hiufigkeit N) der Indexwerte von (a,b) APW
(in mm; Anomalie von PW beziiglich der Klimatologie) und (c,d) SLI (in K), die der konOWLK
zugrunde liegen, jeweils fiir die durch (a,c) HK 2 und (b,d) HK 4 spezifizierten Teilstichproben.
Beriicksichtigt werden nur Tage, an denen die maximale Ladung 0,7 tibersteigt. Die 1%-, 5%-,
50%-, 95%- und 99%-Quantile sind aus Griinden der Ubersichtlichkeit mittels verschieden farbiger
Linien angegeben.
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Statistisch ldsst sich aus diesen Ergebnissen der Schluss ziehen, dass HK 2
und HK 4 am besten die Tage niedriger und hoher Gewitterneigung aus
der Stichprobe separieren. Physikalisch entspricht dies der Aussage, dass
die beiden damit verbundenen Stromungsmuster die konvektionsrelevanten
Umgebungsbedingungen entscheidend steuern. Werden die empirischen
Verteilungen der Indexwerte der konOWLK-Variablen fiir die einzelnen
Hauptkomponenten als Histogramme aufgetragen, kann diese Trennung der
Regime anhand der jeweiligen meteorologischen GroBen veranschaulicht
werden. Die exemplarische Betrachtung von PW zeigt zwischen HK 2 und
HK 4 (Abb.7.8a,b) eine klare Verschiebung der Verteilung hin zu hoheren
Werten, wobei der Median von APW von -3,5 mm auf 3,1 mm und das 99%-
Quantil von 5,1 mm auf 10,7 mm ansteigt. Zugleich fillt bei HK 2 eine erhchte
Schiefe der Verteilung auf, was bedeutet, dass in einzelnen Féllen auch unter
nordwestlicher Anstromung konvektionsforderliche Feuchtegehalte auftreten
konnen.

Bei Analyse der entsprechenden Verteilungen des SLI (Abb. 7.8c,d) zeigt sich
zwischen HK 2 und HK 4 eine Verschiebung hin zu labileren Bedingungen.
Der Median des SLI geht von 5,9 K auf 0,8 K und das 1%-Quantil von
—0,5K auf —4,3K zuriick. Es féllt aber auch auf, dass selbst unter HK 4
sehr stabile Bedingungen auftreten konnen mit Werten des SLI von iiber
10 K. Die Breite aller in Abbildung 7.8 dargestellten Verteilungen bestitigt die
Interpretation von Abbildung 7.7, dass die Gewitterneigung auf Abweichungen

von der typischen Stromungskonfiguration sensibel reagiert.

7.2.4 Raumliche Variabilitat konvektionsforderlicher
Bedingungen

Wie die in Kapitel 7.2.2 vorgestellten Analysen auf der Basis von Blitzdaten
zeigen, erweist sich der FEinfluss der Stromungskonfiguration auf die
Gewitteraktivitit als rdumlich hoch variabel. In Kapitel 7.2.3 ergab sich, dass
konvektionsforderliche Tage nach konOWLK und qdaOWLK bezogen auf
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Deutschland bevorzugt im Zusammenhang mit Stromungsmustern der HK 4
auftreten. Im Folgenden werden die Analyseansitze der Kapitel 7.2.2 und
7.2.3 miteinander kombiniert, um den Einfluss der Stromungskonfiguration
auf die relative Hiufigkeit konvektionsforderlicher Tage (WFLHX) nach
konOWLK fiir eine rdumliches Gitter aus kleinen Referenzgebieten (siehe
Kap. 7.1.1) zu untersuchen. Dadurch lassen sich die basierend auf Blitzdaten
gewonnenen Aussagen validieren, verallgemeinern und auf bisher nicht
abgedeckte Regionen erweitern. Fiir jedes Referenzgebiet werden hierzu die
relativen Haufigkeiten von WFLHX-Tagen bezogen auf die durch die einzelnen
Hauptkomponenten definierten Teilstichproben ausgewertet.

Die rdumliche Verteilung der konvektionsforderlichen Tage nach der kon-
OWLK fiir HK 1 (Abb.7.9a) weist ein Maximum der relativen Haufigkeit
von 13% im Siidosten Deutschlands auf, das auch den nordlichen Alpenraum
erfasst und sich mit niedrigeren Werten nach Osteuropa hinein ausdehnt. An
den HK 2 zugewiesenen Tagen (Abb. 7.9b) dominiert im iiberwiegenden Teil
des Gebiets bei leichtem Nord-Siid-Gradienten eine sehr niedrige konvektive
Neigung. Von Nordspanien her erstreckt sich ein Bereich hoherer Werte (9%)
in die Studhilfte Frankreichs. Unter den Bedingungen von HK 3 (Abb. 7.9¢)
finden sich relative Hiufigkeiten von bis zu 16% in einem breiten Streifen
von Nordspanien iiber Frankreich bis in die Siidwesthélfte von Deutschland.
Ein schwaches Sekunddarmaximum zeichnet sich deutlich iiber der englischen
Landmasse ab. Die mit Abstand hochsten relativen Haufigkeiten treten an
Tagen der HK 4 auf (Abb.7.9d), wobei sich ein breites Band mit Werten
von bis 17% von Siidfrankreich bis nach Polen erstreckt, dessen Maximum
mit 22% in Bayern liegt. Das Stromungsmuster der HK 5 (Abb. 7.9¢) ist im
Westen mit einer geringen Gewitterneigung verbunden, wihrend die Werte
nach Osteuropa hin deutlich ansteigen und in einem Maximum von 14% in

Siidpolen kulminieren.
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Abbildung 7.9: Wie Abb. 7.6, aber nun fiir die relative Haufigkeit konvektionsforderlicher Tage
gemil konOWLK, die beziiglich der durch Rechtecke markierten Gebiete berechnet wurde.

Die rdumlichen Verteilungen der Héaufigkeit von WFLHX-Tagen fiir die
fiinf Hauptkomponenten (Abb. 7.9) weisen eine groBe Ubereinstimmung mit
den Verteilungen auf, die analog dazu in Bezug auf Gewittertage (Abb. 7.6)
ermittelt wurden. Dies bestitigt einerseits die Eignung der konOWLK-
Wetterlage WFLHX als Proxy fiir Gewittertage und andererseits die Validitéit
der auf Basis von Blitzdaten abgeleiteten Aussagen. Neben der groBeren
rdumlichen und zeitlichen Abdeckung bietet die Verwendung der konOWLK

gegeniiber Blitzdaten einen weiteren Mehrwert. So kann, bedingt durch
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den Aufbau der konOWLK, die rdumliche Verteilung der Gewitterneigung
mit Blick auf die ursidchlichen Umgebungsbedingungen ausgedriickt durch
konvektionsrelevante meteorologische Variablen diskutiert werden. Dies
ermoglicht im Zusammenhang mit der Analyse typischer Stromungsmuster
(vgl. Abb.7.3) eine Untersuchung des Einflusses grofskaliger Steuerungs-
mechanismen auf das Spektrum dieser Parameter unter Ausblendung lokaler
Effekte. Das Beispiel der HK 2 zeigt in diesem Kontext, wie der ausgedehnte
Trog iiber dem Norden des Untersuchungsgebiets eine massive Absenkung
der konOWLK-Parameterwerte unter ihre Schwellenwerte nach sich zieht.
Zugleich wird deutlich, dass das Maximum der relativen Héaufigkeit in
Stidosterreich, das in Abbildung 7.6b, nicht aber in Abbildung 7.9b, zutage
tritt, auf lokale orografische Prozesse und nicht auf die groflskalig gesteuerten
Umgebungsbedingungen zuriickgeht. Umgekehrt zeigt im Fall von HK 3 die
tiberwiegende Beschrinkung der Maxima der GT-Hiufigkeit auf Gebirgsge-
biete in Abbildung 7.6c trotz verbreitet hoher Gewitterneigung (Abb.7.9c)
das Fehlen dynamischer Hebungsantriebe unter dem Riicken an, sodass als
Auslosemechanismus die orografische Hebung im Vordergrund steht.

Des Weiteren zeigen die folgenden Beispiele, dass mithilfe der Analyse
von WFLHX-Tagen gemid konOWLK auch fiir Gebiete, fiir die keine
Blitzdaten vorliegen, valide Schlussfolgerungen gezogen werden konnen.
So verlduft die Entwicklung gewitterforderlicher Bedingungen (WFLHX)
unter dem Stromungsmuster der HK 4 einerseits in Siiddeutschland am
wirksamsten, andererseits zeigt Abbildung 7.9d fiir Tage der HK 4 aber auch
eine Verfrachtung der feucht-warmen Luft bis in die Osthilfte Polens, was die
Bedeutung der HK 4 fiir die konvektive Aktivitit in groBen Teilen Europas
unterstreicht. Ferner setzen sich an Tagen der HK 5, wie in Kapitel 7.2.2 bereits
vermutet, die Schwerpunkte hoher Gewitteraktivitdt im Osten Deutschlands
und Osterreichs unter Verstiarkun g ostwirts fort, was die These einer Advektion
konvektionsforderlicher Luft aus dem Siidosten in dieses Gebiet bestirkt.
Auch unter dem Stromungsmuster der HK 1 wird die Gewitterentstehung im

ostlichen Europa begiinstigt, nun von der trogvorderseitigen Lage zusammen
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mit dem dort schwicheren Einfluss der Hochdruckzone. Das Nebenmaximum
in England unter den Bedingungen von HK 3 belegt die Advektion instabil
geschichteter Luftmassen aus stidwestlichen Richtungen auf der Vorderseite
des Trogs iiber dem Nordatlantik. Fiir Spanish-Plume-artige Ereignisse, die
nach Morris (1986) in manchen Fillen auch Grofbritannien treffen konnen,

diirfte die Frontalzone in diesem Fall allerdings zu weit westlich liegen.

7.3 Stromungsmuster an Tagen hoher
und niedriger Gewitterneigung

Die Erkenntnisse des vorhergehenden Kapitels legen nahe, die Verkniipfung
von Stromungskonfiguration und Gewitterneigung aus einem zweiten Blick-
winkel zu untersuchen. Bislang wurden fiir verschiedene Stromungsmuster
Anomalien der konvektiven Aktivitdt diskutiert. Im Folgenden werden nun
nur WFLHX- und KTSAX-Tage beriicksichtigt. Diese beiden anhand der
konOWLK bestimmten Teilstichproben konvektionsforderlicher beziehungs-
weise -hemmender Tage werden der Klassifikation durch eine Hauptkom-
ponentenanalyse unterzogen, um zugehorige typische Stromungskonfigura-
tionen zu identifizieren. Dadurch lassen sich die mit WFLHX und KTSAX
verbundenen grofrdaumigen Bedingungen fiir unterschiedliche Regionen noch
differenzierter beschreiben.

7.3.1 Konvektionsforderliche Bedingungen in Deutschland

Die Eingrenzung der Eingangsdaten auf die Teilmenge der konvektionsforder-
lichen Tage fiihrt zu einem stark reduzierten Stichprobenumfang von 559 Ta-
gen, die gemidl konOWLK der Wetterlage WFLHX zugeordnet worden sind.
Dies reduziert den Rechenaufwand massiv und ermoglicht es im Unterschied
zu Kapitel 7.1.2, die gesamte Stichprobe in die HKA miteinzubeziehen. Die
Zahl der zu rotierenden Hauptkomponenten wird analog zu dem in Kapi-

tel 7.1.2 beschriebenen Vorgehen bestimmt.
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Abbildung 7.10: Wie Abb.7.2, nun aber fiir eine Hauptkomponentenanalyse beziiglich der
konvektionsforderlichen Tage gemill konOWLK.
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Abbildung 7.11: Wie Abb. 7.3, aber fiir eine Teilstichprobe, die durch die konvektionsforderlichen
Tage gemill konOWLK (WFLHX) definiert ist, wobei lediglich drei Hauptkomponenten rotiert
wurden.

Es fillt auf, dass sich im Screeplot nun ein Plateau zwischen den Eigenwerten
von HK 2 und 3 ausbildet (Abb.7.10a), was nach der Regel von North
et al. (1982) fiir eine Rotation der ersten drei Hauptkomponenten spricht.
Alle in Abbildung 7.10b dargestellten Mafzahlen belegen fiir diese Wahl
zudem eine hohe Eindeutigkeit der Zuordnung. Beispielsweise betrigt die
maximale Ladung in 59% der Fille mehr als 0,7. Zwar liegt die erklirte
Varianz mit 80% niedriger als bei der Analyse aller Tage (Kap.7.1.2),
sie ist aber noch als ausreichend einzuschitzen. Statistisch erscheint eine
geringere Zahl der rotierten Hauptkomponenten (RHK) im Vergleich zur

Gesamtstichprobe zudem sinnvoll, da mit der Wetterlage WFLHX aus
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dem Kontinuum der Wetterzustidnde eine (thermo-)dynamisch klar definierte
Teilmenge herausgegriffen und somit die Komplexitit der inneren Ordnung
verringert wurde. Des Weiteren kann gezeigt werden, dass die Muster der drei
RHK in ihren Hauptcharakteristika fortbestehen, wenn versuchsweise wieder
auf eine Rotation von fiinf Hauptkomponenten iibergegangen wird. Die Losung
mit drei RHK zeigt folglich robustes Verhalten.

Bei Betrachtung des raumlichen Musters von HK 1 (Abb. 7.11a, 406 Tage) fillt
ein kurzwelliger Trog mit Achse iiber den Britischen Inseln und Frankreich
ins Auge, der zusammen mit einem Riicken tiber der Ostlichen Ostsee im
Geopotentialfeld zu einer siidwestlichen Hohenstromung tiber Deutschland
fuhrt. Demgegeniiber zeichnet sich HK 2 (Abb.7.11b, 27 Tage) durch
eine grundlegend andere Stromungskonfiguration aus, die von einem weit
nach Siiden reichenden Trog iiber dem Ostlichen Nordatlantik und einem
abgeschlossenen Hohenhoch iiber Skandinavien bestimmt wird. Ein relatives
Minimum im durch das Stromungsmuster reprédsentierten Geopotentialfeld
deutet sich iiber dem o6stlichen Mittelmeer an. Das durch HK 3 (Abb.7.11c,
126 Tage) definierte Stromungsmuster wird von einem ausgeprigten Trog
tiber Westeuropa dominiert, der bis Nordafrika reicht und sich durch ein
abgeschlossenes Hohentief mit Kern westlich der Bretagne auszeichnet.
Ostlich schlieBt sich ein Riicken mit Achse iiber dem Balkan und Ostpolen
an.

Offenbar sind konvektionsforderliche Tage in Deutschland fast immer mit
einer siidwestlichen Hohenstromung und einer Lage auf der Trogvorderseite
verkniipft, wie an den bezogen auf die Hiufigkeit dominierenden HK 1 und
HK 3 sichtbar wird. Dies bestitigt die Ergebnisse von Kapsch (2011) und
Mohr (2013), die auf Auswertungen der OWLK beruhen. Zugleich weisen die
beiden Stromungsmuster wesentliche strukturelle Unterschiede auf. Im Falle
von HK 1 tangieren im zugehorigen Geopotentialfeld der Driangungsbereich
der Isohypsen sowie die daran gekoppelte Frontalzone Deutschland und
konnen dort zu Hebung in der hiufig aus Siidwesten advehierten feucht-

warmen Luftmasse fithren. Aufgrund der Nidhe zu dem Vorticitymaximum
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im Scheitelbereich des Trogs ist in diesem Zusammenhang Hebung infolge
differentieller Vorticityadvektion von besonderer Bedeutung. Demgegeniiber
kann der weit nach Siiden ausgreifende Trog in HK 3, eine passende Lage und
Ausprigung des zugehorigen Bodentiefs vorausgesetzt, mit einer effizienten
Advektion gewitterforderlicher Luftmassen aus den Subtropen einhergehen.
Allerdings liegt Deutschland, anders als bei HK 1, nicht im Einflussbereich
des Vorticitymaximums. Beide Muster sind als Varianten von HK 4 der
Klassifikation aller Tage (Abb.7.3) zu interpretieren, deren Differenzierung
erst durch die ausschlieBliche Betrachtung von WFLHX-Tagen moglich wurde.
Die Stidwestlage stellt jedoch keine zwingende Voraussetzung fiir eine hohe
Gewitterneigung dar, wie HK 2 zeigt. Hier herrscht unter dem Riicken haufig
eine feuchte-warme und eher instabile Luftmasse vor, wihrend das weit nach
Norden verlagerte Hochdruckzentrum dazu fiihrt, dass es in Deutschland
nicht zu einer signifikanten Unterdriickung der Konvektion durch Absinken
kommt. Dieses Stromungsmuster kann als leichte Abwandlung von HK 3 in
Abbildung 7.3c¢ interpretiert werden. Folglich ldsst sich die bereits in fritheren
Studien (z.B. Kunz und Puskeiler, 2010; Puskeiler et al., 2016) diskutierte
Erwartung einer erhohten Gewitterwahrscheinlichkeit unter siidwestlicher
Anstromung nun basierend auf einer quantitativen und objektiven Methode
bestdtigen, konkretisieren und durch eine weitere forderliche Konfiguration
erweitern.

Nachdem die bisherige Betrachtungsweise auf der Analyse der Geopotential-
felder in der direkten Umgebung Europas basierte, ermoglicht es eine Vergro-
Berung der Eingangsfelder, einen moglichen Einfluss planetarer Wellen auf die
Gewitterneigung in Deutschland abzuschétzen. Die Hauptkomponentenanaly-
se wird wiederum fiir die Teilstichprobe der WFLHX-Tage durchgefiihrt. Die
Auswertung des entsprechenden Screeplots und der Eindeutigkeit der Klas-
senzuweisung analog zu oben fiihrt zur Rotation von vier Hauptkomponenten.
Wie Abbildung 7.12 zeigt, sind die Isohypsenverldufe insgesamt glatter als in
Abbildung 7.11, und regionale Strukturen treten weniger stark hervor, was auf

deren verringerten Anteil an der Gesamtvarianz zuriickzufiihren ist.
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Abbildung 7.12: Wie Abb. 7.3, aber fiir eine Teilstichprobe, die durch die konvektionsforderlichen
Tage gemill konOWLK (WFLHX) definiert ist, sowie fiir zonal weiter ausgedehnte Geopotential-
felder und vier rotierte Hauptkomponenten.

Dennoch lassen sich HK 1, 2 und 4 in Abbildung 7.12 klar HK 1, 3 beziehungs-
weise 2 in Abbildung 7.11 zuweisen. Dies kann einerseits als weiteres Zeichen
fuir die Robustheit der Losungen interpretiert werden, andererseits erlaubt dies
eine Erweiterung der obigen Diskussion der konvektionsforderlichen Muster
auf die stromauf gelegenen Entstehungsgebiete der Europa betreffenden Sto-
rungen. Offenbar variieren die Amplituden der planetaren Wellen iiber dem
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Atlantik sowie die Ausprigung der darin eingebetteten Troge und Riicken
deutlich. Insbesondere steht hier HK 1 mit einer weitgehend zonalen Stromung
den stark wellenden tibrigen Mustern gegeniiber. Dagegen unterscheiden sich
alle vier Hauptkomponenten kaum hinsichtlich ihrer Wellenlinge. Wegen
Verschiebungen der Trogachse zwischen den einzelnen Konfigurationen kann
jedoch von einer gegebenen Trog-Riicken-Struktur iiber Nordamerika nicht
direkt auf das Vorherrschen einer konvektionsforderlichen Stromungskonfigu-

ration iiber Deutschland geschlossen werden.

7.3.2 Konvektionshemmende Bedingungen in Deutschland

Neben der vorangegangenen Bestimmung gewitterforderlicher Stromungskon-
figurationen ist es ebenso von Interesse, solche Muster zu ermitteln, die mit
einer besonders niedrigen Wahrscheinlichkeit fiir hochreichende Konvektion
einhergehen. Wie in Kapitel 7.2.3 diskutiert wurde, eignet sich die Wetterlage
KTSAX besonders gut als Indikator fiir derartige Bedingungen. Es wird daher
eine weitere Hauptkomponentenanalyse durchgefiihrt, nur diesmal fiir die
Teilstichprobe der konvektionshemmenden Tage in Deutschland. Da KTSAX
viel hiufiger auftritt als WFLHX, setzt sich die Matrix der Eingangsdaten fiir
die Hauptkomponentenanalyse analog zu Kapitel 7.1.2 wieder aus den Feldern
jedes fiinften Tages zusammen, wobei die verbliebenen Tage anschlieend auf
die so berechneten Hauptkomponenten projiziert werden. Analog zum Vorge-
hen in Kapitel 7.1.2 und 7.3.1 ergibt sich bei dieser Hauptkomponentenanalyse
fiir die Zahl der zu rotierenden Hauptkomponenten ein optimaler Wert von 4.

Das bestimmende Merkmal von HK 1 (Abb.7.13a) im entsprechenden
Geopotentialfeld ist ein ausgedehnter Trog, der fast ganz Europa iiberdeckt
und dessen Achse mit meridionaler Ausrichtung iiber Frankreich liegt. Das
durch HK 2 bestimmte Stromungsmuster (Abb. 7.13b) ist charakterisiert durch
einen Riicken mit Achse iiber GrofBbritannien, flankiert von zwei Trogen
westlich der Iberischen Halbinsel und iiber Osteuropa. Das Feld von HK 3
(Abb. 7.13c¢) weist einen bis nach Skandinavien reichenden Riicken mit Achse
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iiber Deutschland auf, wéhrend sich tiber dem Seegebiet westlich von Irland
ein kriftiger und weit siidwiirts reichender Trog befindet. Ostlich schlieBt sich
ein weiterer Trog von Osteuropa bis ins Ostliche Mittelmeer an. Bei HK 4
(Abb.7.13d) reicht ein ausgedehnter Trog bis nach Nordafrika, im Westen
flankiert von einem siidwestlich-norddstlich-orientierten Riicken mit Achse

entlang einer Linie vom Armelkanal bis ins Baltikum.
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Abbildung 7.13: Wie Abb. 7.3, aber fiir eine Teilstichprobe, die durch die konvektionshemmenden
Tage gemdl konOWLK (KTSAX) definiert ist.

Offenbar unterscheiden sich die typischen Stromungsmuster fiir die kon-
vektionshemmenden Tage deutlich stirker untereinander gegeniiber denen
der konvektionsforderlichen. Dies bedeutet, dass die innere Ordnung des
zugrundeliegenden Kontinuums an Zustinden einen hoheren Komplexititsgrad

aufweist. So wird eine hohe Gewitterneigung (Tage mit WFLHX) primér

198



7.3 Stromungsmuster an Tagen hoher und niedriger Gewitterneigung

von Mustern bedingt, die mit einer siidwestlichen Stromung iiber Deutsch-
land einhergehen, wohingegen vier strukturell verschiedene Trog-Riicken-
Konstellationen zu einer erheblichen Verringerung hochreichender Konvektion
(Tage mit KTSAX) fithren. Beispielsweise herrschen in Deutschland im Falle
von HK 1 zugewiesenen Geopotentialfeldern kiihle und eher trockene Luftmas-
sen vor, die im Zusammenhang mit dem ausgeprigten Trog stehen. Dagegen
liegt Deutschland im Falle von HK 2 unter einer kriftigen nérdlichen Hohen-
stromung, die konvektionsforderliche, subtropische Luftmassen in den meisten
Fillen effektiv siidwirts verdriangt. Das von HK 3 reprisentierte Muster dhnelt
der Konstellation in Abbildung 7.11b, das heilit einer Stromungskonfigurati-
on, die mit einer hohen Gewitterneigung verbunden ist. Der entscheidende
Unterschied besteht darin, dass Deutschland im konvektionshemmenden Fall
(Abb. 7.13¢) nicht siidlich eines abgeschlossenen Hohenhochs liegt, sondern
direkt unter der Achse eines Riickens ohne Tendenz zur Abschniirung. Hier
fehlen dynamische Hebungsantriebe weitgehend, und die Stabilitdt kann als
Folge von Absinkinversionen erhoht sein. Aufgrund der Phasenlage der
Trog-Riicken-Struktur baut sich aulerdem der zugehorige Temperaturriicken
mit erhohter dquivalentpotentieller Temperatur 8, in den unteren Niveaus
(engl.: theta-e-ridge; vgl. Kap.2.1.1) in der Regel iiber Frankreich auf und
beeinflusst Deutschland nur selten. Der Vergleich von Abbildung 7.11b mit
Abbildung 7.13c zeigt mithin, wie geringe Modifikationen des Strémungsmus-
ters die Gewitterneigung entscheidend verdndern konnen. Das durch HK 4
gegebene Muster sorgt iiber Deutschland im Zuge der norddstlichen Stromung
in vielen Féllen fiir die Advektion eher trockener Luftmassen. Die Lage an der
Vorderseite des Riickens ist auBerdem mit groiraumigem Absinken verbunden
(vgl. Kap.2.2).

7.3.3 Regionale Unterschiede innerhalb Mitteleuropas

Die in Kapitel 7.2.4 vorgestellten Ergebnisse zeigten, dass der Einfluss eines

gegebenen Stromungsmusters auf die Gewitterneigung regional stark variiert.
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Abbildung 7.14: Vier Beispiele von Stromungskonfigurationen, die in dem jeweils mit einem roten
Viereck markierten Gebiet mit konvektionsforderlichen Bedingungen (WFLHX) einhergehen,
wobei nur Hauptkomponenten mit einer regional siidwestlichen Anstromung fiir die Darstellung
ausgewihlt wurden.

Daher werden nun fiir die verschiedenen Teilgebiete der konOWLK (vgl.
Kap.7.1.1) mittels Hauptkomponentenanalyse jeweils die typischen Stro-
mungskonfigurationen beziiglich der Teilstichprobe der konvektionsforderli-
chen Tage (WFLHX) berechnet, um Gemeinsamkeiten und Unterschiede néher
zu diskutieren.

Bei einem Vergleich der Hauptkomponenten zwischen den betrachteten
Regionen wird deutlich, dass der Grofteil der WFLHX-Tage {iiberall unter
einer im jeweiligen Gebiet siidwestlichen Anstromung auftritt. Zudem ist
diese in den meisten Regionen ein Merkmal mehrerer Hauptkomponenten,

die sich untereinander hinsichtlich des Meridionalitdtsgrads unterscheiden.
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Als Beispiele fiir die mannigfaltigen Ausprigungen derartiger Siidwestlagen
sind in Abbildung7.14 vier Stromungsmuster beziiglich unterschiedlicher
Teilregionen dargestellt. Fiir das siidliche Osterreich (Abb. 7.14a) ergibt sich
ein Feld, das durch einen eher kurzwelligen Trog niedriger Amplitude mit
Achse iiber dem Westen Deutschlands gekennzeichnet ist. Beziiglich der
Umgebung von Hamburg zeigt Abbildung 7.14b dagegen einen tiefen und sehr
weit nach Siiden ausgreifenden Trog mit Achse iiber den Britischen Inseln,
der zu einer nahezu siidlichen Hohenstromung fiihrt. Die beiden verbleibenden
Stromungsmuster fiir Bosnien (Abb. 7.14 ¢) und Sachsen (Abb. 7.14 d) liegen
in Bezug auf die Meridionalitit zwischen diesen Extrembeispielen. Sie
unterscheiden sich primér hinsichtlich der Lage des Referenzgebiets relativ
zum Trogscheitel, das sich im letzteren Fall bereits nahe der Achse des sich
ostlich anschlieSenden Riickens befindet.

Das Beispiel der einer schwachen Geopotentialwelle entsprechenden Struktur
in Abbildung 7.14a verdeutlicht, dass ein Trog oftmals keine hohe Amplitude
aufweisen muss, um iiber das gekoppelte Bodentief einen Warmsektor
mit hinreichend konvektionsforderlichen Umgebungsbedingungen aufzubauen
sowie mittels der trogvorderseitigen quasigeostrophischen Prozesse und der
Querzirkulation der zugehorigen Kaltfront den benétigten Hebungsantrieb
bereitzustellen. Diese Beobachtung trifft auch auf die fithrende Mode fiir
das Deutschland umfassende Referenzgebiet zu (Abb.7.11a). Eine relativ
kurze Wellenlidnge fithrt verglichen mit einer breiteren Trogstruktur zu
stairkeren Vorticitymaxima, die vorderseitig in einem nahe der Achse
gelegenen Gebiet mit intensiverer Hebung verbunden sind. Diese ermoglicht
auferdem eine kriftige Zyklogenese in den unteren Niveaus, sodass das
entstehende Bodentief trotz seiner kleinen rdumlichen Ausdehnung einen
konvektionsforderlichen Warmsektor aufbauen kann. Andererseits erweisen
sich, vornehmlich in nordlicheren Regionen, wie Abbildung 7.14b,d belegen,
auch Stromungskonfigurationen als konvektionsforderlich, die durch hohe
Trogamplituden gekennzeichnet sind und infolgedessen in vielen Féllen

subtropische Luftmassen sehr weit nordwérts advehieren.
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Abbildung 7.15: Wie Abb. 7.14, aber nun als Auswahl solcher Stromungskonfigurationen, die im
Bezugsgebiet keine stidwestliche Stromung induzieren.

Zugleich erweisen sich auch einige Felder als typisch fiir konvektionsforder-
liche Situationen, die nicht mit einer siidwestlichen Anstromung iiber dem
Referenzgebiet einhergehen. Ein Beispiel hierfiir stellt das Stromungsmus-
ter in Abbildung 7.15a dar, bei dem in der Bezugsregion in den stidlichen
Pyrenden konvektionsforderliche Bedingungen auftreten. Diese befindet sich
unter einem Riicken und siidlich eines abgeschlossenes Hohenhochs. Fiir
Bosnien (Abb.7.15b) ergibt sich eine Konfiguration, die durch eine Auf-
spaltung des Jetstreams gekennzeichnet ist, und bei der das Bezugsgebiet
in der gradientschwachen Zone zwischen den beiden Jetdsten liegt. Das in
Abbildung 7.15¢ dargestellte Muster beschreibt ein abgeschlossenes Hohentief
tiber der Bretagne als Bezugsgebiet, das in ein ausgedehntes, langwelliges

202



7.3 Stromungsmuster an Tagen hoher und niedriger Gewitterneigung

Trogsystem eingelagert ist. Fiir das siidliche Polen belegt Abbildung 7.15d
ein Stromungsmuster als konvektionsforderlich, bei dem ein abgeschniirtes
Hohentief mit Kern iiber der Adria gemeinsam mit einem ausgedehnten Hoch
iiber Fennoskandien zu einer Ostlichen bis siidostlichen Stromung iiber dem
Bezugsgebiet fiihrt.

Die Lage stidlich eines abgeschlossenen Hohenhochs hat sich bereits bei
der Betrachtung von Deutschland (Abb.7.11b) als forderlich fiir eine hohe
Gewitterneigung erwiesen. Die Tendenz zu grofrdumigem Absinken und
Konvektionshemmung konzentriert sich, wie in Kapitel 7.3.1 erklart, auf
die Region weiter nordlich. In Bezug auf die sitidlichen Pyrenden ist es
unter solchen Bedingungen zudem moglich, dass konvektionsforderliche
Luftmassen, abhingig vom Windfeld in den unteren Niveaus, entweder {iber
das Iberische Hochplateau oder durch das Ebrotal einflieBen. Im Falle des fiir
das Balkangebiet dargestellten konvektionsforderlichen Musters, welches sich
durch gradientschwache Bedingungen iiber dem Referenzgebiet auszeichnet,
sind verschiedene Interpretationsansitze denkbar. Einerseits konnte in dieser
Region die lokale Freisetzung von fiihlbarer und latenter Wirme in
vielen Fillen ausreichen, um eine hohe Gewitterneigung zu erzeugen.
Andererseits kommt es moglicherweise, je nach Auspriagung des bodennahen
Stromungsfelds, in manchen Fillen zum EinflieBen feucht-warmer Luftmassen
vom Schwarzen Meer. Das kleinrdumige Hohentief tiber der Bretagne geht mit
starken Hebungsantrieben an seinen Flanken einher. Dieses Stromungsmuster
stellt somit ein Beispiel fiir dynamische Umgebungsbedingungen dar, die in
dieser allgemein durch seltene Gewitter gekennzeichneten Region zu einer
hohen Wahrscheinlichkeit fiir eine verbreitete konvektive Aktivitit fithren.
Bereits in den Kapiteln7.2.1 und 7.2.4 wurde die Advektion feucht-warmer
Luftmassen aus dem Schwarzmeerraum mit der siidostlichen Strémung an der
Flanke eines Hohentiefs nach Polen und ins ostliche Deutschland diskutiert.
Abbildung 7.15d zeigt eine Variante dieses Stromungsmusters, bei der die
Ostliche Komponente der Anstromung noch klarer ausgeprigt ist. Dynamische

Hebungsantriebe sind im Bereich des Referenzgebiets ebenfalls zu erwarten.
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7 Konvektionsrelevante Wetterlagen und Stromungskonfigurationen

Offenbar stellt die Advektion konvektionsforderlicher Luft aus dem Siidosten
neben den dominierenden siidwestlichen Stromungstypen einen relevanten

Alternativweg bei der nordwirts gerichteten Umstromung der Alpen dar.
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8 Langzeitliche Variabilitat
konvektionsforderlicher
Bedingungen

Die langzeitliche Variabilitdt der konvektiven Aktivitidt auf klimatologischen
Zeitskalen kann basierend auf den konvektionsforderlichen Tagen gemif
konOWLK (Kap.5.2), den konvektiven Tagen gemidll qdaOWLK (Kap.5.3)
sowie den unterschiedlich gewittertrichtigen typischen Stromungskonfigura-
tionen in Form der Hauptkomponenten (Kap.7.1.2) umfassend und fundiert
analysiert werden. Diese drei neu entwickelten Proxies fiir die Gewitterneigung
stehen als 57-jahrige Zeitreihen zur Verfiigung, die robuste statistische Analy-
sen ermoglichen. Sie werden im Folgenden verwendet, um die langzeitliche
Variabilitit gewitterforderlicher und -hemmender Bedingungen mithilfe von
Trend- und Persistenzanalysen (Kap.8.1) sowie Korrelationsbetrachtungen
(Kap. 8.2) raumlich differenziert zu untersuchen. Anschlieend wird der Ein-
fluss verschiedener atmosphirischer Telekonnektionsmuster auf die konvektive
Aktivitit in Mitteleuropa diskutiert (Kap. 8.3).

8.1 Trends und Persistenzverhalten

Die Existenz moglicher Trends ist ein pragendes Merkmal von Zeitreihen. Sie
gibt Aufschluss iiber die langzeitliche Entwicklung des betrachteten Parame-
ters unter Ausblendung hoherfrequenter Variabilitdtsmoden. Entscheidend fiir
die Belastbarkeit detektierter Trends ist die Linge der Zeitreihe. Im Folgenden

werden Trendanalysen beziiglich der verschiedenen Proxies konvektiver Akti-
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vitdt vorgestellt. AuBerdem wird das Persistenzverhalten der Gewitterneigung

auf ihre langzeitliche Variabilitét hin untersucht.

8.1.1 Trend der Gewitterneigung in Deutschland

Die Trendanalysen werden analog zum bisherigen Vorgehen zunichst
exemplarisch in Bezug auf das Deutschland umfassende Referenzgebiet
durchgefiihrt. Die jdhrliche Haufigkeit der konvektionsforderlichen Wetterlage
WFLHX aus der konOWLK weist im gesamten betrachteten Zeitraum von
57 Jahren in Deutschland keinerlei Trend auf bei zugleich sehr hoher jahrlicher
Variabilitdt (Abb. 8.1a). Den Minima von 3 Tagen der Klasse WFLHX in
den Jahren 1974 und 1984 steht ein Maximum von 22 Tagen im Jahr 1969
gegeniiber. Einerseits existieren Phasen durchgehend relativ starker (1966-
1973) und schwacher (1984-1992) konvektiver Aktivitit, andererseits kommt
es mehrmals zu Spriingen von einem Jahr auf das nichste, wie beispielsweise
1983/1984 und 2013/2014. Die Koppelung dieses langzeitlichen Verhaltens an
die Variabilitéit des Klimasystems wird in Kapitel 8.3.5 diskutiert.

Bedingt durch die geringen jdhrlichen Hiufigkeiten von WFLHX basiert die
Trendanalyse auf eher kleinen Stichproben, was die Robustheit des Ergebnisses
beeintrichtigt. Wie in Kapitel 5.3 erlédutert, ist dieser Umstand auf die kon-
servative Klassifikationsvorschrift der konOWLK zuriickzufiihren, die einen
Tag nur dann als WFLHX einstuft, wenn eine sehr hohe Wahrscheinlich-
keit fiir schwere Gewitter vorliegt. Zur Erhohung des Stichprobenumfangs
liegt es deshalb nahe, auf die durch die weniger strenge qdaOWLK als
konvektiv klassifizierten Tage zuriickzugreifen. Die zugehorige, ebenfalls in
Abbildung 8.1a dargestellte Zeitreihe besitzt einen schwachen negativen Trend
von —0,08 Tagen pro Jahr (da—'), entsprechend einer Abnahme um 4,48 Tage
im Gesamtzeitraum, welcher infolge der hohen jdhrlichen Variabilitit ebenfalls
als zufillig zu bewerten ist (p = 32,4%). Die beiden Zeitreihen von WFLHX-
Tagen (konOWLK) und konvektiven Tagen (qdaOWLK) weisen einen Korre-
lationskoeffizienten von 0,75 nach Spearman auf. Hierin manifestiert sich zum
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8.1 Trends und Persistenzverhalten

einen der enge Zusammenhang zwischen konOWLK und qdaOWLK. Zum
anderen bestitigt dieser Wert, dass sich WFLHX-Tage in guter Niherung als

Teilmenge und Spezialfall der konvektiven Tage auffassen lassen.
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Abbildung 8.1: Ergebnis der Trendanalysen fiir Deutschland mit Trendlinien und Konfidenzin-
tervallen (Si = 95%) fiir die jéhrliche Anzahl (a) konvektionsforderlicher (konOWLK, rot) und
konvektiver Tage (qdaOWLK, gelb), (b) konvektionshemmender Tage (konOWLK) und (c) von
Tagen, die im Rahmen der Hauptkomponentenanalyse mit einer maximalen Ladung von mehr als
0,5 als HK 4 und (d) HK 2 klassifiziert wurden (vgl. Abb.7.3). Regressionsgleichungen und p-
Werte des Mann-Kendall-Tests sind farblich passend angegeben.

Als Proxy fiir konvektionshemmende Tage eignet sich ausschlieBlich die
konOWLK-Wetterlage KTSAX, wie in Kapitel 7.2.3 erldutert. Deren jéhrliche
Hiufigkeit scheint iiber die Jahre leicht zuzunehmen (0,15da~!; Abb. 8.1b),
allerdings muss auch in diesem Fall die Nullhypothese eines verschwindenden

Trends angenommen werden (p = 46,1%). Auffillig ist die Haufung
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8 Langzeitliche Variabilitidt konvektionsforderlicher Bedingungen

niedrigerer Werte ab 1997, die mit einer gleichzeitig verstirkten Variabilitit
einhergehen. Die Ursache hierfiir ist bislang unklar. Das absolute Minimum
liegt bei 53 KTSAX-Tagen im Jahr 1999, das Maximum bei 97 Tagen im Jahr
2010. Erwartungsgemil sind die Zeitreihen der WFLHX- und KTSAX-Tage
antikorreliert, allerdings mit einem Korrelationskoeffizienten von —0,50 nur
moderat. Da die konOWLK eine grofle Zahl weiterer Wetterlagen umfasst,
impliziert ein Jahr mit hdufigen WFLHX-Tagen nicht zwangsldufig ein
selteneres Auftreten von KTSAX.
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Abbildung 8.2: Periodogramme fiir die spektrale Leistungsdichte verschiedener Variabilitdtsmo-
den, normiert mit ihrem jeweiligen Maximum, in Abhéngigkeit von der Frequenz beziiglich der
Zeitreihen der jahrlichen Héufigkeit konvektiver Tage nach qdaOWLK (links) und KTSAX-Tage
nach konOWLK (rechts). Die gestrichelten Linien markieren jeweils klar separierte Moden.

Die groflen Stichprobenumfinge der Zeitreithen von KTSAX-Tagen nach kon-
OWLK und konvektiven Tagen nach qdaOWLK ermoglichen es aulerdem, das
langzeitliche Verhalten auf mogliche Periodizititen zu untersuchen. Hierfiir
wird entsprechend der iiblichen Vorgehensweise eine Fourier-Analyse auf
die Zeitreihe angewendet, um vom Zeit- auf den Frequenzraum iiberzugehen
(z.B. Wilks, 1995). Das hieraus resultierende Periodogramm gibt die spektrale
Leistungsdichte der Zeitreihe mit Lange n innerhalb eines Frequenzbereichs

zwischen n~! und fy = 0,5 an, wobei fy durch die zeitliche Auflésung der
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8.1 Trends und Persistenzverhalten

Daten vorgegeben wird (Nyquist-Frequenz). Wie Abbildung 8.2 zeigt, weisen
beide Zeitreihen Variabilitditsmoden mit hoher spektraler Leistungsdichte auf.
So ist die Zeitreihe der konvektiven Tage nach qdaOWLK (links) durch zwei
klar separierte Moden gekennzeichnet, von denen die eine mit f = 0,35a~!
einer Periodendauer von rund 2,9 a und die andere mit f = 0,42 a~! einer
Periodendauer von 2,4 a entspricht. Die Zeitreihe der KTSAX-Tage (rechts)
weist demgegeniiber nur eine Variabilititsmode auf, und zwar ebenfalls
bei f = 0,42a~'. Folglich lisst sich die starke Jahr-zu-Jahr-Variabilitit
sowohl des Proxys fiir konvektionsforderliche als auch des Proxys fiir
konvektionshemmende Bedingungen mithilfe der Periodogramme teilweise
auf systematische Variabilititsmoden zuriickfiihren. Das Ubereinstimmen
einer Periodendauer zwischen den beiden verwandten Proxies entspricht
der Erwartung und liefert einen Beleg fiir die Belastbarkeit der erhaltenen
Moden. Bei kleineren Frequenzen beziehungsweise groferen Periodendauern
zeigt die spektrale Leistungsdichte indes fiir beide Proxies ein zunehmend
verrauschtes Verhalten. Dieses steht im Zusammenhang mit dem begrenzten
Umfang der zugrunde liegenden Zeitreihen. Insbesondere lassen sich keine
Moden im dekadischen oder multidekadischen Bereich belegen. Diesbeziiglich
weitergehende Aussagen wiirden eine um einige Jahrzehnte lingere Zeitreihe
erfordern.

Die siidwestliche Stromung vorseitig eines Hohentrogs, wie sie in Kapitel 7.1.2
als Charakteristikum des typischen Stromungsmusters der HK 4 ermittelt
wurde, ist in Deutschland nach Kapitel 7.2.3 mit einer deutlich erhohten
Wabhrscheinlichkeit von WFLHX-Tagen verkniipft und kann daher in erster
Niaherung als weiterer Indikator fiir konvektionsforderliche Bedingungen
verwendet werden. Analog dazu eignet sich die durch eine nordwestliche
Anstromung gekennzeichnete HK 2 niherungsweise als Indikator fiir das
Auftreten der Wetterlage KTSAX. Die jahrlichen Haufigkeiten sowohl von
HK 4 (Abb.8.1c) als auch HK 2 (Abb.8.1d) weisen eine sehr hohe Jahr-
zu-Jahr-Variabilitdt und keinerlei signifikanten Trend auf. Wihrend HK 2
beispielsweise S51-mal im Jahr 1962 auftrat, verringerte sich der Wert
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im darauffolgenden Jahr auf 13 Tage. Allerdings sind seit 1998 keine
hohen Hiufigkeiten von HK 2 mehr aufgetreten, wihrend sich die drei
hochsten Werte fiir HK 4 auf diesen Zeitraum konzentrieren. Erst eine
Fortfithrung der Zeitreihe wird zeigen, ob sich darin ein neuer Trend hin
zu haufigeren stidwestlichen Lagen manifestiert. Die obigen Analysen zeigen
folglich tibereinstimmend, dass in Deutschland innerhalb des 57-jdhrigen
Untersuchungszeitraums keine signifikanten Trends der Gewitterneigung

aufgetreten sind.

8.1.2 Regionale Trends in Mitteleuropa

Die Verallgemeinerung der konOWLK auf beliebige Bezugsgebiete in
Mitteleuropa analog zu Kapitel 7.1.1 ermoglicht es, die Gewitterneigung in
den verschiedenen Teilgebieten auf langzeitliche Trends zu untersuchen und
diese rdaumlich zu vergleichen. Hierfiir werden Trendanalysen beziiglich der
jahrlichen Haufigkeiten von WFLHX- und KTSAX-Tagen in jedem Teilgebiet
(Kap.7.1.1) berechnet und die Steigungen der Trendlinien flichenhaft
dargestellt.

Wie Abbildung 8.3a fiir die Zeitreihen der WFLHX-Tage zeigt, ergibt
sich fiir den iiberwiegenden Teil Mitteleuropas kein oder nur ein nicht-
signifikanter Trend variablen Vorzeichens. Allerdings fillt ein Gebiet mit
positiven Trends im Siiden und Siidwesten, mit den hochsten und signifikanten
Werten in Siidostfrankreich (0,13da™!), und negativen Trends im Osten
auf, wobei in Zentralpolen eine signifikante Abnahme von —0,08da~!
beobachtet wird. Die Bereiche signifikanter Werte werden in beiden Fillen
umgeben von weitldufigen Gebieten, in denen schwichere, nicht-signifikante
Trends gleichen Vorzeichens vorliegen. Unter Verwendung ldngerer Zeitreihen
konnten sich folglich zwei grofflachige Bereiche gegenldufiger Trends
ausbilden. Eine weitere Zone signifikant positiver Trends liegt in England
(0,05da’1), wohingegen die Zeitreihe von WFLHX-Tagen fiir Deutschland,
ibereinstimmend mit Kapitel 8.1.1, weitestgehend keine Trends aufweist.
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Abbildung 8.3: Ergebnis der Trendanalysen beziiglich der jdhrlichen Haufigkeit von (a) WFLHX-
und (b) KTSAX-Tagen fiir die verschiedenen in Kap. 7.1.1 definierten Referenzgebiete (Zeitraum:
Sommerhalbjahre 1958-2014). Die Steigung der Regressionsgerade ist farblich kodiert dargestellt,
wobei zusitzlich aufwirts/abwirts weisende Dreiecke einen signifikanten positiven/negativen
Trend anzeigen (Si = 90%) und ein X auf einen nicht-signifikanten Trend hinweist. Ein graues
X entspricht dabei einem verschwindenden Trend.

Bei Betrachtung der analogen Darstellung fiir die Wetterlage KTSAX (Abb.
8.3b) fillt auf, dass deren Haufigkeit innerhalb eines groBflachigen Bereichs,
umgrenzt durch das Dreieck zwischen Biskaya, Bosnien und Polen, im
Untersuchungszeitraum fast durchgéngig zugenommen hat. Signifikante Werte
werden aber nur in wenigen Teilgebieten erreicht, beispielsweise im Osten
Frankreichs (0,2da~"). Von England bis Dinemark treten dagegen negative
Trends auf, die iiber der Nordsee auch signifikant ausfallen (—0,4da™").
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Abbildung 8.4: Wie Abb. 8.3, aber fiir die jihrlichen Uberschreitungshzufigkeiten der konOWLK-
Parameter (a) 6,, (b) PW, (c) SLI und (d) w in Bezug auf den jeweiligen Schwellenwert, der die
konvektionsforderlichen Bedingungen definiert.

Die beobachtete langzeitliche Variabilitit geht zuriick auf kombinierte
Trends der vier Parameter, die der konOWLK zugrunde liegen. Um
regionale Veridnderungen der Gewitterneigung auf die steuernden Variablen
zuriickzufithren und dabei insbesondere thermodynamische und dynamische
Effekte zu trennen, werden nachfolgend Trendanalysen fiir die jdhrliche
Anzahl der Schwellenwertiiberschreitungen jedes einzelnen konOWLK-
Parameters vorgestellt. Dabei werden die Schwellenwerte an der Grenze zum
jeweils konvektionsforderlichen Bereich verwendet, das heilit zwischen den
Klassen X und W (neutral-warm), X und F (neutral-feucht), X und L (neutral—
labil) sowie X und H (neutral-Hebung).

Aus Abbildung 8.4a wird ersichtlich, dass die Zahl der Tage, an denen eine
warme Luftmasse (6,) vorherrscht, fast iiberall zugenommen hat, in den

meisten Gebieten auch signifikant. Vielfach bewegt sich die Steigung der
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Regressionsgerade um den Wert 0,2da~!, im Alpenraum um 0,3da"'. Keine
signifikanten Verdnderungen ergeben sich fiir die Nordhilfte Frankreichs sowie
fiir Polen. Auch im Fall des niederschlagsfihigen Wassers PW (Abb. 8.4b)
ergibt sich weitrdumig ein positiver Trend, der allerdings nur in manchen
Regionen signifikant ist, wie zum Beispiel iiber England und der Nordsee
(0,3da"!). Werte um Null finden sich &stlich einer Linie Deutschland—
Norditalien. Die Héufigkeit labiler Schichtungen (SLI; Abb. 8.4c) blieb im
Umfeld von Atlantik, Nord- und Ostsee weitgehend unverindert, wohingegen
sie ansonsten {iberall abgenommen hat, in einigen Regionen auch signifikant.
Der betragsmiBig stirkste Trend tritt mit —0,3da~" iiber dem Westbalkan
auf. Eine markante Abnahme iiber ganz Mitteleuropa ist hinsichtlich der
Vertikalgeschwindigkeit w zu beobachten (Abb. 8.4d). Mit Ausnahme von
Teilen des Nordseeraums sind die Ergebnisse hier zudem durchweg signifikant.
Dabei fillt eine Zweiteilung des Untersuchungsgebiets auf mit schwicheren
Trends im Westen und entlang von Nord- und Ostsee sowie einer stirkeren
Abnahme nach Osten hin, beginnend im 6stlichen Frankreich. So erreichen die
Werte in Siiddeutschland und Osterreich fast —0,6da™".

Alternativ konnten die obigen Trendanalysen auch beziiglich der Jahresmittel-
werte der Parameter in physikalischen Einheiten durchgefiihrt werden. Diesem
Vorgehen ist jedoch, aus Griinden der Konsistenz mit den Trends der auf
den Parametern aufbauenden konOWLK, die hier gewéhlte Betrachtung von
jahrlichen Schwellenwertiiberschreitungen vorzuziehen. Der Vollstindigkeit
halber seien an dieser Stelle dennoch die Trends in physikalischen Einheiten
fiir das Referenzgebiet Deutschland (vgl. Kap. 8.1.1) genannt (ohne Abb.). So
hat 6, um 0,028 Ka~! (p = 0,03) und PW um 0,004kgm>a~' zugenommen
(p = 0,245), wihrend der SLI um 0,008Ka’1 (p = 0,635) und die Verti-
kalgeschwindigkeit w um 0,001 ms~'a~! abgenommen haben (p = 0,000).
Uberstimmend mit Abbildung 8.4 sind in Deutschland nur die Trends von 6,
und w statistisch signifikant.

Die globale Erwidrmung (Stocker, 2014) spiegelt sich deutlich in der
verbreiteten Zunahme von Tagen mit relativ hohem 6, wider. Aufgrund der
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8 Langzeitliche Variabilitidt konvektionsforderlicher Bedingungen

verdnderten Strahlungsbilanz wird der unteren Troposphire in verstirktem
Mafe fiihlbare und latente Wéarme zugefiihrt, die sich dort in einem erhohten
6,-Niveau duBlert und somit einen thermodynamischen Mechanismus zur
Erhohung der Gewitterneigung darstellt. Infolge des Vertikaltransports der
zusitzlichen Wasserdampfmenge steigt auch die integrale Grofle PW an,
wenn auch schwicher und oftmals nicht signifikant. In diesem Kontext
verwundert das tendenziell seltenere Auftreten labiler Situationen zunéchst.
Dieser scheinbare Widerspruch klirt sich auf, wenn beriicksichtigt wird, dass
die Erwdrmung, wie in Mohr und Kunz (2013) gezeigt, auch hohere Schichten
erfasst. Da die Konvektionsrelevanz regionaler 6,-Maxima aber gerade auf der
Abnahme von 6, mit der Hohe beruht, dquivalent zum Vorliegen potentieller
Instabilitdt, wirkt eine Erwdrmung in allen Niveaus nicht labilisierend. Die
Kombination von 6, und PW mit dem dritten thermodynamischen Parameter
SLI in der konOWLK ermoglicht folglich eine differenziertere Analyse der
Beziehung zwischen globaler Erwirmung und Gewitterneigung. Ungeachtet
dessen sind als Folge der starken Fluktuationen innerhalb der Zeitreihe
insbesondere betragsmifig kleine Trends wie im Falle des SLI anfillig
gegeniiber Verschiebungen des Bezugszeitraums. So errechneten Mohr und
Kunz (2013) fiir den Zeitraum 1978-2009 verbreitet eine Labilisierung der
Schichtung, die sich fiir andere Zeitraume, bedingt durch den Ein- oder
Ausschluss von Perioden extremer Werte, in eine Stabilisierung veréndert. Aus
diesem Grunde sollten auch die regional signifikanten Trends des SLI nicht
iberinterpretiert werden.

Die Vertikalgeschwindigkeit w als vierter Parameter représentiert in der kon-
OWLK die dynamische Komponente konvektionsforderlicher Bedingungen,
da verbreitete Konvektion hiufig durch Hebung in der mittleren und oberen
Troposphire ausgelost wird. Der ausgeprigte negative Trend von w zeigt,
dass die Hiaufigkeit von Stromungsfeldern abnimmt, die eine grofrdumige
Hebung induzieren. Als Folge steigt die Wahrscheinlichkeit fiir Wetterlagen,
bei denen sich trotz giinstiger thermodynamischer Bedingungen grofBrdumig

keine hochreichende Konvektion entwickeln kann.
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Abbildung 8.5: Wie Abb.8.3, aber fiir den klimatologischen Referenzzeitraum 1985-2014
(Sommerhalbjahr).

Allerdings ist zusitzlich zur groBrdumigen Hebung auch die Rolle klei-
nerskaliger Auslosemechanismen zu berticksichtigen, die im Rahmen dieser
Trendanalyse nicht betrachtet werden konnten. Die Frage nach den Ursachen
des unerwarteten negativen Trends von w bietet den Ansatzpunkt fiir weitere
Studien zu konvektionsrelevanten atmosphirischen Anderungen im Kontext
des Klimawandels.

Bei isolierter Betrachtung verschiedener Teilzeitraume in der Trendanalyse
fiir Deutschland (Abb. 8.1a) fillt zwischen den Jahren 1984 und 2014 ein
schwacher positiver Trend auf. Dieser konnte eine Umkehr hin zu einer

mehrere Dekaden umfassenden signifikanten Zunahme der Gewitterneigung
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einleiten. In diesem Falle wiese das Trendverhalten eine gewisse Parallelitit
zu dem der globalen Erwédrmung auf, die durch eine markante Verstirkung des
Temperaturanstiegs ab den 1970er-Jahren gekennzeichnet ist (Hansen et al.,
2010). Aus diesem Grunde wird die rdumliche Trendbetrachtung nachfolgend
auf den 30-jdhrigen Bezugszeitraum von 1985 bis 2014 eingegrenzt.

In diesem Referenzzeitraum nimmt die Hiufigkeit gewitterforderlicher
Bedingungen (WFLHX-Tage) vor allem nach Siiden und Osten hin in vielen
Referenzgebieten signifikant zu (Abb. 8.5a). Die Steigung erreicht regional
Werte von bis zu 0,4da’1, das heillt alle 2,5 Jahre tritt im Mittel ein
zusitzlicher WFLHX-Tag auf. Auch fiir die Zeitreihen in verschiedenen Teilen
Deutschlands ergeben sich nun signifikante Trends. Hinsichtlich der Tage
mit konvektionshemmenden Bedingungen (Abb. 8.5b) ldsst sich dagegen kein
systematisches Verhalten erkennen. Zwar herrschen iiberwiegend negative
Trends vor, diese sind aber nur vereinzelt, primédr in der Umgebung der
Britischen Inseln, signifikant mit Werten von bis zu —0,6da™".

Der Vergleich der Trendkarten fiir die vollstindigen sowie die auf 30 Jahre
verkiirzten Zeitreihen deutet auf einen Zusammenhang der Zahl konvektions-
forderlicher Tage mit der globalen Erwédrmung hin. So bewirkt das indifferente
Trendverhalten der Gewitterneigung innerhalb des anfinglichen Zeitraums
schwacher globaler Temperaturzunahme, dass in den meisten Gebieten auch
bezogen auf den Gesamtzeitraum keine signifikanten Trends detektiert werden
konnen. Demgegeniiber wird die darauf folgende starke Erwarmung auch von
markanten Trends der Gewitterneigung begleitet. Zugleich fillt allerdings eine
sehr hohe rdumliche Streuung der Ergebnisse auf. Diese, ebenso wie der hohe
Anteil starker, aber nicht-signifikanter Trends, geht auf die verkiirzte Zeitreihe
und die verminderte Belastbarkeit darauf basierender Trendanalysen zuriick.
Werden die vier konOWLK-Parameter analog zu oben separat analysiert, fallen
ebenfalls deutliche Unterschiede zum Gesamtzeitraum auf. Dem globalen
Temperaturanstieg folgend, intensiviert sich auch der Trend von 6, im
Zeitraum 1985-2014 deutlich (Abb. 8.6a). Eine Ausnahme bildet lediglich
der Nordwesten des Untersuchungsgebiets. Die stirksten Trends treten mit
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Steigungswerten von bis zu 1,0da”! in den westlichen Balkanlindern
sowie in Stidfrankreich auf. Der steilere Anstieg des 6,-Niveaus gegeniiber
dem Referenzzeitraum 1958-2014 trigt dazu bei, dass nun auch beziiglich
PW in einem GroBteil des Untersuchungsgebiets starke und signifikante
Trends beobachtet werden (Abb.8.6b). Dagegen weist die Labilitdt nur
im Nordwesten und vereinzelt im Siidosten einen positiven Trend auf mit
maximalen Werten von knapp 0,6da~! (Abb. 8.6¢). Im iibrigen Gebiet ist kein
klares Trendverhalten erkennbar, wobei im Gegensatz zum Gesamtzeitraum
insbesondere keine signifikanten negativen Trends mehr auftreten. Der
Hebungsparameter w zeigt regional eine deutliche Abnahme von bis zu
—0,7da~! im 6stlichen Frankreich (Abb. 8.6d). Allerdings ist diese nun auf ein
V-formiges Gebiet beschrinkt, das sich von den Niederlanden nach Norditalien

und von dort bis nach Polen erstreckt.
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Abbildung 8.6: Wie Abb.8.4, aber fiir den klimatologischen Referenzzeitraum 1985-2014
(Sommerhalbjahr).
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Ungeachtet der oben diskutierten Unterschiede der Trendverteilungen zwi-
schen den beiden Zeitraumen bleiben die Beitridge der einzelnen Parameter
hinsichtlich des Trendverhaltens der konOWLK qualitativ im Wesentlichen
gleich. So steht auch beziiglich der Periode 1985-2014 eine Zunahme kon-
vektionsforderlicher thermodynamischer Bedingungen einer Abnahme kon-
vektionsforderlicher dynamischer Bedingungen gegeniiber. Die Stabilitdt als
dritter thermodynamischer Parameter zeigt weiterhin keine systematischen
Verinderungen. Auch bei einem positiven Trend der WFLHX-Héaufigkeit
besteht folglich der gegenlidufige Effekt abnehmender Hebungsantriebe fort.

Die hohe rdaumliche Streuung der Trends beziiglich WFLHX und KTSAX
verdeutlicht, dass Trendanalysen fiir kurze Zeitreihen mit Vorsicht interpretiert
werden miissen. Infolge der hohen jdhrlichen Fluktuationen kdnnen sich selbst
starke Trends als statistische Artefakte herausstellen, wie die Signifikanztests
zeigen. Ebenso ist die Moglichkeit zu beriicksichtigen, dass sich das
Trendverhalten in den ndchsten Dekaden erneut @ndern konnte. In diesem
Kontext kann die Analyse von Teilzeitrdumen zu Fehlinterpretationen fiihren.
Gleichwohl deutet die Parallelitidt zur globalen Temperaturentwicklung darauf
hin, dass zu Beginn der 1980er-Jahre tatsidchlich eine Umkehr des Trends hin

zu einer signifikanten Zunahme der Gewitterneigung eingetreten ist.

8.1.3 Persistenzanalyse

Hilt eine hohe Gewitterneigung iiber mehrere Tage hinweg an, kann
dies die Auswirkungen der konvektiven Ereignisse deutlich verstirken.
So geht beispielsweise die Akkumulation der Niederschlagsmengen mit
einer wachsenden Hochwassergefahr insbesondere als Folge gesittigter
Boden einher, die ihrerseits Sturzfluten und Hangrutsche begiinstigen. Ein
weiteres relevantes Merkmal der Gewitteraktivitit auf langen Zeitskalen
bildet neben der Jahressumme von gewitterforderlichen Tagen deshalb die

Wahrscheinlichkeit von Aneinanderreihungen solcher Tage (Cluster) .
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Abbildung 8.7: (a) Relative Hiufigkeit von Clustern aufeinanderfolgender Tage (halb-
logarithmische Achsenskalierung) innerhalb des Referenzgebiets Deutschland bezogen auf die
Sommerhalbjahre 1958-2014, die als WFLHX gemil konOWLK (rot) sowie als konvektiv gemél
qdaOWLK (blau) klassifiziert wurden. (b) wie (a), aber in Bezug auf Tage, deren Stromungsmuster
den typischen Mustern HK 2 (gestrichelt) und HK 4 (durchgezogen) zugeordnet wurden. Auf der
Abszisse ist die Clusterldnge i in Tagen aufgetragen.

Fiir die Persistenzanalyse wird der in Kapitel 4.1.6 vorgestellte Algorithmus
zur Clustererkennung verwendet, der auch die Moglichkeit eines voriiber-
gehenden Riickgangs der Gewitterneigung innerhalb eines Clusters addquat
beriicksichtigt. Bezogen auf das Referenzgebiet Deutschland (vgl. Kap. 7.2.3)
fiir den Zeitraum 1958-2014 treten konvektive Tage nach qdaOWLK zwar
in der Hilfte der Fille einzeln auf, was einer trivialen Clusterlinge von 1
entspricht (Abb. 8.7a). Zugleich entfillt aber auch auf ldngere Cluster ein
wesentlicher Anteil. So reihen sich in etwa 20% der Fille mindestens 4
und in 8% mindestens 6 konvektive Tage aneinander. Das ldngste detektierte
Cluster hat eine Linge von 14 Tagen. Die analoge Verteilung hinsichtlich der
WFLHX-Tage ist demgegeniiber deutlich zu kleineren Léangen hin verschoben.
Beispielsweise steigt der Anteil der Einzeltage (Lénge 1) auf 60% und nur noch
5% aller Cluster bestehen aus mindestens 4 Tagen. Bis auf ein einziges 10-

tiagiges Ereignis kam es im Bezugszeitraum nie zu Lingen grofer als 6 Tage.
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Abbildung 8.8: Zeitreihe der jihrlichen Héufigkeiten verschiedener Clusterldngen. Als Grundlage
dienen konvektive Tage gemidB qdaOWLK in den Sommerhalbjahren 1958-2014 (Piper et al.,
2016).

Offenbar hilt ein wesentlicher Anteil der gewittertrichtigen Situationen
gemil qdaOWLK und konOWLK iiber mehrere Tage hinweg an. Hierbei
ist im Hinblick auf die Unwetterrelevanz hervorzuheben, dass sich auch
fiir langere konvektive Episoden noch bedeutende Wahrscheinlichkeitswerte
ergeben. Die Unterschiede zwischen den beiden Proxies sind darauf
zurlickzufiihren, dass konvektive Tage gemidfl qdaOWLK lediglich auf eine
relativ hohe Gewitterneigung hinweisen, wihrend die konOWLK-Wetterlage
WFLHX in guter Ndherung als hinreichend fiir starke Gewitterereignisse
angesehen werden kann (vgl. Kap.5.3). Deshalb ist es vor dem Hintergrund
dieser konservativen Klassifikationsregel bemerkenswert, dass es trotzdem
regelmifig zu mehrtigigen Serien von WFLHX-Tagen kommt. Ein Beispiel

fuir extreme Unwetter im Zusammenhang mit einer anhaltend hohen
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Gewitterneigung sind die Uberschwemmungen, die im Mai und Juni
2016 in mehreren Teilen Siiddeutschlands massive Schéden und mehrere
Todesopfer nach sich zogen. Eine Persistenzanalyse analog zu oben ergab
fiir diese Episode je ein drei- und zweitdgiges Cluster beziiglich konOWLK
und ein elftigiges Cluster beziiglich qdaOWLK (Piper et al., 2016).
Die aufgetretenen Zerstorungen verdeutlichen die potenziellen Folgen von
konvektiven Ereignissen, die in Bezug auf ihre Persistenz im Bereich sehr
hoher Perzentile angesiedelt sind (engl.: heavy-tail events; vgl. Abb. 8.7a).

Im Folgenden soll nun zusitzlich der grof3skalige Antrieb konvektionsrele-
vanter Umgebungsbedingungen auf Persistenzen hin untersucht werden. Als
weiterer Indikator fiir forderliche und hemmende Wetterlagen dient, gemal
den Ergebnissen aus Kapitel 7.2, die Zuweisung eines gegebenen Tages zu
den typischen Stromungsmustern HK 2 (nordwestliche Stromung) beziehungs-
weise HK 4 (stidwestliche Stromung). Der Clusterdetektionsalgorithmus wird
dementsprechend analog zu oben auf die als HK 2 und HK 4 klassifizierten
Tage angewendet. Abbildung 8.7b zeigt, dass sich die empirischen Verteilun-
gen fiir beide Stromungskonfigurationen stark dhneln. Zudem weisen diese im
Vergleich zu den Proxies hoher Gewitterneigung (Abb. 8.7a) deutlich hohere
Wabhrscheinlichkeiten fiir lange Cluster auf. So liegt die Wahrscheinlichkeit
eintidgiger Episoden nur noch bei 20%, wihrend zugleich die mindestens 14-
tagigen Cluster beziiglich HK 4 noch mit einer Wahrscheinlichkeit von etwa
1% auftreten.

Diese Analysen verdeutlichen den Zusammenhang beziiglich des Persistenz-
verhaltens zwischen konvektionsforderlichen Bedingungen und der steuernden
groflskaligen Stromungskonfiguration. Da indes viele der als HK 4 klassifi-
zierten Tage nicht gleichzeitig von der konOWLK als WFLHX klassifiziert
werden, ldsst sich unmittelbar nachvollziehen, dass die Wahrscheinlichkeit fiir
lange Cluster beziiglich WFLHX niedriger ist als beziiglich HK 4.

Auf diesen grundlegenden Analysen aufbauend, wird nachfolgend die
langzeitliche Variabilitdt der Persistenz konvektiver Tage untersucht. Dazu

werden die Clusterhdufigkeiten fiir jedes Jahr einzeln berechnet, wobei die
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Analyse wegen der groferen jahrlichen Stichproben auf der qdaOWLK basiert.
Es fillt eine sehr hohe Jahr-zu-Jahr-Variabilitiat auf, die sich zudem durch
ein hochgradig stochastisch geprigtes Verhalten auszeichnet (Abb. 8.8). Weder
hinsichtlich der Gesamtzahl der Cluster noch der einzelnen Langen sind Trends
oder Periodizititen erkennbar. Ein markantes Extremum stellt das Jahr 1989
dar, in dem 14 Cluster der Léngen 2 und 3, aber nur ein 4- bis 5-tigiges Cluster
aufgetreten sind. Im Gegensatz dazu traten 1991 insgesamt lediglich 3 Cluster
auf, davon zwei 2- bis 3-tigige und ein 4- bis 5-tdgiges.

Insgesamt trigt die Persistenzneigung konvektiv giinstiger Bedingungen zu
der beobachteten hohen Jahr-zu-Jahr-Variabilitdt der Gewitterneigung bei. In
Jahren, in denen sich hiufig konvektionsforderliche Wetterlagen einstellen,
hilt ein wesentlicher Teil von diesen iiber mehrere Tage hinweg an, sodass
die Anzahl konvektiver Tage tiberproportional hoher ist. Dieser Effekt wird
durch die hohe Variabilitdt der Persistenzneigung selbst nochmals verstirkt.
Die Ergebnisse implizieren aulerdem, dass ldngere Gewitterepisoden zwar im
Mittel selten auftreten, aber, wie aus der empirischen Verteilung (Abb. 8.7)
ersichtlich ist, keineswegs singulédre Ereignisse darstellen. Insbesondere kann
es als Folge der hohen Jahr-zu-Jahr-Fluktuationen zu einer Hiaufung extremer

Episoden sogar innerhalb eines Jahres kommen.

8.2 Raumliche Analyse der mehrjahrigen Variabilitat

Ein wesentliches Charakteristikum der mehrjihrigen Variabilitit besteht, neben
der Existenz moglicher Trends, in rdumlichen Ahnlichkeiten der regionalen
Zeitreihen. Dieser Ansatz fiihrt zu einer kombinierten Analyse raumlicher und
zeitlicher Variabilititsmoden, die vom langzeitlichen Verhalten der zugrunde-
liegenden grofskaligen Antriebe abhingen. Ausgehend von den Ergebnissen
basierend auf Blitzdaten (Kap. 6.3), werden im Folgenden typische jahrliche

Felder und raumliche Korrelationsanalysen der Gewitterneigung diskutiert.
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8.2.1 Charakteristische Felder der Gewitterneigung

Zur raumlich differenzierten Visualisierung der mehrjdhrigen Variabilitéit
wurden in Kapitel 6.3.1 auf der Basis von Blitzdaten die rdumlichen Muster
der Gewitteraktivitdt fiir ausgewdhlte Jahre vorgestellt. Mithilfe der 57
Jahre umfassenden Zeitreihe des Proxys WFLHX aus der konOWLK ist es
jetzt zusitzlich moglich, Aussagen iiber charakteristische jahrliche Felder
der Gewitterneigung zu treffen. Im Unterschied zu Kapitel 7.1.1, in dem
die mittlere rdumliche Verteilung der jdhrlichen Zahl von WFLHX-Tagen
berechnet wurde, ist das Ziel der nachfolgend vorgestellten Analyse, das
Kontinuum der einzelnen jahrlichen Felder der WFLHX-Hiufigkeit auf wenige
typische Felder zu reduzieren.

Hierzu wird auf die rdumlichen Felder der jdhrlichen Zahl von WFLHX-Tagen
eine Hauptkomponentenanalyse beziiglich der T-Mode mit anschlieBender
Rotation angewendet (Kap.4.2.1). Zunédchst muss anhand der Eigenwertver-
teilung (Screeplot, ohne Abb.) die optimale Zahl der zu rotierenden Haupt-
komponenten ermittelt werden, fiir die das in Kapitel 7.1.2 geschilderte Vor-
gehen die Anzahl 3 liefert. Zusitzlich wird fiir verschiedene Zahlen rotierter
Hauptkomponenten die Robustheit der Losungen iiberpriift, indem, ebenfalls
analog zu Kapitel 7.1.2, der Anteil der klassifizierten Felder berechnet wird, bei
dem die maximale Ladung sowie die Differenz der beiden hochsten Ladungen
bestimmte Schwellenwerte iiber- und unterschreiten. Wie Abbildung 8.9 zeigt,
liefert die Rotation von 3 Hauptkomponenten eine sehr genaue Zuordnung.
Insbesondere unterschreitet die maximale Ladung nie den Wert 0,4 und liegt
fast immer oberhalb von 0,5.

Die Hauptkomponenten stellen charakteristische Felder der jahrlichen
Hiaufigkeit von WFLHX-Tagen dar. Die resultierenden Werte sind aus
mathematischen Griinden zwar dimensionslos, aber direkt proportional zur
Dimension der Eingangsdaten (Tage pro Jahr). Analog zur Entwicklung

typischer Stromungskonfigurationen (Kap.7.1.2) gibt die Ladungsmatrix als
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Zanhl rotierter Hauptkomponenten

Abbildung 8.9: Abhingigkeit verschiedener Robustheitsmalie von der Zahl rotierter Hauptkompo-
nenten: Anteil der Jahre mit einer maximalen Ladung grofer als 0,7 (griin durchgezogen), grofier
als 0,5 (griin gestrichelt) und kleiner als 0,4 (rot durchgezogen), sowie Anteil der Jahre mit einer
maximalen Ladungsdifferenz grofer als 0,3 (griin gepunktet) und kleiner als 0,1 (rot gestrichelt).

Matrix der skalierten Eigenvektoren fiir jedes Jahr die Ahnlichkeit der
jeweiligen Hiufigkeitsverteilung zu den einzelnen Hauptkomponenten an.

Die charakteristischen Muster unterscheiden sich fundamental in ihren
rdumlichen Strukturen. So ist HK 1 (Abb.8.10a) durch hohe Werte im
Bereich zwischen dem Balkan, Bayern und Siidpolen gekennzeichnet. Ein
bandformiges sekunddres Maximum erstreckt sich von Siiddeutschland bis
zu den Pyrenden. Dagegen tritt in HK 2 (Abb. 8.10b) das Primdrmaximum
der Zahl von WFLHX-Tagen in weiten Teilen Polens auf, mit Ausldufern
in die Nordhilfte Deutschlands sowie siidwérts bis nach Ungarn. Ein
Nebenmaximum liegt aulerdem in Nordfrankreich vor. Im Muster von HK 3
(Abb. 8.10c) fillt dhnlich wie in HK 1 wieder ein bandférmiges Maximum iiber
der Siidhilfte Frankreichs auf, das allerdings deutlich stdrker ausgeprégt ist als
das in HK 1. Vom Balkan bis nach Osterreich liegen die Werte nahe Null, in
Tschechien ist ein schwaches Sekundidrmaximum zu erkennen. Die Zahl der

Jahre, die basierend auf der Ladungsmatrix den einzelnen Mustern zugeordnet
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8.2 Réumliche Analyse der mehrjihrigen Variabilitit

wurden, variiert stark. Dabei bilden HK 1 und 3 mit 34 beziehungsweise
20 Jahren die groBten Klassen, wihrend nur 3 Jahre HK 2 zugeordnet werden.
Die drei Hauptkomponenten geben Aufschluss iiber die verschiedenen jihr-
lichen Muster, deren Wechsel die langzeitliche Variabilitit der rdumlichen
Verteilung der Gewitterneigung bestimmt. Da sie die innere Ordnung der Ein-
gangsdaten sehr gut erfassen, wie an der obigen Ladungsbetrachtung sichtbar
wird (Abb. 8.9), kommt es in vielen Jahren zu nahezu idealen Ausprigungen
der charakteristischen Muster. Folglich lédsst sich die mehrjdhrige zeitliche
Variabilitdt im Wesentlichen durch einen Satz von nur drei wiederkehrenden
raumlichen Verteilungen beschreiben, worin sich ein hoher Grad an systemati-

schem Verhalten offenbart.
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Abbildung 8.10: Typische raumliche Verteilungen der jahrlichen Anzahl (Sommerhalbjahr) von
WFLHX-Tagen (a bis ¢: HK 1, 2 und 3), auf die sich das Kontinuum der einzelnen jihrlichen
Verteilungen zuriickfithren 1dsst, ermittelt durch eine Hauptkomponentenanalyse beziiglich der T-
Mode. Die Werte sind dimensionslos. Die Zahl auf der linken Seite jedes rdaumlichen Felds gibt
an, in wie vielen Jahren die jeweilige HK dominant ist.
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8 Langzeitliche Variabilitidt konvektionsforderlicher Bedingungen

Ein bestimmendes Charakteristikum in vielen Jahren ist die Konzentration
konvektionsforderlicher Bedingungen auf das Gebiet zwischen den Pyrenden
und Stiddeutschland. Diese Struktur steht in Verbindung mit dem Vorherrschen
siidwestlicher Stromungsmuster, die, teilweise in Verbindung mit einer Spanish
Plume, hidufig fiir die Advektion labiler Luftmassen sorgen und zugleich
an der Trogvorderseite dynamische Hebungsantriebe implizieren (Kap.7.2).
Die stark variierende jahrliche Héaufigkeit dieser Stromungsmuster (vgl.
Kap. 8.1.1), verstirkt durch deren Persistenzneigung (vgl. Kap. 8.1.3), bewirkt,
dass das bandformige Maximum in manchen Jahren dominiert (HK 3),
wohingegen es in anderen nur schwach ausgeprigt vorliegt. So spielen die
sidwestlichen Stromungsformen in Jahren mit einer Dominanz der HK 1 nur
eine untergeordnete Rolle. Gleichzeitig geht ein Grofteil der WFLHX-Tage
hier auf die Advektion konvektionsforderlicher Luftmassen aus dem Siidosten
zuriick, vor allem in Verbindung mit einem abgeschlossenen Hohentief tiber
Siidosteuropa (vgl. Abb.7.15d). Nach Siiden hin, also primir iiber dem
Balkan, liefert auch die lokale Produktion und Akkumulation von CAPE
einen wichtigen Beitrag, wie zum Beispiel im Falle des Stromungsmusters in
Abbildung 7.15b. Die Strukturen in HK 2 kénnen als extreme Auspriagung von
HK 1 aufgefasst werden, wobei das Maximum im Osten nordwiirts verschoben
ist. Zwar scheint dieses Muster wegen seiner geringen Haufigkeit auf den
ersten Blick nur eine untergeordnete Relevanz zu haben. Allerdings belegen die
Ladungswerte von 0,73, 0,64 und 0,60 in den drei zugeordneten Jahren 1980,
1984 und 2001, dass sich das Muster manchmal tatsdchlich in dieser Form
einstellt und nicht nur der Superposition mit den anderen Hauptkomponenten
dient. Dies impliziert, dass sich die rdumliche Verteilung der konvektiven
Aktivitdt zuweilen fiir ein Jahr grundlegend umstellt, weshalb HK 2 trotz
ihres seltenen Auftretens einen wesentlichen Beitrag zur langzeitlichen
Variabilitit liefert. In den betreffenden Jahren gelangt in vielen Féllen feucht-
warme Luft aus dem Siidosten Europas bis nach Nordwestpolen und weiter

nach Deutschland (vgl. Kap.7.2.1). Dieser Advektionstyp nimmt in solchen
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8.2 Réumliche Analyse der mehrjihrigen Variabilitit

Jahren eine zentrale Rolle bei der Bereitstellung konvektionsforderlicher

Umgebungsbedingungen ein.

8.2.2 Raumliche Korrelationsanalysen

Ein weiterer Aspekt der langzeitlichen Variabilitit der konvektiven Aktivitit ist
die rdumliche Reprisentativitiit regionaler Zeitreihen. Hierbei steht die Frage
im Mittelpunkt, in welchem Umkreis um ein gegebenes Bezugsgebiet die
jahrlichen Héaufigkeiten von WFLHX-Tagen einen signifikanten Zusammen-
hang aufweisen. Zusammen mit den typischen rdumlichen Verteilungen der
jahrlichen Zahl von WFLHX-Tagen, die im vorherigen Kapitel beschrieben
wurden, ldsst sich mithilfe dieser Korrelationsbetrachtung die mehrjdhrige
Komponente der raum-zeitlichen Variabilitit umfassend charakterisieren.
Eine Moglichkeit besteht darin, auf die jdhrlichen Verteilungen eine
Hauptkomponentenanalyse beziiglich der S-Mode anzuwenden. Dabei sind
die Variablen durch die Zeitreihen in den einzelnen Teilgebieten gegeben,
und das resultierende Eigenwertproblem beruht auf der Korrelationsmatrix
beziiglich dieser Zeitreihen (Kap.4.2.1). Um Regionen mit einem @hnlichen
zeitlichen Verhalten hinsichtlich der jdhrlichen Zahl von WFLHX-Tagen
zu identifizieren, werden nach obliquer Rotation die Ladungsvektoren der
fiihrenden Hauptkomponenten flichenhaft dargestellt.

Analog zu Kapitel 8.2.1 wird zunichst basierend auf der Eigenwertverteilung
ermittelt, wie viele Hauptkomponenten in die Analyse eingehen sollten.
Als Ergebnis werden die fiinf fithrenden Moden rotiert. Die entsprechenden
Ladungsfelder zeugen von einer engen Koppelung der Zeitreihen auch
iiber grofere Distanzen (Abb.8.11). Allerdings ist diese oftmals in den
verschiedenen Himmelsrichtungen unterschiedlich stark ausgeprigt. So weist
in HK 1 (Abb.8.11a) die Oberrheinregion mit einem Wert von rund 0,7
einen hohen Zusammenhang mit dem weit entfernten Aktionszentrum in
Nordspanien auf, wohingegen von dort aus die Ladung nach Norden hin ziigig
abfillt und bereits {iber der Biskaya nur noch einen Wert von 0,3 erreicht.
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Abbildung 8.11: Raumliche Muster des Zusammenhangs regionaler Zeitreihen der jiahrlichen Zahl
(Sommerhalbjahr) von WFLHX-Tagen ermittelt durch eine Hauptkomponente beziiglich der S-
Mode mit 5 rotierten Hauptkomponenten (a bis e). Die Werte geben die Ladung im jeweiligen
Referenzgebiet an (dimensionslos).

Demgegeniiber ist das Muster von HK 5 (Abb. 8.11e) durch eine weitgehend
symmetrische Struktur in der Umgebung des Aktionszentrums in Kroatien
gekennzeichnet. Als Charakteristikum mehrerer raumlicher Verteilungen fallen
raumlich eng umgrenzte Briiche im Ladungsfeld auf, gut zu erkennen zum
Beispiel anhand von Abbildung 8.11d (HK 4). Wihrend die Zeitreihen iiber
der Nord- und Ostsee auch iiber grofere Distanzen hinweg recht stark

gekoppelt sind (Ladungswert: ~ 0,6), fillt die Ladung an den Kiisten
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8.2 Réumliche Analyse der mehrjihrigen Variabilitit

instantan ab, sodass bereits in der Umgebung von Hamburg ein Wert von
0,0 erreicht wird. Als weiteres Beispiel einer gewitterarmen Region weist das
Aktionszentrum iiber den Britischen Inseln (Abb. 8.11b) demgegeniiber auch
mit entfernteren Gebieten auf dem Festland einen deutlichen Zusammenhang
auf. Generell kommt es in allen Mustern regional zu negativen Werten, das
heiBt raumlichen Antikorrelationen. In HK 4 (Abb. 8.11d) bildet sich iiber der
Mitte Deutschlands sogar ein entgegengesetztes Aktionszentrum aus.

Anhand der Strukturen der Hauptkomponenten (Abb.8.11) lassen sich
deutlich die Ausdehnung und Umgrenzungen der Gebiete erkennen, innerhalb
derer &hnliche Stromungsmuster konvektionsforderlich wirken. So weist
HK 1 (Abb.8.11a) auf eine Hiufung trogvorderseitiger Stidwestlagen
tiber Frankreich hin, wodurch dieses Ladungsmuster eng mit einer der
charakteristischen raumlichen Verteilungen der jdhrlichen Zahl von WFLHX-
Tagen verkniipft ist (Abb.8.10c). In der gleichen Weise besteht eine
Beziehung zwischen HK 3 (Abb. 8.11c) und dem charakteristischen jdhrlichen
Feld der Gewitterneigung (WFLHX) in Abbildung 8.10b, die beide auf
eine Advektion konvektionsforderlicher Luftmassen aus dem Siidosten als
dominanten Prozess hinweisen. Ebenso sind HK 5 (Abb.8.11e) und das
charakteristische jdhrliche Feld in Abbildung 8.10a hinsichtlich der riumlichen
Koppelungen in der westlichen Balkanregion miteinander verkniipft. Der
starke Zusammenhang zwischen dem dortigen Aktionszentrum und den
Zeitreihen in Osterreich stiitzt die in Kapitel 6.1 herausgearbeitete Hypothese,
nach der die hohe Gewitteraktivitdt entlang der siidlichen Osterreichischen
Voralpen maBgeblich auf die Advektion konvektionsférderlicher Luftmassen
aus siidostlich gelegenen Gebieten zuriickgeht. Die Koppelung zwischen den
Zeitreihen im Gebiet der Britischen Inseln und tiber dem europdischen Festland
weist auf den Umstand hin, dass konvektionsforderliche Luftmassen, welche
die Britischen Inseln erreichen, aufgrund ihres Transportwegs stets auch die
Umgebungsbedingungen weiter stidlich, primér in Frankreich, bestimmen.
Eine spezielle Auspriagung derartiger Wetterlagen besteht in der nordwiirts
gerichteten Advektion einer EML (z.B. Morris, 1986).
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Abbildung 8.12: Ridumliche Korrelationsfelder beziiglich der Zeitreihen jéhrlicher WFLHX-
Hiufigkeiten (Sommerhalbjahr) in den einzelnen konOWLK-Referenzgebieten. Gefiillte Quadrate
weisen auf eine signifikante Korrelation hin (mit Si = 95%), nicht-signifikante Werte sind mit
einem X gekennzeichnet. Als Bezugsgebiete fiir die Korrelationsanalysen wurden das Umland von
(a) Dijon, (b) Budapest, (c) Stuttgart und (d) Berlin gewihlt. Diese sind jeweils an der schwarzen
Einfarbung (perfekte Korrelation) zu erkennen.

Die Gebiete hoher Ladungswerte folgen im Zuge der S-Moden-Hauptkom-
ponentenanalyse direkt aus dem Eigenwertproblem. Im Kontext dieser Ak-
tionszentren konnen die vorgestellten Felder auch als Telekonnektionsmus-
ter beziiglich der jdhrlichen Zahl konvektionsforderlicher Tage verstanden
werden. Dies bedingt eine hohe statistisch-mathematische Aussagekraft der
vorgestellten Ladungsfelder. Dariiber hinaus ist es aulerdem von Interesse,
explizite Korrelationsfelder beziiglich selbst gewihlter Referenzgebiete zu
betrachten. Hierdurch lassen sich zum einen die beziiglich Gewittertagen er-
haltenen Ergebnisse verallgemeinern (vgl. Kap. 6.3.2), zum anderen bietet sich
ein Ankniipfungspunkt an die Analysen von Mohr et al. (2015a) hinsichtlich

raumlicher Korrelationen des Hagelpotenzials.

230



8.2 Réumliche Analyse der mehrjihrigen Variabilitit

In Anlehnung an die in Mohr et al. (2015a) gewihlten Bezugsorte werden
die Korrelationskarten zu Vergleichszwecken fiir vier Referenzgebiete erstellt,
die das Umland von Dijon, Budapest, Stuttgart und Berlin umfassen.
Wie Abbildung 8.12 zeigt, sind viele Gemeinsamkeiten mit den zuvor
diskutierten Ladungsfeldern erkennbar. So weisen die regionalen Zeitreihen
jeweils innerhalb eines ausgedehnten Bereichs signifikante Korrelationen
auf. Diese Bereiche sind oft nicht symmetrisch, sondern kénnen auf einer
Seite des Referenzgebiets in geringer Entfernung abrupt enden, wie am
Beispiel der Nordseekiiste beziiglich der Referenz Berlin (Abb. 8.12d) sichtbar.
Insgesamt sind die Gradienten allerdings geringer als in den Ladungsfeldern
der Hauptkomponentenanalyse (Abb.8.11), und es treten keine signifikant
antikorrelierten Zonen auf.

Die aus den Ladungsfeldern abgeleiteten Aussagen lassen sich basierend auf
den Korrelationskarten (Abb. 8.12) fiir beliebige Referenzgebiete spezifizieren.
Der Einfluss verschiedener Stromungskonfigurationen auf die rdumliche
Verteilung der konvektiven Aktivitit kann daher zwischen diesen Gebieten
verglichen werden. So spiegelt sich der siidwestliche Stromungstyp (HK 4
in Kap.7.1.2) in den Korrelationskarten fiir Dijon und Stuttgart wider
(Abb. 8.12a,¢).

Hierbei fillt insbesondere auf, dass die mehrjdhrige Variabilitdt in Stuttgart
zwar recht eng mit der in Siidfrankreich verkniipft ist (» =~ 0,65). Dagegen
treten nach Norden hin bereits in der Umgebung von Hamburg keine
signifikanten Korrelationen mehr auf. Dies zeigt, dass bei derartigen
Stromungsmustern die Zone hoher Gewitterneigung nur in manchen Fillen bis
in die Nordhilfte Deutschlands vordringt und sich stattdessen iiblicherweise
nach Osten hin ausdehnt, wie bereits auf der Basis von Blitzdaten beobachtet
(vgl. Abb.6.11a). In dieses Bild fiigt sich das rdumliche Korrelationsfeld
mit Referenz Berlin (Abb. 8.12d) ein, das darauf hindeutet, dass im Osten
Deutschlands vor allem der siidostliche Stromungstyp (HK 5 in Kap.7.1.2)
eine steuernde Rolle einnimmt. Stidwestliche Stromungsmuster sind hier als

sekunddr anzusehen, wie an den signifikanten, aber schwachen Korrelationen
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8 Langzeitliche Variabilitidt konvektionsforderlicher Bedingungen

mit Referenzgebieten in Frankreich sichtbar ist. Dieses Ergebnis ermdglicht es,
die hohe Korrelation der konvektiven Aktivitit entlang der deutsch-polnischen
Grenze, welche die Analyse der Blitzdaten ergab (vgl. Abb.6.11b), auf
die grof3skaligen Antriebe zuriickzufiihren. Ferner zeigt das Korrelationsfeld
mit Referenz Budapest (Abb. 8.12b), dass die Zeitreihen im Ostlichen und
westlichen Mitteleuropa weitgehend entkoppelt voneinander sind.

Im Vergleich zu den Ergebnissen von Mohr et al. (2015a) beztiglich Hagel ist
eine Ubereinstimmung der primiren Strukturen festzustellen. Dies entspricht
den Erwartungen, da beim Auftreten von Hagel von dhnlichen Umgebungs-
bedingungen auszugehen ist wie bei Gewittern allgemein. Im Umkehrschluss
lasst sich die Diskussion groBlskaliger Antriebsmechanismen im Allgemeinen
und forderlicher Stromungskonfigurationen im Speziellen folglich auch auf die
raum-zeitliche Variabilitit des Hagelpotenzials iibertragen.

8.3 Einfluss atmospharischer Telekonnektionen

Die steuernde Wirkung groBiskaliger Stromungsmuster auf die Ausbildung
konvektionsforderlicher Umgebungsbedingungen wurde bereits in den Ka-
piteln 7.2 und 7.3 rdumlich differenziert untersucht. Die dabei gewonnenen
Ergebnisse belegen, dass eine hohe Gewitterneigung in den meisten Fillen
an klar definierte, regional verschiedene Konfigurationen des Stromungsfeldes
gekniipft ist. Diese Kausalitdt wurde im vorherigen Kapitel verwendet, um die
iberregionale Verkniipfung der langzeitlichen Variabilitit auf die groBskali-
gen Steuerungsmechanismen zuriickzufiihren. Die den Stromungsmustern zu-
grundeliegenden Geopotentialfelder sind einer Vielzahl von unterschiedlichen
zeitlichen Variabilititsmoden unterworfen. Bei einer Analyse des niederfre-
quenten Anteils, dquivalent zur Anwendung eines Tiefpassfilters, ergeben sich
mehrere Gruppen regionaler, untereinander korrelierter Anomaliezentren, die
als atmosphirische Telekonnektionsmuster bezeichnet werden (vgl. Kap. 2.5),
und deren zeitlich variable Auspriagung die natiirliche Klimavariabilitit wider-

spiegelt.
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Abbildung 8.13: Mittlere Felder (a) des horizontalen Windvektors sowie des Betrags der zonalen
Geschwindigkeit in 300 hPa und (b) der dquivalentpotentiellen Temperatur 6, in 850 hPa bezogen
auf die Sommerhalbjahre 1958-2014.

Nachfolgend wird untersucht, mit welchen Telekonnektionsmustern die
konvektive Aktivitdt einen signifikanten Zusammenhang aufweist, um
darauf aufbauend den FEinfluss der Variabilitit des Klimasystems auf die
konvektive Aktivitit in Europa zu diskutieren. Als Grundlage der Analyse
dienen jeweils das Anomaliefeld des Windes in 300 hPa, um auf die
groflskalige Stromung in den beiden Phasen schlieBen zu konnen, und
die Anomalie der &dquivalentpotentiellen Temperatur 6, in 850 hPa als
Mal fiir die thermodynamischen Umgebungsbedingungen (Datengrundlage:
NCEP-NCAR1). Die zugehorigen mittleren Felder sind als Referenz in
Abbildung 8.13 dargestellt.

8.3.1 Nordatlantische Oszillation

Im Sommerhalbjahr ist die Nordatlantische Oszillation (NAO) gekennzeichnet
durch ein langgestrecktes positives Aktionszentrum zwischen Nordamerika
und Europa in einem Breitenbereich von 40 bis 50°N und ein weniger
ausgedehntes negatives Aktionszentrum im Bereich von Gronland bei 70 bis
75°N (Kap. 2.5). Die NAO hat sich in zahlreichen Studien als bedeutend fiir
das Wetter und Klima in Europa erwiesen (z.B. Della-Marta et al., 2007,
Hurrell und Deser, 2010). Hinsichtlich ihres Einflusses auf die konvektive
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Aktivitét liegen dagegen noch keine Studien vor. Die nachfolgenden Analysen
des Zusammenhangs zwischen NAO und konvektiver Aktivitit beruhen auf
der dimensionslosen Grofie D, welche die relative Abweichung der mittleren
monatlichen Zahl der Gewittertage bezogen auf die jeweilige NAO-Phase von
der mittleren Zahl der Gewittertage bezogen auf alle Monate angibt (siehe
Kap. 4.1.4). Speziell entspricht ein Wert von Dy = 1 einer Verdoppelung der
Gewittertage und ein Wert von D1 = —1 einer vollstindigen Unterdriickung
von Gewittertagen. Da die Blitzdaten fiir die Sommerhalbjahre 2001-2014
vorliegen, gehen die Werte von insgesamt 14 - 6 = 84 Monaten in die Analyse
ein. Es wird deutlich, dass in vielen Gebieten ein signifikanter Zusammenhang
zwischen der NAO und der lokalen Gewitterhdufigkeit besteht (Abb. 8.14).
Wihrend der negativen Phase, die durch NAO < —1 definiert wird (N_), ist die
Zahl der Gewittertage iiberwiegend deutlich erhoht (Abb. 8.14a,b), wie zum
Beispiel im ostlichen Osterreich, wo sich die Gewittertage ortlich im Vergleich
zur Gesamtstichprobe verdoppeln (D_ = 1). Auch in zahlreichen weiteren
Regionen wie der Siidhilfte Deutschlands und entlang der deutsch-polnischen
Grenze sind die Werte signifikant positiv. Eine markante Ausnahme bildet
der scharf abgegrenzte Bereich leicht negativer Werte iiber den franzosischen
Alpen bis hin zum Genfer See. Daran schliefft sich im Siiden eine Zone iiber
dem Mittelmeer an, in der sich dieser Effekt verstirkt und sogar signifikant
negative Werte von D_ auftreten.

Wihrend positiver NAO-Phasen (NAO > 1; Ni) ist die Gewitterbil-
dung demgegeniiber in weiten Teilen des Untersuchungsgebiets gehemmt
(Abb. 8.14c, d). Besonders fillt hier ein langgezogener Bereich mit weniger
Gewittertagen gegeniiber dem Mittel auf, der sich von der Mittelmeerkiiste in
Nordwestitalien entlang der franzosisch-italienischen Grenze und dem oberen
Rhoénetal bis nach Graubiinden und Tirol erstreckt. Der in dieses Gebiet
eingelagerte Streifen hoher mittlerer Gewitteraktivitit zwischen Tessin und
Turin hebt sich durch eine schwichere Abnahme ab. Weitere Beispiele fiir
signifikant negative Werte von D, sind das untere Donautal in Osterreich,

das nordliche Vorland der Pyrenden sowie Teile der norddeutschen Tiefebene.
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Abbildung 8.14: (a) Relative Abweichung (D_; Referenzzeitraum: Sommerhalbjahre 2001-2014)
der monatlichen Zahl der Gewittertage bezogen auf Monate mit einem NAO-Index kleiner als -
1,0 (N-) von derjenigen bezogen auf alle Monate. Griine und gelbe Bereiche in (b) entsprechen
Gitterzellen, in denen der Bootstraptest zu einer Ablehnung der Nullhypothese fiihrt, wobei Si =
95% (griin) und Si = 90% (gelb) ist, rote Bereiche kennzeichnen eine Annahme der Nullhypothese.
Gleiches gilt fiir (c) und (d), wobei D hier beziiglich eines NAO-Indexes grofer als 1,0 (NV5)
ausgewertet wird (D).

Bemerkenswerterweise liegt iber dem Seegebiet zwischen der Biskaya und
Cornwall ein ausgedehnter Bereich signifikanter vollstandiger Unterdriickung
der Gewitteraktivitéit (D4 = —1) vor. Die sehr geringe raumliche Streuung legt
nahe, dass es sich hierbei nicht um eine zufillige Struktur handelt, die sich
infolge der im Mittel niedrigen monatlichen Gewitterhdufigkeiten herausbildet.
Im nichsten Schritt wird Dy in Bezug auf die monatliche Hiufigkeit von
WFLHX-Tagen in den einzelnen konOWLK-Teilgebieten berechnet, die in
Kapitel 7.1.1 definiert wurden. Bedingt durch die lange verfiigbare Zeitreihe
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Abbildung 8.15: Wie Abb. 8.14 mit relativen Abweichungen D (a und c) und Signifikanz (b und
d), aber fiir die monatliche Haufigkeit von WFLHX-Tagen in den Referenzgebieten der konOWLK.

(Sommerhalbjahre 1958-2014) liefert dieses Vorgehen zum einen besonders
aussagekriftige Ergebnisse. Zum anderen ermoglicht es eine implizite
Beriicksichtigung der zugrunde liegenden konvektionsrelevanten Parameter.
Wihrend N, kommt es verbreitet zu einer Zunahme der Gewitterneigung
gemill dem Proxy WFLHX (Abb. 8.15). Signifikante Werte von D treten
vor allem in der Westhélfte Frankreichs und in Nordostitalien auf. Negative
Phasen N_ wirken sich hingegen allenfalls minimal und nicht signifikant auf
die monatliche Hiufigkeit von WFLHX aus.

Da der NAO-Index als dominante Mode einer fiir jeden Monat getrennt
berechneten Hauptkomponentenanalyse definiert ist (Kap.2.5), verlagern
sich die Aktionszentren (Extrema des Ladungsfeldes) im Jahresgang.
Folglich ldsst sich die positive Phase N, im Allgemeinen nicht als
Zeitraum starker zonaler Stromung in Mitteleuropa interpretieren wie bei

Verwendung des klassischen, auf der Druckdifferenz zwischen zwei Punkten
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Abbildung 8.16: Mittlere Abweichung (a) des vektoriellen Stromungsfeldes sowie des Betrags der
zonalen Geschwindigkeit in 300 hPa und (b) der dquivalentpotentiellen Temperatur 6, in 850 hPa
in der negativen NAO-Phase. (c) und (d) sind analog dazu fiir die positive Phase zu verstehen.

beruhenden Ansatzes. Vielmehr ist das siidliche Aktionszentrum durch
eine bandformige Anomalie des Geopotentials gegeben, die sich wéhrend
der Wintermonate in einer Breite von 30 bis 35°N iiber den Atlantik
ausdehnt und im Sommer nordwirts auf 40 bis 50°N verschiebt (Barnston
und Livezey, 1987; Hurrell und Deser, 2010). Dies fiihrt dazu, dass im
Sommerhalbjahr N_-Phasen mit hohen Gradienten des Geopotentials iiber
dem siidlichen Mitteleuropa einhergehen (Abb. 8.16a). Bei einer derartigen
Stromungskonfiguration beeinflussen eingelagerte Randtroge haufiger das
Untersuchungsgebiet und sorgen, vor allem im Siiden und Osten, fiir
quasigeostrophische Hebung, die hochreichende Konvektion auslésen kann.
Diese Kausalitit konnte den verbreiteten Anstieg der GT-Haufigkeit wihrend
negativer NAO-Phasen (vgl. Abb. 8.14) erklidren. Das abweichende Verhalten
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von D_ beziiglich Gewittertagen iiber den franzosischen Alpen liefert, an
Kapitel 6.2.1 ankniipfend, einen weiteren Beleg fiir die Sonderstellung des
dortigen Blitzregimes. Im Falle von N, hingegen verlduft der Jetstream tiber
Nordeuropa (Abb. 8.16¢). Das Untersuchungsgebiet steht deshalb unter dem
Einfluss einer positiven Geopotentialanomalie, die mit einem weitgehenden
Ausbleiben von Hebungsantrieben und einer reduzierten konvektiven Aktivitt
einhergeht. In den zugehorigen bodennahen Hochdruckgebieten konnen sich
abgehobene Sperrschichten (engl.: capping inversions) ausbilden, welche die
Konvektion zusidtzlich hemmen. Offenbar wirken sich beide Faktoren am
stdrksten in den Regionen aus, die unabhéngig von der NAO im Mittel wenige
Gewittertage aufweisen, wie etwa tiber den Meeresgebieten rund um die
Bretagne. Ein weiteres Beispiel stellt die GT-Verteilung im oberen Rhonetal
dar, wo die Verringerung der Feuchtezufuhr durch die umliegenden Berge
dulerst ungiinstige Bedingungen fiir die Gewitterbildung nach sich zieht
(vgl. Kap.6.1) und eine passende Konfiguration der groBskaligen Stromung
deshalb unverzichtbar fiir die Zellauslosung ist. Demgegeniiber hat N, auf
die GT-Héufigkeit im nahegelegenen Tessin kaum Auswirkungen, da dort
die orografisch bedingten Hebungsmechanismen eine héaufige Gewitterbildung
auch ohne grofBskalige Antriebe ermoglichen.

Beim Vergleich der Anomaliemuster beziiglich Gewittertagen und WFLHX-
Tagen fillt auf, dass N, sowohl mit einer Hemmung der tatsdchlich ge-
messenen Gewitteraktivitit (GT) als auch mit einer regionalen Zunahme
der proxy-basierten Gewitterneigung (WFLHX) einhergeht. Dieses zunichst
tiberraschende Ergebnis ldsst sich mit der besonderen Konfiguration des
Jetstreams wihrend der positiven NAO-Phase erkldaren. So impliziert die
Verlagerung der assoziierten Frontalzone nach Skandinavien ein Vorherrschen
starker und ausgedehnter Riicken iiber Mitteleuropa. Darunter fehlen zwar,
wie oben erldutert, die fiir Konvektion nétigen dynamischen Hebungsantriebe
weitgehend. Dagegen nimmt 6, zu, wie an der klar ausgepridgten positiven
6,-Anomalie in Abbildung 8.16d deutlich zu erkennen ist. Nehmen aber alle
drei thermodynamischen Parameter konvektionsforderliche Werte an, reicht
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bereits ein neutraler Wert des Hebungsparameters fiir die Klassifizierung eines
Tages als WFLHX aus. Vor dem Hintergrund der Kalibrierung von WFLHX
als Proxy fiir eine sehr hohe Wahrscheinlichkeit verbreiteter Gewitter (vgl.
Kap. 5.3) impliziert das Ergebnis, dass die Zahl der Gewittertage insgesamt
zwar niedriger ist, sich bei Vorliegen eines kleinerskaligen Hebungsantriebs,
wie beispielsweise bodennahen Konvergenzen in der Grenzschicht, jedoch
aufgrund der giinstigen thermodynamischen Bedingungen besonders kriftige
Gewitter ausbilden konnen. Tatsédchlich fallen bei Betrachtung von Abbil-
dung 8.14c in Westfrankreich eng umgrenzte Bereiche positiver D -Werte
auf, die mit derartigen Ereignissen in Verbindung stehen konnten. Umgekehrt
bedingt wihrend N_-Phasen der weit nach Mitteleuropa vorgeschobene Jet-
stream zwar ausreichende Hebungsantriebe und deshalb auch tendenziell eine
Zunahme der grofrdumigen konvektiven Aktivitit. Oftmals dehnt sich jedoch
der Trog zu weit in das Untersuchungsgebiet aus, wodurch dieses im Einfluss-
bereich von Luftmassen mit eher konvektionshemmenden thermodynamischen
Eigenschaften liegt (Abb. 8.16b).

8.3.2 Ostatlantisches Muster

Eine weitere in Mitteleuropa relevante Mode der Telekonnektionen ist das
Ostatlantische Muster (engl.: East Atlantic Pattern, EA). Das EA ist durch ein
bandformiges positives Aktionszentrum zwischen der Karibik, der Iberischen
Halbinsel und Siidosteuropa sowie durch ein negatives Aktionszentrum
westlich der Britischen Inseln gekennzeichnet (Kap. 2.5). Wie die Analyse von
Blitzdaten zeigt (Abb. 8.17), hat dies einen signifikanten und regional variablen
Einfluss auf die konvektive Aktivitdt im Untersuchungsgebiet. Dabei geht die
negative Phase (EA < —0,5; E_) in einem Grofteil des Untersuchungsgebiets
mit Ausnahme des Westens und Siidens Frankreichs mit deutlich verringerten
GT-Hiufigkeiten einher (Abb.8.17a). Das Signifikanzverhalten streut hier
wegen des begrenzten Stichprobenumfangs zwar stark, dennoch wird an einem
bedeutenden Anteil der Gitterzellen zumindest Si = 90% erreicht (Abb. 8.17b).
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Abbildung 8.17: Wie Abb. 8.14, aber bezogen auf das Telekonnektionsmuster EA, dessen Phasen
durch einen EA-Index kleiner als -0,5 (EA_; a und b) beziechungsweise grofer als 0,5 (EA; c und
d) definiert werden.

In weiten Teilen der Alpen sticht dariiber hinaus ein Streifen durchgehend
negativer, fast liberall signifikanter Werte hervor (D_ < —0,7), der sowohl
das obere Rhonetal und Graubiinden als auch die gesamte Landesfliche von
Tirol umfasst. Im Bereich zwischen Cote d’Azur und Rhonemiindung deutet
sich hingegen eine Zunahme der konvektiven Aktivitit an. Diese ist allerdings
statistisch nicht signifikant.

Wihrend der positiven Phase des EA (E.) steigt die GT-Haufigkeit dagegen
fast tiberall an, aber nur schwach (iiberwiegend D, < 0,4) und nur teilweise
signifikant (Abb. 8.17c,d). Dennoch ist wegen des hohen Homogenitidtsgrads
der Verteilung auch hier von einem belastbaren Ergebnis auszugehen.
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Abbildung 8.18: Wie Abb. 8.17, aber fiir die monatliche Haufigkeit von WFLHX-Tagen in den
Referenzgebieten der konOWLK.

Eine deutlichere Zunahme der Gewittertage ergibt sich auBerdem fiir weite
Teile von Tirol. Erneut fillt das untere Rhonetal durch ein gegenldufiges
Verhalten auf.

In der negativen EA-Phase kommt es den Haufigkeiten von WFLHX-
Tagen zufolge (Abb.8.18a,b) iiberwiegend zu einer Abschwichung der
Gewitterneigung, wobei signifikante Ergebnisse vor allem innerhalb eines
breiten Streifens von den Benelux-Lindern siidostwirts bis zum Balkan
auftreten. Fiir £ -Muster kommt es dagegen zu einer verbreiteten Zunahme
der Gewitterneigung, die in gro3en Teilen Deutschlands sowie in angrenzenden
Gebieten auch signifikant ist (Abb. 8.18c, d). Eine minimale, nicht-signifikante
Abnahme der WFLHX-Tage deutet sich iiber der Biskaya an.

Wie die NAO lasst sich auch das EA als Dipol langgestreckter entgegenge-
setzter Aktionszentren auffassen. Da diese gegeniiber der NAO in siidostlicher

Richtung verschoben sind, verdndert sich das Stromungsmuster iiber dem
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Abbildung 8.19: Wie Abb. 8.16, aber fiir die Phasen der EA (oben EA_, unten EA ).

Untersuchungsgebiet jedoch entscheidend. Die negative Phase, E_, entspricht
einer positiven Anomalie des Geopotentials westlich der Britischen Inseln ge-
paart mit einem negativen Aktionszentrum von Nordwestafrika bis Osteuropa
(siehe oben), wodurch Mitteleuropa in den Einflussbereich einer nordlichen
bis nordwestlichen Hohenstromung geridt (Abb. 8.19a). Diese ist hdufig mit
der Advektion kiihlerer Luftmassen verbunden, was das zugehorige 6,-Feld
verdeutlicht (Abb. 8.19b). Auf der Vorderseite des Riickens dominiert zudem
Absinken. Die hierdurch gegebenen ungiinstigen Bedingungen fiir Konvektion
betreffen, analog zur Situation bei N, vorrangig einige Gebiete in den
Zentralalpen, wie beispielsweise das obere Rhonetal, in denen auch im Mittel
selten die Voraussetzungen fiir Konvektion erfiillt sind.

Im Falle von E; wechseln die Aktionszentren ihr Vorzeichen, was zu einer

stidwestlichen Hohenstromung fiihrt (Abb. 8.19¢). Damit ist in vielen Fillen
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die Advektion subtropischer, oftmals instabil geschichteter Luftmassen durch
trogvorderseitige Bodentiefs verbunden. Die Zellauslosung wird durch Kalt-
fronten oder quasigeostrophische Antriebe an der Trogvorderseite begiinstigt.
Gemeinsam kénnen diese Faktoren die flichendeckende Zunahme der Ge-
witteraktivitdt wihrend E; zu einem wesentlichen Teil erkldren. Da der EA-
Index aber nur die Ausprigung einer von mehreren gleichzeitig wirksamen
Telekonnektionsmoden beschreibt und zusitzlich auch hoherfrequente zeitli-
che Schwankungen das tatsdchlich auftretende Stromungsmuster beeinflussen,
fallt diese Zunahme gleichwohl gering aus.

Der Vergleich der Abbildungen8.17 und 8.18 zeigt, dass die Auswirkung
der beiden EA-Phasen auf die konvektive Aktivitit unter Verwendung von
Blitzdaten einerseits und dem WFLHX-Proxy andererseits qualitativ iiberein-
stimmend abgeschitzt wird. Anders als im Falle der NAO stellt das Anoma-
liemuster von E eine Konfiguration dar, die sowohl aus thermodynamischer
als auch aus dynamischer Sicht gute Bedingungen fiir die Gewitterentstehung
bietet. Umgekehrt ist E_ in beiderlei Hinsicht als konvektionshemmend
einzustufen. Insbesondere weist ein reales Geopotentialfeld, dessen Trog-
Riicken-Struktur mit dem Anomaliemuster von E iibereinstimmt, eine hohe
Ahnlichkeit zur Siidwestlage auf, welche sich in Kapitel 7.2 in Form der
HK 4 als vorrangige gewitterforderliche Stromungskonfiguration erwiesen hat.
Abbildung 8.19d zeigt in diesem Kontext, wie sich eine positive Anomalie von
6, mit Zentrum iiber Stidosteuropa ausbildet, die sich bis nach Deutschland und
in Teile Frankreichs erstreckt. Analog dazu entspricht das Anomaliemuster von
E_ einer Nordwestlage in Form der HK 2.

8.3.3 Skandinavisches Muster

Das Skandinavische Muster (engl.: Scandinavian Pattern, SCAND) wird von
einem ausgedehnten und kréftigen positiven Aktionszentrum iiber Nordeuropa
sowie von einem schwicheren negativen Aktionszentrum iiber Westeuropa
bestimmt (Kap. 2.5). Auch fiir SCAND lésst sich auf Basis der vorliegenden
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Blitzdaten ein Einfluss auf die konvektive Aktivitit belegen. Dabei wird die
negative Phase (Abb.8.20a,b) von schwachen und meist nicht-signifikanten
Anomalien der Gewittertage bestimmt. Eine Ausnahme hiervon stellt das
Seegebiet zwischen der westlichen Biskaya und dem Armelkanal dar, wo die
konvektive Aktivitit wihrend S_ iiberwiegend vollstindig unterdriickt wird
(D— = —1). Signifikant negative Werte von D_ ergeben sich aulerdem fiir
Teile Belgiens und der Niederlande sowie einige Bereiche iiber dem Mittelmeer
einschlieBlich der Rhonemiindung.

Die positive SCAND-Phase (SCAND > 1; S;) geht dagegen im Norden
und in der Mitte Deutschlands mit einer vielerorts signifikant erhohten
Zahl von Gewittertagen einher (Abb. 8.20c, d). Wegen der geringen mittleren
konvektiven Aktivitit treten in Norddeutschland allerdings starke kleinrdumige
Fluktuationen auf. Eine signifikante Zunahme der Gewitteraktivitdt ist
auBlerdem fiir die Rhénemiindung sowie die Region zwischen dem Tessin und
der Umgebung von Turin zu beobachten.

Der Zusammenhang zwischen SCAND und der Hiufigkeit von WFLHX-
Tagen (Abb. 8.21) bestdtigt im Wesentlichen die oben genannten Strukturen
und ergidnzt diese um zusitzliche Muster in den nicht von Blitzdaten
abgedeckten Gebieten. So tritt in der negativen Phase, S_, die stérkste
Abnahme der WFLHX-Tage iiber der Nordsee und westlich des Armelkanals
auf (Abb. 8.21a,b). Des Weiteren schwicht sich die Gewitterneigung wéhrend
S_ in einem weitrdumigen Bereich von Konigsberg bis zum Balkan signifikant
ab. Uber Nordspanien deuten sich dagegen positive Werte an. Im Falle von S,
ergibt sich fiir Deutschland analog zur Betrachtung von GT-Haufigkeiten eine
signifikante Zunahme der WFLHX-Tage mit den hochsten Werten im Norden
(Abb. 8.21c, d). Dariiber hinaus dehnt sich dieser Bereich signifikant positiver
Werte weit nach Osten und Siidosten bis in die Slowakei und Ungarn aus. Das
absolute Maximum tritt jedoch iiber der Nordsee und westlich des Armelkanals
auf, wo sich die Haufigkeit von WFLHX-Tagen verglichen mit dem Mittelwert
verdoppelt.
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Abbildung 8.20: Wie Abb. 8.14, aber bezogen auf das Telekonnektionsmuster SCAND, dessen
Phasen durch einen SCAND-Index kleiner als -1,0 (S_; a und b) beziehungsweise grofer als 1,0
(S_; c und d) definiert werden.

Wie die Abbildungen 8.22a und c verdeutlichen, ist das bestimmende Ak-
tionszentrum des SCAND eine ausgeprigte Anomalie iiber Fennoskandien.
Diese bewirkt im Falle von S_, dass der Jetstream in siidostlicher Richtung
quer iiber Mitteleuropa verlduft (Abb. 8.22a). Die auffillig starke Abnahme
der Gewittertage liber den oben genannten Meeresgebieten kann mit der
Stabilisierung der Luftschichtung im Bereich des Riickens iiber Westeuropa
erkliart werden, denn anders als iiber Landfldchen fiihrt die solare Einstrahlung

zu keiner nennenswerten Durchmischung und damit Reduktion der CIN.
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Abbildung 8.21: Wie Abb. 8.20, aber fiir die monatliche Héufigkeit von WFLHX-Tagen in den
Referenzgebieten der konOWLK.

Da wihrend des Sommerhalbjahrs Gewitter iiber dem Meer aufgrund von
dessen stabilisierendem Effekt nur in einer besonders konvektionsforderlichen
Umgebung moglich sind, reicht die ungiinstige Lage unter dem Riicken,
im Unterschied zu Landgebieten, fiir eine signifikante Schwichung der
Gewitteraktivitit aus.

Im Falle von S bedingen die Vorzeichenwechsel der beiden Aktionszentren,
dass diese Phase mit einem hoch aufgewdlbten Riicken verbunden ist. Die
sekundidre negative Anomalie iiber Westeuropa entspricht einem Trog, auf
dessen Vorderseite dynamische Hebung auftritt und es aulerdem in unteren
Niveaus zur nordwirts gerichteten Advektion labil geschichteter Luft kommen
kann. Eine derartige Stromungskonfiguration begiinstigt Gewittertage in ganz
Deutschland. Der Effekt fillt aber in den nordlichen Landesteilen am stirksten
aus, da die 6,-Anomalie in 850 hPa nach Norden hin zunimmt (Abb. 8.22d).
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Abbildung 8.22: Wie Abb. 8.16, nun aber fiir die Phasen der SCAND (oben S_, unten S.).

Im Unterschied dazu liegt Frankreich iiberwiegend unter dem Trog und somit
im Einflussbereich stabilerer Luft. Das markante Maximum von D in Bezug
auf Gewittertage im Bereich des unteren Rhdnetals konnte auf die taleinwérts
gerichtete Advektion mediterraner Luft mit der siidwestlichen Stromung zu-
riickgehen, wobei die Hebung fiir die Konvektionsauslosung durch orografi-
sche Effekte im Ubergangsbereich von Zentralmassiv und Alpen bewerkstelligt
wird. Auch im Bereich des vom Tessin siidwestlich ausgreifenden Maximums
werden Gewitter moglicherweise von den herrschenden Advektionsprozessen
begtlinstigt.

Aus den Anomalien der WFLHX-Hiufigkeiten in den SST-Phasen lassen
sich zusitzlich Aussagen iiber weitere Regionen ableiten. So hat wihrend
S_ der oben beschriebene Verlauf des Jetstreams zur Folge, dass sich

das ostliche Mitteleuropa im Einflussbereich einer nordwestlichen Stromung
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befindet, dhnlich dem Muster einer Nordwestlage, wie sie in Kapitel 7.2
als typische konvektionshemmende Stromungskonfiguration vorgestellt wurde
(HK 2). Daher geht die Gewitterneigung dort signifikant zuriick, wéhrend
sich nach Westen hin, zum Beispiel iiber Deutschland und Frankreich, keine
signifikanten Anomalien ergeben.

Dagegen befindet sich das ostliche Mitteleuropa rund um Polen wihrend S
im Kernbereichs des Riickens (Abb.8.22c). Hier herrschen meist giinstige
thermodynamische Bedingungen vor. Zudem erreicht die gegebenenfalls
aus Siidwesten einflieBende feucht-warme Luft in vielen Fillen auch diese
Region. Allerdings kann das Fehlen ausreichender Hebungsantriebe unter dem
Riicken die Konvektionsauslosung auch unterdriicken, dhnlich zur Situation in
Frankreich wihrend N,. Deshalb leitet sich aus dem vorliegenden Ergebnis
nicht zwingend ab, dass die Gewitteraktivitdt im Ostlichen Mitteleuropa
auch tatsdchlich erhoht ist. Andererseits sind neben einer gewohnlichen
Riickenstruktur auch Stromungsmuster analog zu HK 3 (Abb. 7.3c) denkbar,
bei denen das Referenzgebiet siidlich eines abgeschlossenen Hohenhochs
liegt und deshalb in manchen Fillen von Hebungsgebieten tangiert wird.
Die verstirkte Gewitterneigung iiber der Nordsee sowie westlich des
Armelkanals konnte in Verbindung mit Stromungskonfigurationen stehen, bei
denen das negative Aktionszentrum iiber Westeuropa die Ausprigung eines
abgeschlossenen Hohentiefs annimmt. In solchen Fillen kann sich noérdlich
davon die feucht-warme Luft westwérts ausbreiten und konvektionsforderlich
wirken. Manchmal tritt ein solches Hohentief auch als Kaltlufttropfen auf, der
durch die Uberlagerung eines Geopotentialminimums in hoheren Schichten
und eines relativ hohen Geopotentials sowie hohen Werten von 6, in den
unteren Niveaus definiert ist. Dieser Fall impliziert eine hohe Labilitdt und
starke dynamische Hebung und konnte auch die gebietsweise signifikante
Zunahme der Gewittertage westlich des Armelkanals erkliren (Abb. 8.20c, d).
Fiir die Relevanz dieses Szenarios spricht, dass 6, auch im Kern des negativen

Anomaliezentrums nur unwesentlich abnimmt (Abb. 8.22d).
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8.3 Einfluss atmosphérischer Telekonnektionen

8.3.4 Meeresoberflaichentemperatur

Die Meeresoberflaichentemperatur (engl.: sea surface temperature; SST)
weist wegen der hohen Wirmekapazitit von Wasser ein ausgeprigtes
niederfrequentes Variabilitdtsverhalten auf. Daher bestimmt sie zu einem
erheblichen Teil die natiirliche Klimavariabilitdt, wobei der Energieaustausch
zwischen den beiden Erdsystemkomponenten Atmosphidre und Ozean eine
entscheidende Rolle spielt. Fiir die folgenden Analysen wird die SST der
Biskaya betrachtet. Dieses Meeresgebiet bietet den Vorteil, dass es direkt
an das Untersuchungsgebiet angrenzt und zugleich unmittelbar vom offenen
Atlantik beeinflusst wird. Die auf einem Gitter vorliegenden monatlichen
Daten werden tiber den Bereich zwischen 44,5°N, 5,5°W und 46,5°N, 2,5°W
gemittelt. Das Ergebnis wird anschlieend durch Subtraktion der Monatsmittel
tiber den klimatologischen Zeitraum von 1981 bis 2010 in Anomalieform
umgerechnet. Somit liegt fiir jeden Monat wie im Falle der Telekonnektionen
ein Indexwert vor, dessen Wertebereich die Phasen SST, (> 0,5), SST_
(< —0,5) sowie die dazu komplementire SST umfasst.

SST_ geht vor allem in Norddeutschland und entlang der Nordseekiiste
mit einer deutlich erhohten Zahl von Gewittertagen einher (Abb. 8.23a,b).
Signifikant positive Werte treten ferner in der Region zwischen Turin und
dem Tessin sowie iiber dem angrenzenden oberen Rhonetal auf, aulerdem
in einigen Ostlich gelegenen Gebieten. Zur vollstindigen Unterdriickung von
Gewittertagen (D_ = —1) kommt es tiber dem die Bretagne umgebenden
Meeresgebiet. Wihrend SST; nimmt die Zahl der Gewittertage an den meisten
Gitterpunkten iiber den an die Biskaya angrenzenden Landflichen Spaniens
und Siidwestfrankreichs signifikant zu, ebenso im Westen Deutschlands
(Abb. 8.23c). Die hochsten Werte von D, (bis 1,0) treten indes iiber dem
Armelkanal auf. AuBerdem fallen einige orografische Effekte ins Auge, wie
zum Beispiel eine positive Anomalie in den alpinen Gebieten entlang der

franzosisch-italienischen Grenze.
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Abbildung 8.23: Wie Abb. 8.14, aber bezogen auf das rdumliche Mittel der SST iiber einen
Ausschnitt der Biskaya, wobei deren Phasen durch Abweichungen vom langjidhrigen Monatsmittel
von kleiner als -0,5 (SS7) beziehungsweise grofier als 0,5 (SST;) definiert werden; (e) und (f)
stellen zusitzlich die dazwischen liegende, neutrale Phase dar (SS7p).
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Abbildung 8.24: Wie Abb. 8.21, aber fiir die negative und positive Phase des SST-Indexes, wie im
Text erldutert.

Des Weiteren zeichnen sich besonders in der Darstellung des Signifikanzni-
veaus (Abb. 8.23d) die Konturen von Vogesen, Schwarzwald und Schwibischer
Alb ab. Anders als im Fall der untersuchten Telekonnektionsmuster treten nun
auch in der neutralen Phase signifikante Anomalien auf (SS7j, Abb. 8.23e, f).
Verbreitet kommt es zu einer Abnahme der Zahl der Gewittertage, wobei
die Werte vor allem in Deutschland sowie im Alpenraum signifikant sind.
Ein auffilliges Beispiel hierfiir stellt der Streifen entlang der franzdsisch-
italienischen Grenze dar, der sich nach Norden iiber das obere Rhonetal
ausdehnt (bes. Abb. 8.23f).

Auch die Zahl der WFLHX-Tage ist stark mit der SST-Phase gekoppelt
(Abb. 8.24). So tritt wiahrend SST_ (Abb.8.24a,b) die stirkste Abnahme
der Hiaufigkeit von WFLHX-Tagen iiber der Biskaya und den Britischen
Inseln auf (~ —0,7). Nach Osten hin schwécht sich diese negative Anomalie
sukzessive ab, wobei sich in Richtung Osteuropa eine leichte Zunahme der
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WFLHX-Tage andeutet. Fiir SST} (Abb. 8.24c,d) ergibt sich qualitativ eine
dhnliche Verteilung, allerdings mit gedndertem Vorzeichen. So nimmt die
Gewitterneigung hier vor allem iiber Frankreich signifikant zu, wobei die
hochsten Werte im Siidwesten auftreten (~ 1,0). In der neutralen Phase treten

keine signifikanten Anomalien der Gewitterneigung auf (ohne Abb.).
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Abbildung 8.25: Wie Abb. 8.16, aber fiir die (a, b) negative und (c, d) positive Phase des SST-
Indexes.

Hinsichtlich SST_ zeigt Abbildung 8.25a, b, dass iiber Frankreich eine zyklo-
nale Anomalie des Jetstreams vorherrscht, im 6,-Feld dagegen nur raumlich
recht eng umgrenzt eine korrespondierende negative Anomalie vor allem
tiber Frankreich und Spanien auftritt. In Bezug auf die thermodynamischen
Umgebungsbedingungen bewirkt SS7_ folglich in weiten Teilen des Untersu-
chungsgebiets keine Verdnderung hin zu konvektionshemmenden Bedingun-
gen, wodurch sich erklédrt, warum es zu keiner flaichendeckenden Abnahme

der Zahl der Gewittertage kommt. Nur iiber Frankreich hemmt die negative
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8.3 Einfluss atmosphérischer Telekonnektionen

Anomalie von 6, die Entstehung von Gewittern. Im Bereich der nordwest-
lichen Hohenstromung an der franzosischen Westkiiste kann es auflerdem
zur Advektion kiihler und eher stabil geschichteter Luft kommen, was die
starke Abnahme der Zahl der Gewittertage in der Umgebung der Bretagne
erklirt. Dagegen verdeutlichen die Maxima von D_ beziiglich Gewittertagen
iiber Norddeutschland die signifikante Koppelung der Gewitteraktivitit an
die SST auch in weiter entfernten Gebieten. Hier kommt als begiinstigender
Faktor zusétzlich zur oben angefiihrten thermodynamischen Komponente die
Verfiigbarkeit dynamischer Hebungsantriebe auf der Trogvorderseite hinzu.
Dies liefert auch eine Erkldrung fiir die signifikante Zunahme der Gewittertage
in ansonsten gewitterarmen inneralpinen Gebieten wie dem oberen Rhonetal.

Wihrend SST. setzt das relativ warme Oberflichenwasser im Umfeld der
Biskaya die stabilisierende Wirkung des Ozeans herab. Dies kann zu einem
Teil die erhohte konvektive Aktivitit entlang der Kiiste erkldren. Wie
Abbildung 8.25¢ auBerdem zeigt, geht die positive Phase mit einer Storung
des Jetstreams in Form einer ausgeprigten positiven Geopotentialanomalie
mit Kern iiber der siidlichen Nordsee einher. Folglich treten wéhrend SST;
bevorzugt Stromungsmuster auf, bei denen Frankreich unter der Riickenachse
liegt und die Biskaya sich im Einflussbereich einer siidwestlichen Stromung
befindet. Hiaufig induziert eine solche Lage bodennah eine Advektion
feucht-warmer Luft aus siidlichen Richtungen, wobei der Wérmefluss hin
zum Oberflachenwasser die positive Anomalie der SST erkldrt. Zugleich
bedingt die siidliche Stromungskomponente eine erhohte Wahrscheinlichkeit
fir die Advektion einer EML nach Westfrankreich (Spanish Plume), die
eine mogliche Ursache fiir die erhohte Zahl der Gewittertage abseits der
Kiistenregion darstellt. Einige Maxima von D, beziiglich Gewittertagen,
zum Beispiel in den westlichen deutschen Mittelgebirgen, stehen vermutlich
mit orografischen Auslosemechanismen in Verbindung, denen angesichts
fehlender grofraumiger Hebungsantriebe auf der Riickenvorderseite eine
besondere Bedeutung zukommt. Andererseits erklért dies nicht, weshalb in den

Siidwestalpen Gewittertage gerade iiber den Gebieten hédufiger sind, in denen
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die mittlere konvektive Aktivitit abschattungsbedingt, das heifit aufgrund der
durch die umliegenden Berge reduzierten Feuchtezufuhr, Minima annimmt,
wie zum Beispiel tiber dem Guisane- und oberen Rhonetal. Eine Ursache
fiir dieses Verhalten konnte in den verbreitet giinstigen thermodynamischen
Bedingungen liegen, die sich in einem hohen Niveau von 6, (Abb.8.25d)
widerspiegeln.

Wihrend der neutralen Phase der SST (SSTp) zeigt der Jetstream nur
geringe Anomalien (ohne Abb.). Dies impliziert, dass sich dabei relativ
selten konvektionsforderliche Stromungsmuster einstellen, wodurch die
Haufigkeit von Gewittertagen fast iiberall leicht abnimmt. Wie schon
mehrfach zuvor beobachtet, wirkt sich ein solcher Mangel an giinstigen
Umgebungsbedingungen am stirksten in Gebieten wie zum Beispiel dem
oberen Rhonetal aus, wo die Gewitterentstehung an besonders forderliche
Bedingungen gebunden ist.

Gemeinsamkeiten und Unterschiede der beziiglich Gewitter- und WFLHX-
Tagen berechneten Anomalien der Hiufigkeitsverteilung lassen sich, wie schon
im Falle der Telekonnektionen, mithilfe einer getrennten Betrachtung der
thermodynamischen und dynamischen Beitrdge zur Gewitterneigung erkldren.
Das Anomaliemuster des Jetstreams in Monaten mit SS7_ geht infolge des
Trogeinflusses iiber den siidwestlichen Gebieten mit konvektionshemmenden
Bedingungen einher (Abb. 8.25a). Nach Osten hin wird dieser Effekt zwar
deutlich schwicher, aber es kommt offenbar nicht hidufig genug zu einer
Uberlagerung giinstiger thermodynamischer und dynamischer Bedingungen,
um eine positive Anomalie der Gewitterneigung zu ermoglichen. Die Zunahme
der Gewittertage zum Beispiel in Norddeutschland deutet darauf hin, dass sich
die Umgebungsbedingungen beziiglich der Gewitterbildung unter SS7_ zwar
verbessern, dies jedoch nicht stark genug, um signifikant hdufiger die Schwelle
zur Klasse WFLHX zu iiberschreiten. In diesem Zusammenhang sei daran
erinnert, dass das Auftreten von WFLHX in guter Nédherung ein hinreichendes,
aber nicht notwendiges Kriterium fiir verbreitete konvektive Aktivitdt ist

(vgl. Kap.5.2). Umgekehrt fithrt das Anomaliemuster des Jetstreams wéhrend
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SST. (Abb. 8.25¢) dazu, dass sich Siidwestfrankreich hédufig auf der Riickseite
eines Riickens befindet, wo konvektionsforderliche Bedingungen meist sowohl
in thermodynamischer als auch dynamischer Hinsicht gegeben sind. Nach
Osten hin nimmt die Anomalie der Gewitterneigung ab, weil dort seltener
grof3skalige dynamische Hebung gegeben ist. Basierend auf den giinstigen
thermodynamischen Voraussetzungen (Abb. 8.25d) kommt es aber dennoch
regional zu positiven Anomalien der tatsdchlichen Gewitterhdufigkeit in Form

von Gewittertagen.

8.3.5 Synthese

Das Geopotentialfeld als bestimmendes Element des gro3skaligen Atmosphi-
renzustands ist hinsichtlich seiner niederfrequenten zeitlichen Mode signi-
fikant mit der Gewitteraktivitdt in Mitteleuropa verkniipft, wie die Analy-
sen verschiedener Telekonnektionsmuster zeigen. Die Variabilitit der zuge-
horigen Telekonnektionsmoden ihrerseits spiegelt dabei die niederfrequente
Klimavariabilitit wider. So fand zum Beispiel Hurrell (1995) Belege fiir
die Verkniipfung dekadischer Variabilititsmoden des Klimasystems mit der
Ausprigung des NAO-Indexes. Die vorgestellten Ergebnisse ermoglichen es
deshalb, Riickschliisse von der beobachteten Klimavariabilitdt auf die H&u-
figkeit konvektiver Ereignisse zu ziehen. Einen wesentlichen Einfluss auf die
natiirliche Variabilitit des Klimasystems iibt die SST aus, fiir die in Bezug auf
das Meeresgebiet der Biskaya ebenfalls ein signifikanter Zusammenhang mit
der Gewitteraktivitit in Mitteleuropa gefunden wurde.

Generell fillt eine hohe rdumliche Variabilitdt des Zusammenhangs zwischen
der Gewitteraktivitit und den verschiedenen Telekonnektionsmoden sowie der
SST auf. Dabei ist hervorzuheben, dass signifikante Effekte auch in weit von-
einander entfernten Regionen auftreten konnen. So ist beispielsweise eine SST-
Anomalie in der Biskaya nicht nur mit abweichenden Gewitterhdufigkeiten in

deren Umfeld verkniipft, sondern auch unter anderem in Teilen Deutschlands.
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Abbildung 8.26: Verlauf des Jahresmittelwerts des EA-Indexes (schwarz, linke Ordinatenskala;
Zeitraum: Sommerhalbjahre 1958-2014) und Verlauf der jdhrlichen Héufigkeit von WFLHX-
Tagen in dem konOWLK-Referenzgebiet, das sich im Bereich des Dreilidnderecks Deutschland-
Osterreich-Schweiz befindet (rot, rechte Ordinatenskala). Zusitzlich ist der Wert des Korrelations-
koeffizienten nach Spearman, ry, angegeben.

Die Verbindung zwischen der zeitlichen Variabilitit der Telekonnektions-
und SST-Moden einerseits und der konvektiven Aktivitdt andererseits wird
tiber die Anomalien des Stromungsfelds hergestellt, die den jeweiligen
Phasen entsprechen. Im Falle der Telekonnektionen ist die Kausalitit dieses
Zusammenhangs offensichtlich, da die Telekonnektionsmoden unmittelbar
durch die Anomalien des Stromungsfelds gegeben sind. Dagegen wirkt sich
die SST nur sehr eingeschrinkt direkt auf die Gewitterhdufigkeit aus, sondern
vielmehr indirekt iiber das assoziierte Trog-Riicken-Muster, welches sowohl
die SST-Anomalie als auch die beobachteten Anomalien der konvektiven
Aktivitit bedingt.

Ausgehend von dem Zusammenhang zwischen der niederfrequenten Klima-
variabilitit und der konvektiven Aktivitit im Untersuchungsgebiet stellt sich

die Frage, inwieweit sich die langzeitlichen Variabilititsmoden der WFLHX-
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Haufigkeit (z.B. Abb.8.1a) durch diese Koppelung erklidren lassen. Hierzu
wird fiir die SST und die verschiedenen Telekonnektionsmoden die Zeitreihe
des jeweiligen, jahresweise gemittelten Indexes gemeinsam mit der Zeitreihe
der jahrlichen WFLHX-Héufigkeit in einem konOWLK-Referenzgebiet dar-
gestellt, fiir das sich basierend auf Dy ein hoher Zusammenhang mit dem
betrachteten Index ergeben hat. Wie Abbildung 8.26 fiir das Referenzgebiet
in der Umgebung des Dreilinderecks Deutschland-Osterreich-Schweiz zeigt,
weist der Verlauf der jihrlichen WFLHX-Hzufigkeit einige Ubereinstimmun-
gen mit dem des mittleren EA-Indexes auf. Ein univariater Bootstraptest belegt
zudem, dass der Korrelationskoeffizient von 0,42 statistisch signifikant ist
(Si =95%). In Bezug auf NAO und SCAND ergeben sich keine signifikanten
Korrelationen. Dagegen ist die jihrliche WFLHX-Héaufigkeit in Nordspanien
(Referenzgebiet im dullersten Stidwesten des Untersuchungsgebiets) signi-
fikant mit dem Jahresmittel der SST in der Biskaya korreliert (r = 0,52;
Abb. 8.27).

Folglich kann die langzeitliche Variabilitit der mittleren Gewitterneigung in
manchen Gebieten partiell durch die Klimavariabilitdt erklart werden. Die
signifikanten, aber eher niedrigen Korrelationen zeigen indes, dass daneben
weitere Einflussfaktoren eine Rolle spielen. Im Falle von NAO und SCAND
wird die Korrelationsberechnung dadurch erschwert, dass der stirkste Zu-
sammenhang mit der WFLHX-Haufigkeit gemid3 D jeweils in Gebieten
auftritt, die sich durch eine niedrige mittlere Gewitterneigung auszeichnen. Die
dementsprechend auf kleinen ganzzahligen Werten basierenden Korrelations-
koeffizienten haben nur eine eingeschrinkte Aussagekraft und miissen deshalb
mit Vorsicht interpretiert werden. Folglich konnte auch beziiglich NAO und
SCAND eine Korrelation zur WFLHX-Haufigkeit vorliegen, die sich aber auf
der Basis der vorliegenden Daten nicht ausreichend belegen lisst.

Bei der Interpretation aller Anomaliemuster miissen die unterschiedlichen
zeitlichen Skalen beriicksichtigt werden. So bezeichnen die Aktionszentren der
Telekonnektionsmoden Anomalien des Stromungsfelds beziiglich dessen nie-

derfrequenter Variabilitdtskomponente. Dieser sind aber auch hochfrequente
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Moden wie zum Beispiel die in wenigen Stunden ablaufenden kurzwelligen
Storungen der Trog-Riicken-Struktur iiberlagert. Daher kann es auch wéhrend
einer Telekonnektionsphase, die in einer gegebenen Region mit konvekti-
onshemmenden Bedingungen einhergeht, kurzzeitig zu einer dort giinstigen
Stromungskonfiguration kommen. Dieser Aspekt stellt den Ankniipfungspunkt
zu Kapitel 7 dar, in dem der Zusammenhang zwischen Gewitteraktivitit und

groBskaliger Stromung auf der Basis tiglicher Felder diskutiert wurde.
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Abbildung 8.27: Verlauf des Jahresmittelwerts der SST-Anomalie in der Biskaya (schwarz, linke
Ordinatenskala; Zeitraum: Sommerhalbjahre 1982-2014) und Verlauf der jdhrlichen Héufigkeit
von WFLHX-Tagen in dem am weitesten im Siidwesten gelegenen konOWLK-Referenzgebiet
(rot, rechte Ordinatenskala). Zusitzlich ist der Wert des Korrelationskoeffizienten nach Spearman,
rg, angegeben.

Die vorgestellten Telekonnektionsmuster stellen eine Auswahl der im
Rahmen dieser Arbeit untersuchten Moden dar. So wurde auch fiir das
Ostatlantisch-Westrussische (engl.: East Atlantic — Western Russia, EAWR)
sowie das Polar-Eurasische Muster (POLEUR) ein signifikanter Einfluss auf
die Gewitterneigung in einigen Regionen festgestellt. AuBerdem wurde der

Effekt der SST fiir verschiedene weitere Referenzgebiete getestet. Dabei
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ergab sich insbesondere fiir Teile des westlichen Mittelmeers iiber die
den jeweiligen SST-Phasen zuzuordnende Trog-Riicken-Struktur eine starke
Koppelung mit der Gewitteraktivitit in vielen Regionen. Daneben wurde auch
eine mogliche Fernwirkung der El-Nifo-Southern-Oscillation (ENSO) auf
die Gewitterneigung im Untersuchungsgebiet iiberpriift. Dabei ergaben sich

allerdings fiir die meisten Gebiete keine signifikanten Anomalien.
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9 Zusammenfassung und
Schlussfolgerungen

In der vorliegenden Arbeit wurde die raum-zeitliche Variabilitit der Gewit-
teraktivitdt in Europa umfassend untersucht. Mithilfe verschiedener multiva-
riater statistischer Methoden wurden auflerdem die relevanten grof3skaligen
Antriebsmechanismen dieser Variabilitdt analysiert. Der Schwerpunkt lag
dabei auf dem Verhalten der konvektiven Aktivitit auf langen Zeitskalen und
einer Diskussion des Zusammenhangs zwischen der Gewitterneigung und der
natiirlichen Klimavariabilitét.

Zundchst wurde die konvektive Aktivitdt auf der Basis einer Zeitreihe hoch
aufgeloster Blitzdaten (2001-2014) rdumlich differenziert in Bezug auf ihre
tageszeitliche und saisonale Variabilitit hin untersucht. Das Untersuchungs-
gebiet umfasste hierbei die Linder Deutschland, Osterreich, Schweiz, Frank-
reich sowie die Benelux-Linder. Um im néchsten Schritt den Einfluss der
grof3skaligen Umgebungsbedingungen spezifizieren und quantifizieren zu kon-
nen, wurde ein multivariater Proxy entwickelt, der auf einer Modifizierung
der objektiven Wetterlagenklassifikation des Deutschen Wetterdienstes nach
Bissolli und Dittmann (2001) beruht. Das Verfahren wurde mithilfe einer ka-
tegorischen Verifikation unter Verwendung verschiedener Giitemafle in Bezug
auf konvektive Tage angepasst und evaluiert. Daher wurden Tage mit einer
hohen Wahrscheinlichkeit fiir verbreitete Gewitteraktivitit aus dem Kontinuum
moglicher Zustinde separiert. Mithilfe objektiv bestimmter Schwellenwerte
wurden die iiber ein Bezugsgebiet gemittelten Tageswerte von vier konvek-
tionsrelevanten Parametern, der dquivalentpotentiellen Temperatur 6,, dem
niederschlagsfihigen Wasser PW, dem Surface Lifted Index SLI und der
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Vertikalgeschwindigkeit w, jeweils auf die Klassen forderlich, neutral und
hemmend abgebildet. Dieses Verfahren bildet die Grundlage fiir die neue,
konvektionsoptimierte Wetterlagenklassifikation konOWLK. Konkret wird ein
Tag gemill konOWLK genau dann als konvektionsforderlich eingestuft, wenn
alle Parameter gemeinsam ihren jeweiligen Schwellenwert tiberschreiten, was
den gesuchten Proxy fiir eine hohe Gewitterneigung liefert. Diese strenge
Klassifikationsvorschrift fithrt dazu, dass ein als konvektionsforderlich klassifi-
zierter Tag in guter Niherung hinreichend fiir eine verbreitete Gewitteraktivitét
ist. Zur Generierung groferer Stichproben wurde zusitzlich ein zweiter, weni-
ger konservativer Proxy basierend auf der quadratischen Diskriminanzanalyse
entwickelt, der eine Weiterentwicklung der konOWLK zur alternativ ein-
setzbaren Klassifikation qdaOWLK erlaubt. Beide Proxies wurden basierend
auf hoch aufgelosten CoastDat2-Reanalysedaten fiir einen grofen Teil West-
und Mitteleuropas fiir einen Zeitraum von 57 Jahren berechnet (1958-2014).
Um den Einfluss der groBrdumigen Stromung auf die Gewitterneigung zu
quantifizieren, wurden die Proxies anschliefend mithilfe einer Hauptkompo-
nentenanalyse mit typischen Stromungskonfigurationen, reprisentiert durch
Geopotentialfelder auf dem 500 hPa-Niveau, verkniipft.

Die langzeitliche Variabilitit der konvektiven Aktivitit wurde mittels Trend-
und Fourieranalysen in Bezug auf die Zeitreihen der Proxies analysiert. Dabei
wurde auch die Persistenzneigung von Tagen mit konvektionsforderlichen
Bedingungen untersucht, indem fiir jedes Jahr die Haufigkeit unterschiedlich
langer, durchgehender Episoden mit einer hohen Gewitterneigung ausgewertet
wurde. Zur raumlich differenzierten Analyse der langzeitlichen Variabilitit
der grofiraumigen konvektiven Aktivitit wurden zum einen charakteristische
raumliche Felder der jahrlichen Zahl konvektionsforderlicher Tage berechnet.
Zum anderen wurden diesbeziigliche rdumliche Korrelationsanalysen durch-
gefiihrt. Auerdem wurde erstmals untersucht, wie sich die Phasen verschie-
dener atmosphérischer Telekonnektionen, wie beispielsweise die Nordatlanti-
sche Oszillation (NAO), das Ostatlantische (EA) und Skandinavische Muster
(SCAND), als Indikatoren fiir die natiirliche Klimavariabilitit auf die rdum-
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liche Verteilung der Gewitteraktivitit auswirken. In diesem Zusammenhang
wurde insbesondere quantifiziert, inwieweit sich die mehrjdhrigen Variabi-
litatsmoden der konvektiven Aktivitdt auf die Variabilitdt der verschiedenen
Telekonnektionsindizes zuriickfiihren lassen.

Die rdumliche Verteilung der mittleren jdhrlichen Zahl der Gewittertage
(GT) weist iiber Mitteleuropa insgesamt einen ausgepréigten, nach Siidosten
gerichteten Gradienten auf, mit sehr niedrigen Werten um 2 GT in
Nordwestfrankreich (Referenzfliche: 10 x 10 km?) und markanten Maxima
in einigen Teilen der Siidalpen (~ 21GT). Diesem grofiskaligen Muster
sind vielerorts deutliche regionale Strukturen iiberlagert. Der Jahresgang
der Gewitterhdufigkeit wird in den meisten Regionen von einem einzelnen
Maximum im Juli bestimmt. Dabei verschiebt sich die Zone maximaler
konvektiver Aktivitdt von April bis Juli entlang des siidlichen Alpenrands
nach Westen. An der franzosischen Mittelmeerkiiste hingegen erreicht die
Gewitteraktivitit ithr Maximum erst im September. Der Tagesgang der
konvektiven Aktivitit ist generell stark ausgepridgt und unterliegt zusétzlich
groflen regionalen Unterschieden, beispielsweise hinsichtlich des Auftretens
néchtlicher Gewitter. Viele regionale Tagesginge weisen dariiber hinaus eine
deutliche Saisonalitit auf.

Bereits diese auf Blitzdaten beruhenden Analysen lassen einige Riickschliisse
auf die Ursachen der beobachteten Variabilitdt zu. Hierbei sind drei priméire
Einflussfaktoren zu nennen: die Entfernung zum Meer, lokale orografische
Effekte sowie der Feuchtegehalt der Atmosphire in den unteren Niveaus. So
stellen der Atlantik, die Nord- und die Ostsee wihrend des Sommerhalbjahrs
Senken fiir die fithlbare Wirme dar, die zu einer Stabilisierung der
Grenzschicht fithren. Dem Mittelmeer kommt in diesem Zusammenhang eine
besondere Rolle zu, da es aufgrund hoher Meeresoberflichentemperaturen
(SST) zusitzlich als effiziente Quelle latenter Wirme fungiert. Bis zum
September hat sich das Mittelmeer relativ zur Luft so weit erwérmt,
dass es ganztigig zu einer Labilisierung der Grenzschicht auch iiber dem

Wasser kommt. Die markanten Maxima der GT-Hiufigkeit im Umfeld
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der Alpen und einiger Mittelgebirge konnen plausibel mit den komplexen
lokalen Auspriagungen des Stromungsfelds erkldrt werden. Diese haben
durch die damit verbundene Windscherung insbesondere Einfluss auf
die Organisationsform der entstehenden konvektiven Zellen und folglich
auch auf die regionalen Tagesginge, da langlebige Systeme, wie zum
Beispiel mesoskalige konvektive Systeme (MCS), in vielen Féllen zu einer
ausgepragten ndchtlichen Gewitteraktivitét fiihren. Zugleich kann die lokale
Orografie auch markante Minima der GT-Héaufigkeit bedingen, wenn Téler von
der Feuchtezufuhr in unteren Niveaus abgeschnitten werden und sich keine
starken Feuchtkonvergenzen ausbilden konnen. Auf regionale Unterschiede der
bodennahen Feuchte zu Beginn des Sommerhalbjahrs geht die Verschiebung
des Gebiets maximaler konvektiver Aktivitit entlang des siidlichen Alpenrands
im Jahresgang zuriick.

Zugleich zeigen die Ergebnisse der Analysen von Blitzdaten aber auch, dass
sich nicht alle beobachteten Elemente der raum-zeitlichen Variabilitdt durch
die genannten drei Einflussfaktoren erkldren lassen. So weisen die Zeitreihen
der Blitzdaten darauf hin, dass weitere, auf der grofrdumigen Dynamik
beruhende Mechanismen die regionale Gewitteraktivitit in entscheidender
Weise prigen. Durch die Verkniipfung der neu entwickelten Proxies fiir
konvektive Aktivitdt mit typischen Stromungskonfigurationen im 500 hPa-
Niveau zeigte sich, dass die hochste Gewitterneigung in allen Regionen
des Untersuchungsgebiets primér vorderseitig eines Hohentrogs auftritt,
wohingegen sich die Lage auf der Vorderseite eines Riickens verbreitet
konvektionshemmend auswirkt. Daneben erweisen sich in vielen Regionen
zusitzliche grofrdaumige Stromungskonfigurationen, beispielsweise in der
Bretagne solche mit einem siidwestlich gelegenen kleinen Hohentief oder
im Ostlichen Deutschland solche mit einem ausgedehnten Hohentief iiber der
Adria, als konvektionsforderlich.

Die Gewitterneigung in Mittel- und Westeuropa wird folglich in entschei-
dender Weise vom Stromungszustand in der mittleren Troposphire beein-

flusst, indem dieser die grofriumigen thermodynamischen und dynamischen
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Umgebungsbedingungen fiir Konvektion steuert. So sind alle der genannten
konvektionsforderlichen Stromungsmuster iiber dem jeweiligen Bezugsgebiet
mit grofraumiger Hebung verbunden. Zugleich induzieren sie in vielen Fillen
die Advektion feucht-warmer Luftmassen, wobei die Ergebnisse auf zwei do-
minante Advektionswege hinweisen: aus sildwestlich gelegenen subtropischen
Gebieten iiber Spanien und Frankreich, oft in Kombination mit einer Spanish
Plume (Morris, 1986; van Delden, 1998), oder aus der Schwarzmeerregion
iiber Polen und den Nordosten Deutschlands.

Die Ergebnisse implizieren die Relevanz eines breiten raumlichen Skalenbe-
reichs fiir die Gewitterentstehung. So hédngt es primér von Prozessen auf der
synoptischen Skala ab, ob die Voraussetzungen fiir verbreitete Gewitteraktivitit
erfiillt sind, wohingegen die Auslosung der Konvektion meist von Prozessen
auf der Mesoskala bewerkstelligt wird (z.B. Kottmeier et al., 2008; Barthlott
et al., 2011; Mahlke, 2012).

Die beiden Proxies fiir konvektionsfoérderliche Bedingungen gemifl konOWLK
und qdaOWLK ermoglichen dariiber hinaus, bedingt durch die Linge
des untersuchten Zeitraums von 57 Jahren, belastbare Aussagen iiber
die langzeitliche Variabilitit. So zeigten robuste Trendanalysen, dass sich
die jihrliche Zahl konvektionsforderlicher Tage zwischen 1958 und 2014
in den meisten Regionen nicht signifikant verdndert hat. Entscheidend
wirkt sich hierbei aus, dass die thermodynamischen und dynamischen
Umgebungsbedingungen ein gegenldufiges Trendverhalten zeigen, wobei
insbesondere die Haufigkeit von Tagen mit groBrdumiger Hebung von
1958 bis 2014 deutlich, um bis zu 0,6 Tage pro Jahr, abgenommen
hat. Werden die Trendanalysen auf den 30-jdhrigen Zeitraum 1985-2014
eingegrenzt, zeichnet sich vielerorts ein positiver Trend der Gewitterneigung
ab, der im Zusammenhang mit einem beschleunigten Anstieg der globalen
Mitteltemperatur ab den 1970er-Jahren (Hansen et al., 2010) stehen konnte.
Generell werden die Zeitreihen der Proxies von einer hohen Jahr-zu-Jahr-
Variabilitdt bestimmt. Mittels Fourieranalysen konnte gezeigt werden, dass

hierbei dominante Variabilititsmoden von zwei bis drei Jahren auftreten.
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Die zeitliche Variabilitidt beziiglich eines beliebigen Referenzgebiets ist
reprisentativ fiir eine groflere Region variabler Ausdehnung und Form, wie
anhand raumlicher Korrelationsanalysen gezeigt wurde. Die Gewitteraktivitit
innerhalb dieser Region wird also von dhnlichen grofrdumigen Bedingungen
begiinstigt. In den charakteristischen rdumlichen Feldern, welche fiir die
jahrliche Zahl konvektionsforderlicher Tage berechnet wurden, spiegeln sich
die beiden dominanten Advektionswege konvektionsforderlicher Luftmassen
deutlich wider und bestidtigen somit die Ergebnisse aus der Analyse typischer
Stromungsmuster fiir lingere Zeitskalen.

Atmosphirische Telekonnektionen geben die niederfrequenten zeitlichen
Moden des Geopotentialfelds wieder. Daher ermoglichen sie es, den
Zusammenhang zwischen der Gewitteraktivitit und typischen téglichen
Stromungsmustern auf ldngere Zeitskalen zu iibertragen. Dabei ergab sich
fur die drei Telekonnektionsmoden NAO, EA und SCAND ein signifikanter
Einfluss auf die Gewitteraktivitit in verschiedenen, raumlich klar umgrenzten
Regionen. Beispielsweise impliziert ein positiver EA-Index die Tendenz zu
einem haufigeren Auftreten von Stromungsmustern, die tiber Mitteleuropa
mit einer siidwestlichen Hohenstromung vorderseitig eines Trogs verbunden
sind. In der Folge kommt es wihrend einer positiven EA-Phase dort zu einer
erhohten Gewitterneigung. Es ist zudem erstmals gelungen, die beobachtete
langzeitliche Variabilitit der konvektiven Aktivitét teilweise auf die natiirliche
Klimavariabilitat zuriickzuftihren. So sind die Zeitreihen des jahresweise
gemittelten EA-Indexes und der jdhrlichen Anzahl konvektionsforderlicher
Tage im Siiden Deutschlands statistisch signifikant korreliert. Die SST,
die einen wesentlichen Beitrag zur natiirlichen Klimavariabilitét leistet, hat
ebenfalls einen signifikanten Einfluss auf die konvektive Aktivitit, wie
anhand von Analysen der SST-Anomalie in der Biskaya gezeigt wurde.
Dabei wurde ein starker Zusammenhang nicht nur in den unmittelbar an
die Biskaya angrenzenden Regionen, sondern auch in groerer Entfernung,
wie zum Beispiel in Norddeutschland, deutlich. Signifikante Korrelationen

der jahresweise gemittelten SST-Anomalie in der Biskaya mit der jihrlichen
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Anzahl konvektionsforderlicher Tage in vielen Regionen weisen erneut
auf die Verkniipfung der Gewitteraktivitit in Europa mit der natiirlichen
Klimavariabilitit hin.

Hinsichtlich der Persistenz von konvektionsforderlichen Tagen belegen die
Ergebnisse, dass mehrtigige Episoden mit einer hohen Gewitterneigung
als tiblich angesehen werden konnen und selbst Serien von mehr als 10
konvektionsforderlichen Tagen in Folge zwischen 1958 und 2014 mehrfach
aufgetreten sind. Zudem schwankt die Héufigkeit solcher hochpersistenter
Situationen von Jahr zu Jahr sehr stark, weshalb es auch zu einer
Hiaufung extrem langer Serien innerhalb eines Jahres kommen kann. Ein
aktuelles Beispiel fiir eine persistente gewittertrdchtige Wetterlage ist die
Starkgewitterepisode in Stiddeutschland im Mai und Juni 2016, die in mehreren
Regionen umfangreiche Zerstorungen verursachte (Piper et al., 2016).

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit konnten die grofiskaligen Antriebe, die
der konvektiven Aktivitit und deren raum-zeitlicher Variabilitit zugrunde
liegen, umfassend quantifiziert und diskutiert werden. Die Ergebnisse tragen
so zu einem tieferen Verstindnis der relevanten Prozesse bei. Die Analysen
der langzeitlichen Variabilitdt liefern dariiber hinaus neue Erkenntnisse zur
Koppelung der Gewitteraktivitit an niederfrequente Moden des Klimasystems
sowie zu moglichen Auswirkungen des Klimawandels auf die Hiufigkeit

konvektiver Extremereignisse.
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Akronymverzeichnis

BS
BSS
CAPE

CcC
CG
DA
CIN
DL
EA
EAWR

EML
ENSO
EP-NP
FAR
GPD
GP
GT

HK
HKA
HKN
HSS

Brier Score

Brier Skill Score

konvektive verfiigbare potentielle Energie
(convective available potential energy)
Wolke—Wolke (cloud-to-cloud)

Wolke—Boden (cloud-to-ground)
Diskriminanzanalyse

konvektive Sperre (convective inhibition)

Leitblitz einer Folgeentladung (dart leader)
Ostatlantisches Muster (East Atlantic Pattern)
Ostatlantisch-Westrussisches Muster

(East Atlantic/Western Russia)

abgehobene Mischungsschicht (elevated mixed layer)
El-Nifio-Southern-Oscillation

Ost-/Nordpazifisches Muster (East Pacific — North Pacific)
Fehlalarmrate

generalisierte Paretoverteilung (generalized Pareto distribution)
Gitterpunkt

Gewittertag (Tag mit mindestens 5 Blitzen in einer
10 x 10 km?-Gitterzelle)

Hauptkomponente

Hauptkomponentenanalyse
Hebungskondensationsniveau

Heidke Skill Score
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Akronymverzeichnis

KKN
konOWLK
KTSAX
LDA

MCS

MkQ
NAO
NFK
NNA
ONB
OWLK

PNA
POD
POLEUR
POT

PW
PWM

QDA
qdaOWLK

RHK
RS
SCAND
SHKA
SL

SLI
SST

270

Kumuluskondensationsniveau

konvektionsoptimierte objektive Wetterlagenklassifikation
konvektionshemmende Wetterlage gemifs konOWLK
lineare Diskriminanzanalyse

mesoskaliges konvektives System

(mesoscale convective system)

Methode der kleinsten Quadrate

Nordatlantische Oszillation

Niveau der freien Konvektion

Niveau des neutralen Aufstiegs

Orthonormalbasis

Objektive Wetterlagenklassifikation nach

Bissolli und Dittmann (2001)
Pazifisch-Nordamerikanisches Muster

Trefferrate (probability of detection)
Polar-Eurasisches Muster

Peaks-over-threshold

niederschlagsfihiges Wasser (precipitable water)
wahrscheinlichkeitsgewichtete Momente
(probability-weighted moments)

quadratische Diskriminanzanalyse

Verfahren zur Klassifizierung gegebener Umgebungs-
bedingungen als konvektionsforderlich oder -hemmend
basierend auf quadratischer Diskrimimanzanalyse
rotierte Hauptkomponenten

Hauptentladung (return stroke)

Skandinavisches Muster

Hauptkomponentenanalyse beziiglich der S-Mode
Leitblitz einer Erstentladung (stepped leader)
Surface-based lifted index

Meeresoberflichentemperatur (sea surface temperature)



Akronymverzeichnis

TFPW
TGL
THKA
TSV
VHF
VK
LF/VLF
WFLHX
WP

Trend-Free-Prewhitening

Theorie des gehobenen Luftpakets
Hauptkomponentenanalyse beziiglich der T-Mode
Theil-Sen-Verfahren

sehr hohe Frequenz (very high frequency)
Variationskoeffizient

niedrige / sehr niedrige Frequenz (low / very low frequency)
konvektionsforderliche Wetterlage gemifl konOWLK
Westpazifisches Muster
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