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Kurzfassung

Die vorliegende Dissertation beschiftigt sich mit dem Zusammenhang zwischen der Variabilitit der Ge-
witteraktivitdt und grofrdumigen atmosphirischen Bedingungen. Das Ziel ist es, den Zusammenhang
zwischen (schweren) Gewitterereignissen und groBrdumigen atmosphirischen Bedingungen in Europa
zu untersuchen und den Einfluss auf die Variabilitit zu quantifizieren. Dazu werden auf Basis von Blitz-
daten (Wolke-Boden, 2001 —2021) zwei verschiedene Ereignisdatensitze erstellt: (i) Gitterpunkt-basierte
Gewittertage und (ii) Blitzcluster, welche anhand der raum-zeitlichen Dichte identifiziert werden. Auf
Basis der Blitzcluster wird zusitzlich auch die Identifikation von seriellen Clusterereignissen (zeitlich

gehiuftes Auftreten von Gewitteraktivitit auf Skalen von mehreren Tagen bis Wochen) vorgenommen.

Trendanalysen fiir beide Datensétze zeigen, dass die Gewitteraktivitit in weiten Teilen des Untersu-
chungsgebiets, vor allem aber in groen Teilen Nordfrankreichs, abgenommen hat. Fiir diese Beobach-
tungen der Verdnderung der raum-zeitlichen Ausdehnung der Blitzcluster konnte ein statistischer Zusam-
menhang mit negativen Phasen der Nordatlantischen Oszillation (NAO) hergestellt werden. Vor allem im
westlichen Teil Europas sind bei negativen Werten des NAO-Index die Gewittercluster riumlich weniger
ausgedehnt und von kiirzerer Dauer im Vergleich zu den iibrigen Jahren. Eine aulergewohnliche Hiu-
fung negativer jahrlicher Werte des NAO-Index vor allem in der Dekade von 2011 bis 2020 kann damit

plausibel die Abnahme der Gewitteraktivitit im westlichen Teil des Untersuchungsgebiets erkléaren.

Fiir verschiedene Wetterregime, anhand derer sich die Stromungskonfigurationen in der mittleren At-
mosphire klassifizieren lassen konnen, ergeben sich regional verschiedene Anderungen bei der Auf-
trittshdaufigkeit groBriumiger Gewittercluster. Besonders das mit einem Hoéhenhoch iiber Skandinavien
einhergehende Blocking-Regime steht im Zusammenhang mit einer Zunahme der Gewitteraktivitiit; und
insbesondere auch mit einer Zunahme der seriellen Clusterereignisse im gesamten Untersuchungsgebiet.
Weiterhin ergibt sich, dass positive Oberflachentemperaturanomalien des Mittelmeers insbesondere bei
Blocking-Regimen ein die Gewitterwahrscheinlichkeit verstirkender Faktor ist. Ebenfalls tritt serielles
Clustering sehr viel hdufiger bei Blocking-Regimen auf, was sich durch die damit verbundene Stationa-
ritdt der synoptisch-skaligen Wettersysteme erklédren lisst.

Klimaprojektionen fiir das Ende des 21. Jahrhunderts ergeben eine geringfiigige Zunahme der Blocking-
Regime. Insbesondere in Kombination mit steigenden Meeresoberflaichentemperaturen konnte aufgrund
der gefundenen Zusammenhiinge eine leichte Zunahme der Gewitteraktivtit im siidlichen Teil Europas

stattfinden, allerdings sind dafiir auch weitere (lokale) Einflussfaktoren zu beachten.
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1. Einleitung und wissenschaftliche Fragestellungen

Gewitter treten fast auf der gesamten Erde auf und sind ein wichtiger Teil des globalen Energie- und Was-
serhaushalts. Gewitter gehen jedoch hiufig mit verschiedenen meteorologischen Phinomenen wie Blitz-
schlag, Starkniederschlag, Sturmboen, Hagel oder Tornados einher, welche ein erhebliches Gefahren-
und Schadenspotenzial aufweisen (Allen et al., 2020). In Europa fiihrte beispielsweise im Frithjahr 2016
eine auBergewoOhnlich lang anhaltende Gewitterserie von insgesamt 15 Tagen zu einer Vielzahl gewit-
terbedingter Extremereignisse mit hohen Schiden fiir Bevolkerung und Wirtschaft (Piper et al., 2016).
Verantwortlich dafiir war eine persistente Hochdrucklage, ein sogenanntes Blocking, in dessen Bereich
in einer labil geschichteten Luftmasse immer wieder Gewitter ausgelost wurden. Aufgrund des geringen
Druckgradienten im Block verlagerten sich die Gewitter nur langsam oder blieben annéhernd stationdr.
Daraus resultierten teilweise sehr hohe Niederschlagsakkumulationen auf engstem Raum, die wiederum

eine Vielzahl an Sturzfluten auslosten.

Zwei Jahre spiter im Jahr 2018 gab es eine dhnliche synoptische Konstellation, die diesmal aber fast drei
Wochen lang anhielt und zu schweren Schédden in weiten Teilen des westlichen und zentralen Europas
fiihrte (Mohr et al., 2020).

Eine der teuersten Naturkatastrophen in Deutschland mit einem Gesamtschaden von iiber 3,6 Mrd. Euro
war das Tief Bernd, bei dem am 27. und 28. Juli 2013 zwei Superzellen mit groBem Hagel schwere
Verwiistungen in der Mitte und im Siiden Deutschlands anrichteten (Kunz et al., 2018).

Laut Hoeppe (2016) haben die versicherten Schiden durch Schwergewitter in den letzten Jahren von allen
Naturgefahren am stirksten zugenommen. Eine wichtige Rolle spielen auch Verdnderungen in der Vul-
nerabilitdt und Exposition der versicherten Objekte sowie weitere soziodkonomische Faktoren (Franzke,

2017).

Gewitter entstehen in Mitteleuropa vor allem in den Sommermonaten, wenn drei Voraussetzungen gege-
ben sind: (i) eine hohe Feuchtekonzentration in der unteren Atmosphdére, (ii) eine labile vertikale Schich-
tung der Atmosphire und (iii) ein die Konvektion auslésender Hebungsmechanismus; beispielsweise
freier Auftrieb aufgrund solarer Einstrahlung, positive Vorticityadvektion und daraus resultierende He-
bung in mittleren Troposphirenschichten oder Querzirkulationen an Fronten (z. B. Doswell III, 1987;
Markowski und Richardson, 2010; Schumacher und Rasmussen, 2020). In orografisch gegliedertem Ge-
lande sind zusitzliche Hebungsmechanismen fiir die Konvektionsauslosung verantwortlich, beispielswei-

se Feuchtekonvergenzen infolge von (thermischen) Berg-Talwindzirkulationen oder erzwungene Hebung
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bei entsprechenden Anstromungen im Luv der Gebirgsziige. Ein bestimmender Faktor fiir die Organisa-
tionsform der Gewitter ist die vertikale Scherung des Horizontalwinds. Dies kann zu einer Trennung von
Auf- und Abwinden in den Gewitterzellen fithren, wodurch auch die Intensitéit der Gewitter zunehmen
kann. (Klemp, 1987; Schumacher und Rasmussen, 2020).

Konvektionsforderliche atmosphérische Bedingungen werden auch von synoptisch-skaligen Stromungs-
mustern bzw. groraumigen atmosphérischen Bedingungen bestimmt (Delden, 2001; Wapler und James,
2015). GroBriumige Stromungsmuster auf Skalen von rund tausend Kilometern und Zeitriumen von
mehreren Tagen kdnnen mittels sogenannter Wetterregime kategorisiert werden (Vautard, 1990; Ferranti
et al., 2015). Diese Wetterregime sind fiir die regionalen Wetterbedingungen (z. B. Windgeschwindig-
keit, Temperatur, Sonneneinstrahlung) auf Zeitskalen von mehreren Tagen bis Wochen bestimmend (z. B.
Grams et al., 2017; Barton et al., 2022; Mockert et al., 2023). AuBerdem kommen groBrdumigen Stro-
mungskonfigurationen wie atmosphirischem Blocking (Mohr et al., 2019) oder bestimmten Telekonnek-
tionen (Piper und Kunz, 2017; Piper et al., 2019) eine Schliisselrolle bei der Bildung von Gewittern im
Sommer zu. Das Versténdnis der zugrundeliegenden Mechanismen ist jedoch noch unzureichend, aber
eine wesentliche Voraussetzung fiir die Abschitzung der zukiinftigen Entwicklung der Gewitterhédufig-

keit.

Aufgrund der sehr variablen, zum Teil stochastischen Natur der Gewitterbildung und der geringen rdaum-
lichen Ausdehnung der einzelnen Gewitterzellen von oft nur wenigen Kilometern ist die flichendeckende
Erfassung dieser Ereignisse nur unzureichend moglich. Dies gilt besonders auch fiir die mit Gewittern
einhergehenden Wetterphinomene.

Gewitter konnen am besten indirekt erfasst werden mittels Fernerkundungsinstrumenten wie Wetterra-
dare und Satelliten (Hayward et al., 2020). Bei Radaren erfolgt die Detektion und Intensititsbestimmung
der Gewitterzellen iiber das Riickstreusignal an Hydrometeoren, der sogenannten Radarreflektivitét (z. B.
Handwerker, 2002; Moral et al., 2018). Aufgrund der hohen zeitlichen Auflosung der Radare und der
Beobachtung groBerer Gebiete wurden in zahlreichen Studien daraus Gewitter- oder Hagelklimatologien
abgeleitet (z. B. Wapler, 2013; Puskeiler et al., 2016; Kunz et al., 2020; Fluck et al., 2021), Moderne
Wetterradare mit zwei verschiedenen Polarisationsrichtungen erlauben zudem Riickschliisse auf die Art
der Hydrometeore (Kumyjian, 2013; Islam und Rico-Ramirez, 2014).

Anhand des Infrarotkanals geostationérer Satelliten ist es moglich, den in die untere Stratosphire iiber-
schieBenden Teil der Oberseite des Ambosses von Cumulonimben zu detektieren und fiir die Lokali-
sierung von (insbesondere schweren) Gewittern zu nutzen (Bedka, 2011; Scarino et al., 2023). Diese
Detektionen wurden beispielsweise zur Erstellung regionaler Hagelstatistiken in Europa, Australien und
Siidafrika genutzt (Punge et al., 2014; Punge et al., 2017; Punge et al., 2023). Diese Datensitze werden
unter anderem als Basis fiir Hagelrisikomodelle der Versicherungswirtschaft verwendet. Weitere satel-

litengestiitzte Methoden zur Lokalisierung von Gewittern ist die Detektion von Eispartikeln im oberen



Bereich von Gewitterwolken mittels Mikrowellen (z. B. Bang und Cecil, 2019; Ferraro et al., 2020).
Die dafiir verwendeten Satelliten bewegen sich jedoch in einer niedrigen Umlaufbahn und erfassen da-
her einen bestimmten Ort nur selten (z. B. einmal am Tag), so dass eine systematische Erfassung von
Gewittern damit nicht moglich ist.

Zur Erfassung der Gewitteraktivitit werden auch Blitzdaten verwendet. So werden in Europa Blitze unter
anderem durch das EUCLID-Netzwerk (engl. EUropean Cooperation for Lightning Detection, Schulz
et al., 2016) anhand der emittierten elektromagnetischen Strahlung geolokalisiert. Zudem wird mittels
bestimmter charakteristischer Merkmale eine Klassifikation in z. B. Wolke-Boden- oder Wolke-Wolke-

Blitze vorgenommen.

Eine weitere Moglichkeit, die Gewitteraktivitit flichendeckend iiber einen lingeren Zeitraum abzuschiit-
zen, ist die Verwendung von Reanalyse- bzw. Klimamodelldaten. Allerdings ist die raum-zeitliche Aus-
dehnung konvektiver Gewittersysteme bei den meisten Modellen (und insbesondere auch bei Klimamo-
dellen) deutlich kleiner als die Auflésung der Modelle selbst, so dass diese parametrisiert werden miissen,
was jedoch die Unsicherheit deutlich erhoht. Konvektionsauflosende Modelle sind zwar in der Lage, Ge-
witter anndhernd realistisch abzubilden, der Rechenaufwand ist dabei allerdings erheblich (Clark et al.,
2016; Knist et al., 2020).

Daher basieren die meisten Studien zur vergangenen und zukiinftigen Gewitteraktivitit auf konvektions-
relevanten atmosphérischen Parametern wie beispielsweise der konvektiven verfiigbaren Energie (engl.
convective available potential energy, CAPE) oder der vertikalen Windscherung. Die Modellierung von
(schweren) Gewittern anhand der Kombination verschiedener Umgebungsparameter ist allerdings noch
Gegenstand aktueller Forschung. (z. B. Brooks, 2013; Tippett et al., 2015; Allen, 2018; Romps, 2019;
Raupach et al., 2021; Raupach et al., 2021).

Fiir die Berechnung robuster und belastbarer Trends der Gewitterhdufigkeit oder der Haufigkeit verschie-
dener Wetterphdnomene wie Hagel oder Starkwindboen werden moglichst lange Zeitreihen bendtigt.
Dariiber hinaus ist eine hohe rdumliche und vor allem zeitliche Auflésung und Homogenitit der Daten
(idealerweise iiber mehrere Jahrzehnte) sowie eine moglichst groe rdumliche Abdeckung notwendig.
Dies ist vor allem bei Modelldaten (Reanalysen oder regionale Klimamodelle) gegeben.

Trendanalysen der fiir Gewitter relevanten Umweltbedingungen auf der Basis von Reanalysedaten zei-
gen in weiten Teilen Europas eine Zunahme des Gewitterpotentials in den letzten Jahrzehnten (z. B.
Mohr und Kunz, 2013; Sanchez et al., 2017; Radler et al., 2018; Ghasemifard et al., 2024). Viele Studien
projizieren ebenfalls fiir die Zukunft eine weitere Zunahme der Gewitteraktivitit (z. B. Mohr et al., 2015;
Pucik et al., 2017; Radler et al., 2019; Kahraman et al., 2020; Bielec-Bakowska et al., 2021; Taszarek
et al., 2021b). Ein Hauptgrund sowohl fiir die berechneten Trends in der Vergangenheit als auch fiir die
der Zukunftsprojektionen ist die mit der Temperaturzunahme einhergehende Erhohung des Sittigungs-

dampfdrucks gemil der Clausius-Clapeyron Beziehung (z. B. Martinkova und Kysely, 2020). Dies gilt
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zumindest so lange, wie geniigend Feuchtigkeit fiir die Verdunstung zur Verfiigung steht. Mit zunehmen-
der Luftfeuchte in den unteren Schichten der Troposphére steigt auch die fiir Gewitter zur Verfiigung

stehende Energie und damit das Gewitterpotential.

Unklar ist jedoch, wie sich die verschiedenen Anderungen der Umgebungsbedingungen auf die Hiu-
figkeit und Intensitdt von Gewittern auswirken (Raupach et al., 2021). Dem Anstieg der CAPE steht
eine leichte Abnahme der Windscherung gegeniiber (Brooks, 2013). Unklar ist auch, inwiefern sich in
wirmeren Klimaszenarien eine hohere 0 °C-Grenze auf die Gewitterbildung und -entwicklung auswirkt,
welchen Einfluss Aerosole auf die Wolkenmikrophysik haben oder ob Anderungen der Eispartikelfliisse
in Gewitterwolken fiir eine Abnahme der Blitzanzahl (Finney et al., 2018) verantwortlich sein konnten.
Auch deuten Studien darauf hin, dass der oben erwihnte Zusammenhang zwischen der Abnahme der
atmosphirischen Stabilitit (mitverursacht durch die Feuchtezunahme) und der Gewitterhdufigkeit nicht-
linear ist. So hat eine weitere Zunahme beispielsweise der CAPE nicht unmittelbar auch eine Zunahme

der Gewitteraktivitidt zur Folge (Manzato et al., 2024).

Aufbauend auf den bisherigen, oben diskutierten Erkenntnissen iiber die Anderung des Gewitterpoten-
tials ist das iibergeordnete Ziel dieser Arbeit, den Zusammenhang zwischen der Gewitteraktivitit und
groB3skaligen atmosphirischen Prozessen in Europa zu untersuchen und den Einfluss dieser Prozesse auf
die jahrliche Variabilitdt der Gewitter sowohl in der Vergangenheit als auch in der Zukunft genauer zu
erforschen. Auflerdem sollen auf der Basis von direkten Gewittermessungen (Blitzdaten) erstmals Tren-
danalysen durchgefiihrt und mogliche Ursachen fiir (regionale) Anderungen der Gewitterhiufigkeit mit
groffrdumigen atmosphérischen Prozessen und Mechanismen in Zusammenhang gebracht werden.

Weiterhin soll untersucht werden, wie das Auftreten von Gewitterclustern — also gréeren, zusammen-
hingenden Gebieten mit hoher konvektiver Aktivitit — auf Skalen von mehreren Tagen bis Wochen (so-
genanntes serielles Clustering) mit diesen grof3skaligen Mechanismen zusammenhéngt. So waren ins-
besondere fiir die Persistenz der oben genannten schweren Gewittererepisoden in den Jahren 2016 und
2018 (Piper et al., 2019; Mohr et al., 2019) charakteristische grofraumige Stromungsmuster ein entschei-
dender Faktor. Auch kann das zeitlich gehdufte Auftreten von Gewittern ein verstidrkender Faktor fiir die

Schwere der eintretenden Schiden sein.

Bisherige Untersuchungen zu Trends bzw. Anderungen der Gewitterhiufigkeit und des konvektiven Po-
tenzials betrachteten Gewitter meist als einzelne, voneinander (statistisch) unabhiingige Objekte. Das
Wissen iiber den Zusammenhang zwischen gro3riumigen atmosphirischen Umgebungsbedingungen und
der zeitlichen Neigung zur Bildung von Gewitterclustern ist jedoch noch gering. Dies wurde bisher nicht
systematisch, sondern ausschlieBlich anhand einzelner Fallstudien untersucht (z. B. Piper et al., 2016;

Mohr et al., 2020).



Um diese Fragen zu beantworten, werden basierend auf Blitzdaten des EUCLID-Netzwerks fiir den
Zeitraum von 2001 bis 2021 (Sommerhalbjahr, Schwerpunkt Mai— August) zwei Ereigniskataloge fiir
das westliche und zentrale Europa erstellt: (i) Gitterpunkt-basierte Gewittertage (Wapler, 2013; Piper,
2017) und (ii) raumlich ausgedehnte Gewittercluster (engl. convective clustered event, CCE) in West-
und Mitteleuropa. Der CCE-Datensatz wird mit einem im Rahmen dieser Arbeit weiterentwickelten
Clusteralgorithmus (ST-DBSCAN) anhand der raum-zeitlichen Blitzdichte generiert. Zusitzlich werden
serielle Clusterereignisse auf Basis der CCEs identifiziert.

Mit Hilfe dieser Datensétze wird zunichst eine klimatologische Analyse der Gewitterhdufigkeit in West-
und Zentraleuropa durchgefiihrt. Hierzu werden sowohl hochaufgeldste Gitterpunkt-basierte Trendana-
lysen als auch Veridnderungen der raum-zeitlichen Charakteristiken der detektierten Gewittercluster ana-
lysiert. Dafiir werden neben Gitterpunkt-basierten Trends beispielsweise auch Anderungen der CCE-

Entititen (z. B. Dauer und riumliche GroBe) hinsichtlich (systematischer) Anderungen untersucht.

Weiterhin werden (regionale) Zusammenhénge zwischen grof3skaligen atmosphirischen Mechanismen
(Telekonnektionen, Wetterregime und Meeresoberflichentemperaturen) und der Gewitteraktivitit (hier
der Gewittertage und CCE) sowie den seriellen Clusterereignissen bestimmt. Zusétzlich werden mog-
liche Synergieeffekte verschiedener grordumiger Mechanismen auf das Gewittergeschehen untersucht.
Auf Basis von Reanalysedaten erfolgt anschlieBend dann eine Untersuchung, inwieweit das Auftreten
bestimmter Wetterregime anhand Modulationen konvektionsrelevanter Stabilitdtsparameter der Atmo-
sphire die detektierten (regionalen) Anderungen der Auftretenswahrscheinlichkeit der Gewitteraktivitit
erklédrt. Weiterhin werden mogliche Zusammenhénge zwischen Trends und Haufungen bestimmter Stro-
mungsmuster diskutiert.

Abschliefend werden Klimamodellsimulationen genutzt, um mdgliche Verdnderungen der Stromungs-
konfigurationen zu ermitteln. Uber die zuvor gewonnen Erkenntnisse soll damit die zukiinftige Entwick-

lung der Gewitterhdufigkeit in Europa abgeschitzt werden.

Daraus ergeben sich die folgenden zentralen Fragestellungen dieser Arbeit:

1. Wie konnen ausgedehnte Gewitterereignisse anhand ihrer raum-zeitlichen Dichte am besten iden-

tifiziert werden?
2. Wo treten serielle Clusterereignisse von Gewittern bevorzugt in Europa auf?

3. Welche (regionalen) Trends der Gewitteraktivitit (und insbesondere auch deren raum-zeitlichen
Charakeristiken) und des seriellen Clusterings ergeben sich auf Basis der Blitzmessungen in West-

und Mitteleuropa?
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4. Welchen Einfluss haben grofrdumige Stromungskonfigurationen wie Telekonnektionen und Wet-
terregime sowohl auf die Gewitterhdufigkeit als auch auf das Auftreten von seriellen Clusterereig-

nissen und konnen diese mit den beobachteten Trends in Verbindung gebracht werden?

5. Welche Verinderungen der groBrdumigen atmosphérischen Bedingungen und damit der Gewit-

teraktivitit sind aufgrund von Klimaprojektionen zu erwarten?

Diese Arbeit entstand im Rahmen des Projekts ,Langzeitliche Variabilitit und serielles Clustering
von schweren Gewittern in einem sich verindernden Klima* (engl. Long-term Variability and serial
Clustering of Severe Thunderstorms in a changing climate, VarCluST), welches ein Teilprojekt des
Verbundprojekts ClimXtreme (engl. Climate Change and Extreme Events) ist. ClimXtreme ist ein vom
Bundesministerium fiir Bildung und Forschung (BMBF) gefordertes dreijahriges Projekt mit dem Ziel,
einen umfassenden Uberblick iiber meteorologische Extreme in Europa unter dem Einfluss des Klima-
wandels zu erhalten. Der Schwerpunkt liegt dabei auf dem 20. und 21. Jahrhundert. Wesentliches Ziel
war es, das Verstidndnis der relevanten Kausalmechanismen zu verbessern und diese in Klimamodellen

zu validieren, um die Unsicherheit der Zukunftsprojektionen zu verringern.

Zu Beginn dieser Arbeit wird zunichst eine Einfithrung in die meteorologischen Voraussetzungen fiir
die Entstehung von Konvektion sowie ein Uberblick iiber die verschiedenen Gewittersysteme gegeben
(Kap. 2). AuBerdem erfolgt ein kurzer Uberblick iiber die Theorie der Blitzentstehung und -ortung. In
Kapitel 3 werden die spiter angewendeten statistischen und mathematischen Methoden vorgestellt. Der
dem Grofteil dieser Arbeit zu Grunde liegende Datensatz der Blitze wird in Kapitel 4.1 dargestellt, eben-
so wie die verwendeten Telekonnektionsindizes, die Wetterregime sowie deren Klimaprojektionen. In ei-
nem weiteren Kapitel 5 werden die Ereigniskataloge vorgestellt: dazu gehoren die Gitterpunkt-basierten
Gewittertage und CCEs. Hier wird auch die Weiterentwicklung des Clusteralgorithmus, die zur Erstel-
lung der CCE notwendig ist, sowie die Anwendung auf den Blitzdatensatz erldutert. AuBerdem wird in
diesem Kapitel die Methodik zur Identifizierung von seriellen Clusterereignissen behandelt. Anschlie-
Bend werden in Kapitel 6 die Klimatologie der Gewitteraktivitit betrachtet und in Kapitel 7 die Trends
diskutiert. Der Zusammenhang zwischen groBrdumigen atmosphérischen Strémungskonfigurationen und
der Gewitteraktivitdt wird in den folgenden beiden Kapiteln bearbeitet: in Kapitel 8 liegt der Fokus auf

Telekonnektionen, in Kapitel 9 auf Wetterregimen.



2. Physikalische Grundlagen

Im folgenden Kapitel werden die zum Verstidndnis von Konvektion und Gewitterbildung notwendigen
physikalischen Grundlagen erldutert. Zu Beginn erfolgt eine grundlegende Beschreibung der thermo-
dynamischen Konzepte, insbesondere die der thermischen Konvektion. Darauf aufbauend werden die
verschiedenen Gewittersysteme und deren Entstehungsbedingungen diskutiert. Die Analysen der Gewit-
teraktivitét in den folgenden Kapiteln basiert auf Grundlage von Blitzdaten. Daher wird dieses Kapitel
mit einer Einfiihrung in die Theorie der Blitzentstehung in Gewittern und einem Uberblick iiber die

Techniken zur raum-zeitlichen Ortung und Klassifizierung von Blitzen abgeschlossen.

2.1. Thermodynamische Grundlagen

Die Gesetze der Thermodynamik dienen der Beschreibung eines thermodynamischen Systems, welches
von der Umgebung abgrenzbar ist und definierte physikalische Eigenschaften besitzt (z. B. Etling, 2008;
Holton und Hakim, 2013). Die Beschreibung eines solchen Systems erfolgt mit Hilfe von Zustands-
groflen wie beispielsweise Druck, Temperatur oder Volumen. Der erste Hauptsatz der Thermodynamik
beschreibt den Energieerhaltungssatz, nach dem Energie weder erzeugt noch vernichtet, sondern nur in
andere Energieformen umgewandelt werden kann.

Die massenspezifische Enthalpie & = u + ap ist die Summe aus der massenspezifischen inneren Energie
u und dem Produkt aus dem Druck p und dem massenspezifischen Volumen «. In Enthalpieform lautet

damit der erste Hauptsatz der Thermodynamik

dh=adp+06q oder dT = C—lpadp+é6q 2.1)
mit der Druckinderung dp, dem Wirmeaustausch mit der Umgebung 6g (6 beschreibt hier ein unvoll-
stindiges Differential), der Anderung der Temperatur d7 und der spezifischen Wirmekapazitit bei kon-
stantem Druck ¢, (z. B. Etling, 2008). In einem adiabatischen System erfolgt kein Energieaustausch mit
der Umgebung, damit gilt 6g = 0. Der Temperaturbereich der Erdatmosphire erlaubt die Anwendung der
Zustandsgleichung fiir zur Beschreibung des Luftgemischs ideale Gase p = RqpqT mit der Gaskonstan-
ten fiir trockene Luft Rq = 287,05Jkg™' K™! (Index d, engl. dry), der Dichte trockener Luft pq und der
Temperatur 7 (Ambaum, 2020).

In Kombination mit dem ersten Hauptsatz (Gl 2.1) ergibt sich (Holton und Hakim, 2013):

cpdInT = RyTdInp. (2.2)
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Wird ein Referenzdruck verwendet, tiblicherweise py = 1000hPa, ergibt sich mittels Integration die po-

tentielle Temperatur (ebd.):

Rq/cp
0= T(@) . (2.3)
D1

Die potentielle Temperatur ist gegeniiber Vertikalbewegungen invariant und kann daher zum Vergleich
der inneren Energie zweier Luftmassen verschiedener Hohen verwendet werden. Anschaulich beschreibt
die potentielle Temperatur die Temperatur, welches ein Luftvolumen annihme, wenn es trockenadiaba-

tisch auf das Druckniveau pg = 1000hPa gebracht wiirde.

Die Beriicksichtigung des Wasserdampfs in der Atmosphére erfolgt im Falle einer feuchten, ungeséttig-

ten Atmosphére mit Hilfe der so genannten virtuellen Temperatur 7':

Ry

ry+ 3
T 'R zT(1+0,608 il
1+

v=_14 53—
R(+r)

) ~T(1+0,608r), 2.4)
rv

mit dem Wasserdampfmischungsverhiltnis ry = mwasser/mpLufe Und der Gaskonstante fiir Wasserdampf
R, =461,51Tkg ' K~! (Index v, engl. vapor). Die virtuelle Temperatur ist jene Temperatur, die ein tro-
ckenes Luftvolumen haben miisste, um dieselbe Dichte wie Feuchte Luft zu haben; sie ist stets grofer
als die trockene Temperatur. Damit ist es moglich, formal mit den GesetzméaBigkeiten einer trockenen

Atmosphire zu rechnen. Die virtuelle potentielle Temperatur 6, ist dann:

Rd/Cp
0, =T, (@) . (2.5)
p

Sollen diabatische Wirmeiibergéinge in einem Luftvolumen beriicksichtigt werden, ist die Berechnung
einer Temperaturinvariaten bei Adiabasie komplexer, da die bei Phaseniibergéingen umgesetzte Energie

bei den Betrachtungen zusétzlich beriicksichtigt werden muss (Holton und Hakim, 2013).

In der Literatur werden (nicht immer streng getrennt) zwei verschiedene potentielle Temperaturen ver-
wendet: (i) die dquivalentpotentielle Temperatur und (ii) die pseudopotentielle Temperatur. Die dquiva-
lentpotentielle Temperatur beschreibt einen reversiblen, feuchtadiabatischen Prozess, bei dem das kon-
densierte Wasser vollstindig im Luftvolumen enthalten bleibt und daher auch durch Verdunstung wieder
zu Wasserdampf werden kann. Die pseudopotentielle Temperatur beschreibt dagegen ein Luftvolumen,
welches zunichst so weit angehoben wird, dass der gesamte enthaltene Wasserdampf kondensiert und
dem Luftvolumen entzogen wird. AnschlieBend erfolgt wie bei der potentiellen Temperatur, ein adiabati-
sches Absinken auf das entsprechende Druckreferenzniveau. Dieser Prozess ist durch das Entfernen des

Wasserdampfs irreversibel.
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Der Anwendungsfall der dquivalentpotentiellen Temperatur liegt in der Beschreibung von Wolken ohne
Niederschlag, wie z. B. flachen Cumuluswolken. Demgegeniiber ist die pseudopotentielle Temperatur
besser geeignet, um Wolkenprozesse in Kombination mit Niederschlag zu beschreiben, wie z. B. Gewit-
terwolken (Bryan, 2008).

Bei trockener Luft ist der Zusammenhang zwischen der potentiellen Temperatur und der spezifischen

Entropie iiber die Beziehung

do
ds = cp? (2.6)

gegeben, welche einen monotonen Zusammenhang zwischen der potentiellen Temperatur und der Entro-
pie beschreibt (Achatz, 2022). Werden nun Phaseniiberginge mitberiicksichtigt, muss die dabei umge-

setzte Energie beachtet werden. Die reversible totale Feuchtentropie s ist daher gegeben durch
Lyry
sy = (cp+cr)InT —Ryln pq + - —RyryIne/e; 2.7

mit der spezifischen Wirmekapazitit von fliissigem Wasser ¢ (Index 1, engl. liquid), dem Mischungs-
verhiltnis von Wasser r; und Wasserdampf (r,), dem Partialdruck von trockner Luft pq4, der relativen
Feuchte e/es mit dem Partialdruck des Wasserdampfs e und dem Sittigungsdampfdruck es sowie der
latenten Verdampfungswirme L, (Bryan, 2008). Die latente Verdampfungswirme L, ist eine Funktion

der Temperatur. Nach dem Kirchhoff“schen Gesetz gilt fiir Ly :

dLy

d_T = CP»V — (] (28)

mit der spezifischen Wirme von Wasserdampf bei konstantem Druck ¢, y. Die dquivalentpotentielle Tem-

peratur ist iiber
(cp+ar)Inbe = s+ Rqln pg 2.9)
mit der reversiblen totalen Feuchtentropie verkniipft und es folgt daraus

R
Po

$+cm
%=t (_) (e/es) Relepran’ 'CXP[
Pd

Lty } . (2.10)

(cp+an)T

Die dquivalentpotentielle Temperatur ist ebenfalls gegeniiber adiabatischen Vertikalbewegungen invari-

ant.
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Die pseudopotentielle Temperatur (Index PS) kann hergeleitet werden aus der Ableitung von Glei-

chung 2.7:

L
dsps = (¢ +cim)dInT — RydIn py +d( VTrV

)—Rvd[rvlne/es] . 2.11)

Die Integration dieser Gleichung ergibt dann eine Gleichung fiir sps:

T
L
sps = cpInT + clf ndInT — Rqln pq + VTFV —Ryrylne/es. (2.12)
To
Eine exakte Berechnung von spg ist aufgrund des Integrals herausfordernd und auch die mathematisch
exakte Herleitung der pseudopotentiellen Temperatur 6pg ist komplex (Bryan, 2008). Daher existieren in
der Literatur verschiedene Néherungen (z. B. Betts und Dugan, 1973; Simpson, 1978). Gebrauchlich ist

jene von Bolton (1980) mit der Temperatur im Hebungskondensationsniveau Tykn (siehe Kap. 2.2),

0,2854(1-0,28-10737)

1000 3,376 _

Ops =T(—) ~exp[( —0,00254)~r(1+0,81-10 3r) (2.13)
p TukN

welche trotz verschiedener Approximationen eine fiir die meisten Anwendungen hinreichende Genauig-

keit von pg = 0,3 K aufweist.

Vertikale Temperaturschichtung der Atmosphére
In einer neutral geschichteten Atmosphire folgt aus dem ersten Hauptsatz in Kombination mit der hy-
drostatischen Approximation dp/dz = —pg und der Zustandsgleichung fiir ideale Gase der trockenadia-
batische Temperaturgradient I" (Etling, 2008):

r= %—: - —i mit 0= konstant. (2.14)
Dieser ist lediglich von ¢, und der Erdbeschleunigung g abhiingig, deren Werte fiir trockene Luft be-
kannt sind. In einer trockenadiabatisch geschichteten Atmosphare nimmt die Temperatur um 0,98 K pro
100 Hohenmeter ab. Ergénzend zum trockenadiabatischen Temperaturgradienten (Gl. 2.14) sei hier der
pseudoadiabatische Temperaturgradient mit dem Sattigungsmischungsverhéltnis r, s angegeben (ohne
Herleitung, Holton und Hakim, 2013):

1+ Lyrys/RaT
1+ L2rys/cpRyT?

I'ps = Iy (215)

Aufgrund der Hohenabhéngigkeit von 7" und ry ist sowohl I'ps keine Konstante wie im trockenadiaba-
tischen Fall (GI. 2.14). Weiterhin ist der Bruch in Gleichung 2.15 (auBler bei z — oo) stets kleiner Null.
Daraus folgt, dass der pseudopotentielle Temperaturgradient dem Betrage nach immer kleiner ist als der

Temperaturgradient in ungesittigter Atmosphiire, es gilt also I'q < T'ps.
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2.2. Theorie des gehobenen Luftpakets

Unter Konvektion werden im meteorologischen Kontext im Allgemeinen (horizontal) kleinrdumige ver-
tikale Luftbewegungen verstanden. Die vertikale Komponente der reibungsfreien Bewegungsgleichung
ist nach Markowski und Richardson (2010) durch die Annahme eines horizontal homogenen hydrostati-

schen Grundzustands und Abweichungen davon (p = p+ p’ und p = o+ p’) mit
dw  1dp" p

it~ paz p°
—_——— ——
(eY) 2

(2.16)

gegeben, wobei w die Verikalgeschwindigkeit und ¢ die Zeit ist. Dabei ist (1) die durch vertikale Storun-
gen hervorgerufene Druckgradientbeschleunigung und (2) die Auftriebsbeschleunigung B. Betragsmifig
ist Teil (1) der (vertikalen) Komponente der Bewegungsgleichung in der Regel kleiner als (2). Die meteo-

rologischen Implikationen des Ausnahmefalls, wenn (1) ~ (2), werden spéter in Kapitel 2.5.3 diskutiert.

Beim Auftrieb B ist es in den meisten Fillen ausreichend, mit p statt p zu rechnen (Markowski und Ri-
chardson, 2010). AuBlerdem soll noch die Reibung von fallenden Hydrometeoren beriicksichtigt werden
werden, welche eine nach unten gerichtete Beschleunigung hervorrufen. Dies erfolgt durch gry, mit der
Masse der Hydrometeore pro Kilogramm Luft r,. Vereinfacht sei hier angenommen, dass die Hydrome-
teore mit ihrer maximalen Endfallgeschwindigkeit fallen. Der Auftrieb B kann dann mit

4 R ’
_—V+(——1)p7—rh]g 2.17)
v Oy Cp P

angegeben werden. Zum grundlegenden Verstindnis des thermischen Auftriebs ist vor allem der erste
Term der rechten Seite wichtig. Daher erfolgt im weiteren Verlauf dieses Kapitels eine Approximation
des Auftriebs durch B ~ #’/8, zudem wird fiir eine bessere Ubersicht auf den Index v fiir die virtuelle
Temperatur verzichtet. B beschreibt dabei den Quotienten aus der Abweichung ¢’ und dem Grundzu-

stand 6. Die Abweichung beschreibt dabei ein gegeniiber der Umgebung abgegrenztes Luftpaket.

Das physikalische Konzept eines Luftpakets wird zur Beschreibung von Konvektion in der Atmosphére
benutzt (z. B. Holton und Hakim, 2013; Markowski und Richardson, 2010). Dieses Modell, von Bjer-
knes (1938) eingefiihrt, beschreibt ein idealisiertes, infinitesimales Luftvolumen, dem makroskopische
Eigenschaften wie beispielsweise Temperatur, Dichte, Druck usw. zugeordnet werden. Weiterhin erfol-
gen Anderungen des Drucks im Luftpaket aufgrund von Druckinderungen der Umgebung instantan, d. h.
der Druck ist jederzeit identisch mit dem seiner Umgebung. AuBlerdem findet zwischen dem Luftpaket
und der Umgebung kein Energieaustausch (Adiabasie) oder Masseaustausch statt. Interaktionen mit Hy-

drometeoren werden vernachldssigt, ebenso tritt Wasser nicht in seiner festen Phase auf. Im Folgenden
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soll daher @ als Temperaturdifferenz zwischen einem Luftpaket und seiner Umgebung verstanden wer-

den. Der Auftrieb ldsst sich dann zu

dw _ GLP - HU

a6y

(2.18)

umschreiben. Es soll nun die Bewegung eines Luftpakets beschrieben werden, welches in einer ther-
misch geschichteten Atmosphére von seiner Ausgangshthe zp um 6z angehoben wird (Etling, 2008).
Vereinfacht soll angenommen werden, dass der vertikale Temperaturgradient in der Umgebung von zg
linear verlduft. Fiir die potentielle Temperatur 6(zj + 6z) ergibt sich dann mit der potentiellen Temperatur

By in der Ausgangshohe zg:

00
0(zo+02) = Oy + a—éz. (2.19)
Z

Diese Beziehung eingesetzt in Gleichung 2.18 ergibt fiir 6z:

67 g0 ,
a0 8N s = N%:. 2.20
a2 0y 02" < (2.20)

Diese Schwingungsdifferenzialgleichung fiir die Auslenkung dz eines Luftpakets aus der Ausgangshohe

/ 9
52() =6z0- ™ mit N= %‘;—Z. (2.21)

N wird als Brunt-Viisild Frequenz bezeichnet und gibt die Kreisfrequenz der Schwingung eines Luftpa-

hat die Losung

kets um seine Ausgangshohe an. N kann nun, abhéngig von der atmosphérischen Schichtung 06/9z, drei

verschiedene Losungen fiir 6z(¢) aufweisen:
00
e)) % >0 — 0z(t) = 6z9 cos(Nt) (2.22)
é

in diesem Fall ist N reell und das Luftpaket fiithrt eine harmonische Schwingung um die Ausgangs-
hohe 6z = 0 aus. Die Amplitude ist durch die Anfangsauslenkung 6z9 gegeben. Die Schwingungspe-
riode betrigt T = 27/N und ist abhiingig vom Gradienten der potentiellen Temperatur. Je stabiler die
atmosphérische Schichtung (96/9z ist positiv und betragsméaBig groB3), desto hoher ist die Frequenz der
Schwingung. Mithilfe dieser Beziehung lassen sich beispielsweise Schwerewellen iiber und im Lee ei-
nes Gebirges erkliren (z. B. Wurtele et al., 1996; Etling, 2008; Markowski und Richardson, 2010): Bei
Uberstromung eines Gebirges werden die Luftpakete angehoben. Wenn die Atmosphiire stabil geschich-
tet ist (also 06/0z > 0) vollfiihrt das Luftpaket niherungsweise eine harmonische Schwingung um die

Anfangsauslenkung.

12



2.2. Theorie des gehobenen Luftpakets

Im trivialen Fall von:

2) @ =0 - 8z(0) =067 (2.23)
0z

ist N =0, d. h. das Luftpaket verbleibt in der Hohe der Anfangsauslenkung 6zg.
Im letzten Fall (3)

00
() o-<0 —bn= dzoe™" (2.24)

Z
ist N imaginar. Vereinfacht bedeutet dies, dass das Luftpaket sich immer weiter von seiner Ausgangshche
6z = 0 entfernt und einen positiven Auftrieb erfahrt. Dieser Fall gibt das Prinzip der thermischen Kon-

vektion wieder und beschreibt den Auftrieb von Luftpaketen abhdngig von der thermischen Schichtung.

Die pysikalischen Implikationen der Gleichungen 2.22 bis 2.24 sind prinzipiell auch im pseudoadiaba-
tischen Fall mit fpg giiltig, wenn Phasenumwandlungen von gas- zu fliissigformigen Wasser auftreten
(z. B. Holton und Hakim, 2013). Ergénzend zu den Gleichungen 2.22 bis 2.24 ergeben sich weitere ther-
mische Schichtungsstabilititen gegeniiber der thermischen Schichtung eines (adiabatisch gehobenen)

i 90p _ ).
Luftpakets mit = = 0:

1. Von absoluter Stabilitdt wird gesprochen, wenn d6ps/dz > 0 gilt. Folglich ist auch 964/9z > 0,
d. h. der vertikale Temperaturgradient ist kleiner als der pseudoadiabatische Temperaturgradient.
Sowohl trocken- als auch feuchtadiabatisch gehobene Luftpakete kiihlen sich in einer solchen Um-
gebung stirker ab als die Umgebung und erfahren keinen weiteren thermisch bedingten Auftrieb
(Abb. 2.1 links).

2. Im Falle von 964/0z < 0 kiihlt sich sowohl das feucht- als auch das trockenadiabatisch gehobene
Luftpaket gegeniiber der Umgebung langsamer ab, d. h. gemil3 Gleichung 2.24 erfahrt das Luftpa-
ket eine Auftriebskraft (Abb. 2.1 Mitte). Dieser Zustand wird als absolute Instabilitéit bezeichnet.

3. Bedingte Instabilitit liegt dann vor, wenn 064/9z < 0 und zugleich auch 96ps/dz > 0 gilt. Gegen-
iiber trockenadiabatischer Hebung herrscht also Stabilitét, gegeniiber feuchtadiabatischer Hebung
jedoch Labilitédt vor (Abb. 2.1 rechts). Der Temperaturgradient ist also groBer als der pseudoadia-

batische, jedoch kleiner als der trockenadiabatische Temperaturgradient.

Zu erwihnen ist in diesem Zusammenhang auch die so genannte potentielle Instabilitit. Dies bezeichnet
die Labilisierung der atmosphérischen Schichtung aufgrund von Hebung der gesamten Luftschicht, z. B.
aufgrund einer Front. Dazu muss eine feucht-warme Luftschicht unter einer trocken-kalten Luftschicht
liegen. Wird nun die gesamte Luftschicht angehoben, kommt es in der unteren, feucht-warmen Luft-
schicht rasch zur Kondensation und zur Freisetzung latenter Wirme, wihrend es in der dariiberliegenden,

trockenen Schicht erst sehr viel spiter zu Kondensation kommt. Daher kommt es in der trocken-kalten
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Ops(z) Opp Z1t O.p
Ops(2) 04(2)

zg+ 48z

Zo

zyg— 6z

0 0
Abb. 2.1.: Unterschiedliche, beispielhafte Vertikalschichtungen der potentiellen Temperatur (063/0z und 06ps/0z)
fiir eine Auslenkung ¢z aus der Hohenlage zg. Weitere Diskussion siehe Text.

Luftschicht im Vergleich zur feucht-warmen Luftschicht zu einer stirkeren Abkiihlung und damit zu
einer weiteren Abnahme des vertikalen Temperaturgradienten. Ein bekanntes Beispiel dafiir ist die Aus-
bildung einer abgehobenen Mischungsschicht (engl. elevated mixed layer, EML; Carlson et al., 1983).
Solche Schichten bilden sich bevorzugt im Lee hoher Gebirgsziige. Wird eine solche EML iiber bodenna-
he feucht-warme Luftmassen advehiert, kann es zur Entstehung von potentieller Instabilitdt und oftmals
zur Ausbildung (schwerer) Gewitter kommen. Prominente Beispiele sind die Great Plains in den Verei-
nigten Staaten von Amerika (Lanicci und Warner, 1991): Trockene Luft aus Westen wird von den Rocky
Mountains herantransportiert und legt sich tiber feucht-warme Luft aus dem Golf von Mexiko. In Europa
ist als Beispiel die so genannte Spanish Plume zu erwéhnen. Bei siidwestlicher Anstroémung bildet sich
im Lee der Pyrenden eine EML, welche sich iiber feucht-warme Luftmassen aus dem Mittelmeerraum
legt (Morris, 1986; Webb und Pike, 1998; Delden, 2001). Spanish Plumes stehen auch im Zusammen-
hang mit der Entwicklung von schweren Gewittern mit Hagelbildung (Carlson et al., 1983; Kunz et al.,
2018).

Ausgehend von den bisherigen lokalen Betrachtungen eines Luftpakets hinsichtlich der thermischen Sta-
bilitit soll nun anhand der vertikalen Schichtung der Atmosphire das Potential fiir hochreichende Kon-
vektion quantifiziert werden. Dazu erfolgt nun nicht mehr nur die Auslenkung eines Luftpakets um 6z
aus einer Ausgangshohe z, sondern die adiabatische Hebung eines (fiktiven) Luftpakets iiber die gesamte
Troposphére. Aus der Sicht des Prinzips der Energieerhaltung erfolgt bei der adiabatischen Hebung des
Luftpakets zunédchst eine Umwandlung von thermischer in potentielle Energie (abkiihlend), nach Errei-
chen von Sittigung zusitzlich eine Umwandlung von latenter in thermische Energie (erwidrmend) durch
Kondensation. Wihrend des gesamten Aufstiegs gilt der Grundsatz der Energieerhaltung, es finden also

ausschlieBlich Energieumwandlungen statt (Chavas und Peters, 2023).

In der Praxis wird die thermische Schichtung der Atmosphire beispielsweise mithilfe von Radiosonden-

aufstiegen gemessen, welche das Vertikalprofil der Temperatur und Feuchte aufzeichnen. Demgegeniiber

14



2.2. Theorie des gehobenen Luftpakets

konstantes
p<| <& Mischungsverhaltnis
J |

T

Abb. 2.2.: Schematisches Beispiel eines vertikalen Temperaturprofils (schwarze Linie) und eines adiabatisch geho-
benen Luftpakets, welches vom Boden zunéchst entlang der Trockenadiabate (rot gestrichelt), ab Sittigung entlang
der Pseudoadiabaten (rot durchgezogen) aufsteigt. Wichtige Hohenniveaus (horizontale gestrichelte schwarze Li-
nien, Details siehe Text), die konvektiv verfiigbare Energie (CAPE) und die convective inhibition (CIN, rot bzw.
blau schraffiert) sind entlang des Hohenverlaufs markiert.

wird das Vertikalprofil der Temperatur eines von bodennahen Schichten adiabatisch gehobenen Luftpa-
kets basierend auf den im letzten Kapitel eingefiihrten Beziehungen berechnet.
Es gelten weiterhin die bereits im vorherigen Kapitel genannten Vereinfachungen (Markowski und Ri-

chardson, 2010):

1. Es treten keine Gefrier- oder Sublimationsprozesse auf, d. h. Wasser soll lediglich in der fliissigen

oder gasformigen Phase vorliegen.
2. Interaktionen mit Hydrometeoren (bspw. Reibungsprozesse) sollen vernachléssigt werden.
3. Der Druck des Luftpakets soll jederzeit dem Umgebungsdruck entsprechen, also py = prp gelten.

4. Der Atmosphérendruck der verschiedenen Hohen ergibt sich aus der hydrostatischen Approxima-

tion.

Aufgrund der angenommenen Adiabasie und der oben genannten Vereinfachungen ist der Temperatur-
verlauf eines gehobenen Luftpakets mit der Hohe lediglich von den Anfangsbedingungen abhingig und
erfolgt zunichst entlang der Trockenadiabate (Gl. 2.14), bis Sattigung im Luftpaket vorliegt (Abb. 2.2).
Danach erfolgt der Temperaturverlauf gemafl Gleichung 2.15 entlang der Pseudoadiabaten. Die Tempe-
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2. Physikalische Grundlagen

ratur des Luftpakets kann in Beziehung zur Umgebungstemperatur in der Vertikalen gesetzt werden. Ver-

schiedene Hohenniveaus des Luftpakets sind bedeutsam (Abb. 2.2; Markowski und Richardson, 2010):

Ausgangsniveau

Als Ausgangspunkt fiir Druck, Temperatur und Feuchte des Luftpakets werden in der Regel die Werte des
Ausgangsniveaus verwendet (TLp = Ty a; PLP = PU.A; €Lp = €u.A)- Dies kann bei ortsbezogenen Vertikal-
sondierungen der Atmosphire die niedrigste (erste) Messung sein, die der nichstgelegenen Bodenstation

oder durch Mittelung der unteren 50 oder 100 hPa (engl. mixed layer, ML) bestimmt werden.

Hebungskondensationsniveau

Die Hohe, in der das gehobene Luftpaket Sittigung erreicht, wird als Hebungskondensationsniveau
(HKN) bezeichnet. Ab dieser Hohe erfolgt die weitere Anderung der Temperatur in der Vertikalen ent-
lang des pseudoadiabatischen Temperaturgradienten (GI. 2.15).

Kumuluskondensationsniveau

Als Kumuluskondensationsniveau (KKN) wird jene Hohe bezeichnet, in der es aufgrund von thermisch
bedingter Hebung (im Unterschied zum HKN mit erzwungener Hebung) zur Kondensation kommt. Das
KKN erlaubt eine Abschitzung der Wolkenuntergrenze und ist daher z. B. fiir die Segelfliegerei ein wich-
tiger Parameter. Weiterhin kann von dieser Hohe die so genannte Auslosetemperatur bestimmt werden.
Dazu wird von jener Trockenadiabate, welche durch das KKN verlduft, der Schnittpunkt mit dem Bo-
denniveau ermittelt. Anhand der so ermittelten Temperatur ldsst sich abschitzen, welche Temperatur
die bodennahe Luftschicht im Tagesverlauf erreichen sollte, um das Aufsteigen von Thermikblasen zu

begilinstigen.

Niveau der freien Konvektion

Das Niveau der freien Konvektion (NFK) markiert den Schnittpunkt der Pseudoadiabaten mit der Tem-
peraturkurve. Wenn ab dieser Hohe 6 p > 8y gilt, erfahrt das Luftpaket gemifl Gleichung 2.18 einen
thermisch bedingten positiven Auftrieb und wird dabei solange beschleunigt, wie 8 p > 6y gilt. Je grofler

die Temperaturdifferenz, desto stérker ist auch die Auftriebskraft.

Niveau neutralen Aufstiegs

Im Niveau neutralen Aufstiegs (NNA) schneidet die Pseudoadiabate erneut die Temperaturkurve, es gilt
also ab diesem Niveau 8 p < 8y und das Luftpaket erfihrt einen negativen Auftrieb (GI. 2.18). Dieses
Niveau wird spétestens an der Tropopause erreicht. Die Weltorganisation fiir Meteorologie (engl. World
Meteorological Organization, WMO) definiert diese Schicht als die Umkehrung des im Allgemeinen
vorherrschenden negativen Temperaturgradienten in der Troposphire ins Positive und den Ubergang in
die stabil geschichtete Tropopause oder untere Stratosphiare (WMO, 1957). Nach Erreichen des NNA
wird die Vertikalbewegung des Luftpakets also verringert. Wenn die positive Vertikalgeschwindigkeit
entsprechend grof3 und die thermisch bremsende Kraft gering ist, kann es vorkommen, dass Luftpakete

in die Stratosphére eindringen (engl. overshooting tops, OT) und als solche beispielsweise in Satelliten-
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2.2. Theorie des gehobenen Luftpakets

bildern detektiert werden konnen. Da dazu eine entsprechend groBe Auftriebsgeschwindigkeit notwendig
ist, ist dies ein guter Indikator fiir besonders schwere konvektive Ereignisse (z. B. Punge und Kunz, 2016;
Bedka und Khlopenkov, 2016).

Quantifizierung des Konvektionspotentials

Das eindimensionale Modell des Luftpakets wird fiir die Analyse einer Luftmasse hinsichtlich ihres
Potentials zur Ausbildung hochreichender Feuchtkonvektion genutzt. Dies beinhaltet eine Analyse der
verschiedenen im letzten Kapitel eingefiihrten Niveaus oder die Ermittlung verschiedener Mafizahlen,
welche das Potential eines Atmosphirenzustands hinsichtlich des Potentials fiir hochreichende Feucht-
konvektion beschreiben.

Die wohl bekannteste MaB3zahl ist die konvektiv verfiigbare potentielle Energie (engl. convective availa-
ble potential energy, CAPE; Markowski und Richardson, 2010). Berechnet wird diese anhand des Inte-
grals iiber die Temperaturdifferenz der virtuellen Temperatur des Luftpakets zu seiner Umgebung ausge-

hend vom NFK bis zum NNA:

NNA Tyip - Tvu
CAPE=g¢ ———dz. (2.25)
NFK Tvy

Verschiedene Varianten basierend auf unterschiedlich definierten Ausgangsniveaus des Luftpakets sind
ebenfalls gebrduchlich. Hiufig verwendet werden beispielsweise jenes Niveau mit maximalem CAPE-
Wert (most unstable, MUCAPE) und jene CAPE eines Luftpakets mit den iiber die untersten 100 hPa
gemittelten (engl. mixed layer, MLCAPE) Startwerten fiir Temperatur und Feuchte (z. B. Brooks et al.,
2003; Allen, 2018).

Wird Gleichung 2.18 mit der Vertikalgeschwindigkeit multipliziert und vom NFK bis zum NNA inte-
griert (Markowski und Richardson, 2010), so folgt

W (INNA) ZINNA) T — T
f dw? = 2g f YW e (2.26)
w2(inrK) 2inrK) Tvu

Daraus ergibt sich die thermische Grenzgeschwindigkeit unter der Annahme, dass die Ausgangsge-
schwindigkeit des Luftpakets im NFK vernachlédssigbar klein ist und daher die Beschleunigung aus-
schlieBlich im Bereich NFK bis NNA stattfindet (Markowski und Richardson, 2010):

Wmax = W(tnna) ® V2CAPE. (2.27)

In Gewittern wird diese Geschwindigkeit am Oberrand der Troposphére praktisch nie erreicht. Ein maf-
geblicher Faktor dabei ist das turbulente Einmischen von trockener Luft in die sich ausbildende Cumu-
luswolke (engl. entrainment). Bei thermisch bedingtem Auftrieb erfolgt die Wolkenbildung durch eine

Warmluftblase (Abb. 2.3, rot schraffierte Flidche). Bedingt durch die Verdringung der Umgebungsluft an
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2. Physikalische Grundlagen

Abb. 2.3.: Konzeptionelles Modell der konvektiven Wolkenbildung durch eine aufsteigende Warmluftblase (rot
schraffiert) und der Effekt der turbulenten Einmischung (orangebraune Pfeile) trockener Umgebungsluft (modifi-
ziert nach Trapp, 2013)

der Wolkenoberseite in Kombination mit der nachstromenden Luft an der Unterseite der Warmluftblase
bildet sich eine Wirbelstromung aus (schwarze Pfeile iiber roter Schraffierung). Die warme Luft wird
dabei solange durch kiltere und trockene Umgebungsluft verdiinnt (orangene Pfeile), bis der Auftrieb
praktisch verschwindet (Trapp, 2013). Dieser Prozess fiihrt zu einer kontinuierlichen Verringerung des
thermischen Auftriebs (und damit auch der CAPE) und reduziert so auch die maximal erreichbare Ver-
tikalgeschwindigkeit. Um diesen Einfluss bei der Berechnung der CAPE zu beriicksichtigen, schlagen
Peters et al. (2023) die Verwendung der ECAPE vor, welche unter anderem das Maf3 des Entrainments
aus der Kombination der Radiosondendaten und des Durchmessers des Aufwinds abzuschitzen versucht.
Weitere abbremsende Effekte, wie Reibung durch Hydrometeore und (vertikale) Druckstérungen, haben

ebenfalls einen Einfluss auf die maximal erreichbare Vertikalgeschwindigkeit.

Ist die CAPE groBer als Null, so ist das Potential zur Konvektionsbildung gegeben. Weitere wesentliche
Faktoren der Gewittergenese sind die initiale Konvektionsauslosung (siehe Kap. 2.3) und die Organisa-
tionsform des konvektiven Systems (Kap. 2.5). Groenemeijer et al. (2017) zeigen zum Beispiel, dass in
Europa lediglich an 60 bis 80 % aller Tage mit hinreichend hohen CAPE- und Scherungswerten auch

tatsdchlich Gewitter auftreten.

Ein weiterer Faktor ist die thermisch bedingte Sperre (engl. convective inhibition, CIN), welche initial
von einem Luftpaket iiberwunden werden muss. Sie ist ebenfalls wie die CAPE ein integrales Stabilitiits-

mal:

NNA Ty1p—Tvu
CIN = -g ————dz. (2.28)
T
A V,U
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2.3. Konvektionsauslosung

Diese Energie muss durch eine externe Kraft aufgebracht werden, um das Luftpaket auf das NFK zu
heben (siehe Kap. 2.3). Je kleiner die CIN, desto weniger Energie ist dafiir nétig und desto groBer ist
die Wahrscheinlichkeit, dass es zur Ausbildung hochreichender Feuchtkonvektion kommt. Wihrend des
Tagesverlaufs kommt es im Allgemeinen zu einer Reduktion der CIN durch Einstrahlung oder bodennahe
Feuchtekonvergenzen (Markowski und Richardson, 2010).

Fiir weite Teile Europas ist fiir Gewitterstiirme eine CAPE von rund 200 bis 400 Jkg™! nétig. Gleichzeitig
sollte die CIN nicht weniger als 50 Jkg™! betragen (Westermayer et al., 2017).

Der Lifted Index (LI) ist durch die Differenz zwischen der Umgebungstemperatur und der Temperatur

des adiabatisch gehobenen Luftpaketes in 500 hPa (vgl. auch Abb. 2.2) definiert:

LI = Ty s500npa — TLP500hPa - (2.29)

Der LI ist ein Indikator fiir den thermischen Auftrieb in der mittleren Atmosphére und ist, im Gegensatz
zur CAPE, ein differentielles Maf3 der Instabilitit. Wenn das Ausgangsniveau des Luftpakets der Boden
ist, wird vom Surface Lifted Index (SLI) gesprochen (Galway, 1956). Andererseits wird, dhnlich wie bei
der Berechnung der CAPE, hiufig iiber die untersten 100 hPa eine Mittelung vorgenommen und vom
Mixed Layer Lifted Index (LIyyp) gesprochen. Werte von LI < 0 zeigen potentielle Instabilitdt und sind
ein guter Indikator fiir das Auftreten hochreichender Konvektion (z. B. Haklander und Van Delden, 2003;
Kunz, 2007; Mohr und Kunz, 2013). Allerdings ist ein (linearer) Zusammenhang zwischen der Gewitter-
intensitdt und hoheren CAPE-Werten (bzw. niedrigeren LI-Werten) nicht gegeben (z. B. Westermayer et
al., 2017; Kunz et al., 2020) wie anhand Gleichung 2.27 vermutet werden konnte. Vor allem fiir extreme

Gewitterintensitéten ist die Organisationsform der Konvektion der bedeutendere Faktor (siehe Kap. 2.5).

2.3. Konvektionsauslésung

Bisherige Betrachtungen klammerten die Frage aus, durch welche Mechanismen ein Luftpaket bis zum
Erreichen des NFK (oder KKN) aufsteigen kann. Wie bereits in Kapitel 2.2 gezeigt und in Abbildung 2.2
dargestellt, ist in der Regel das Luftpaket bei adiabatischer Hebung in den bodennahen Luftschichten kal-
ter als seine Umgebung und erfihrt eine negative Auftriebskraft (G1.2.18). Zusitzliche (externe) Kréfte
sind notwendig, um das Luftpaket auf das NFK anzuheben und thermischen Auftrieb zu initiieren. Wo
und wann es zur Konvektionsbildung kommt, hdngt ab von der Vertikalbewegung (von der Thermik bis
zur synoptischen Skala), mesoskaligen Temperatur- und Feuchtigkeitsinhomogenitédten und der mittle-
ren Schichtung, welche wiederum weitestgehend durch synoptische Prozesse gesteuert wird (Markowski

und Richardson, 2010).

Synoptisch-skalige Mechanismen der Konvektionsbildung
Die Zeitskalen synoptisch-skaliger Hebungsantriebe (GroBenordnung: 1-10cms™!) weisen fiir mesos-

kalige konvektive Prozesse unzureichende Vertikalgeschwindigkeiten auf (Trapp, 2013). Allerdings kann
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2. Physikalische Grundlagen

durch solche Hebungsprozesse eine Labilisierung der gesamten Luftmasse erfolgen. Vor allem in Kom-
bination mit solarer Einstrahlung und der damit verbundenen Erwiarmung bodennaher Schichten ist dies
ein oft zu beobachtender konvektionsforderlicher Prozess, welcher beispielsweise stromab eines Trogs

wihrend des nachmittidglichen Strahlungsmaximums auftritt (Trapp, 2013).

Eine in Europa ebenfalls oft auftretende konvektionsforderliche Konstellation ist folgende: Temperatur-
und Feuchteadvektion in der unteren Troposphire bei gleichzeitiger Advektion von trockener und kal-
ter Luft in der oberen Troposphire, die zu einer Labilisierung der gesamten Luftschicht fithren (Trapp,
2013). Eine zusitzliche Intensivierung der Labilisierung erfolgt, wenn die Advektionsfliisse in einem bo-
dennahen Starkwindband konzentriert erfolgen oder es aufgrund einer abgehobenen Mischungsschicht
zu einer deckelnden Inversion kommt (Trapp, 2013). Ein weiter verstirkender Faktor kann in einem sol-
chen Szenario eine hohe Cirrusbewdlkung sein. Die solare Einstrahlung ist durch die hohe Bewdlkung
zunichst reduziert. Beim nachmittéglichen Strahlungsmaximum bilden sich durch Liicken in der Cirrus-
bewolkung lokal begrenzte, extreme Energiekonzentrationen. Ein Beispiel fiir ein solches Szenario war
der grofle Tornadoausbruch in Oklahoma am 3. Mai 1999 (Thompson und Edwards, 2000). Weiterhin
konnen Hebungs- und Aufgleitvorgédnge an Fronten oder vorgelagerten Konvergenzlinien zur Ausbildung
von Konvektion fiithren (z. B. Koch und Clark, 1999; Ramis et al., 2009).

Orographisch bedingte Hebung

Ein Zusammenhang zwischen lokalen Maxima der Konvektion und der Orographie in Europa ist in
Gewitterklimatologien (siehe auch Kapitel 6) deutlich erkennbar (z. B. Piper und Kunz, 2017; Taszarek et
al., 2019). Verschiedene Mechanismen sind dafiir ursidchlich (Markowski und Richardson, 2010; Trapp,
2013):

1. Das mechanisch bedingte Aufgleiten von Luftmassen an Gebirgsziigen kann zur Auslosung von

Konvektion iiber der Aufgleitflache oder iiber der hochsten Evaluation des Hohenzugs fiihren.

2. Dichtegradienten aufgrund der (strahlungsbedingt) wéarmeren Gebirgsoberflache gegeniiber der
kiihleren Umgebungsluft konnen zu einer baroklinen Zirkulation an der Hangfldche fiihren. Die
Beschreibung dieser Vertikalzirkulation mittels der zeitlichen Ableitung der horizontalen Vorticity
{=0u/dz—0w/0x

d¢ ou ow\ OB
_ %% Ow)_0B 2,
di §(6x+8z) ax (2:30)
~—

€] (@)

iiber einem idealisierten zweidimensionalen (x-z Ebene) Gebirgszug beinhaltet (1) den horizonta-
len Stretching-Term und (2) den baroklinen Generierungsterm (Trapp, 2013). Bei vernachléssigba-
ren horizontalen Wind ist die barokline Zirkulation an beiden Héngen gleich stark ausgeprigt, aber

mit entgegengesetzter Orientierung. Bei zunehmendem Horizontalwind kommt es zur Konvekti-
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Abb. 2.4.: Konzeptionelles Modell (links) der Konvektionsauslosung im Lee durch die Interaktion von thermisch
bedingter Hangzirkulation (blaue Kreise) und dem Horizontalwind an der Spitze des Hohenzugs. Solare Einstrah-
lung sorgt fiir die Temperaturunterschiede der Oberflidche (blau-rot schraffiert) und begiinstigt thermisch bedingte
Hebung (rote Pfeile). Konzeptionelles Modell der Interaktion (rechts) von Schwerewellen (dunkelblau) mit hori-
zontal convective rolls (HCR, hellblaue Kreise) in der Grenzschicht (stark modifiziert nach Trapp, 2013).

onsbildung vornehmlich im Lee des Hohenzugs, wenn die Zirkulation mit dem Horizontalwind

iber dem Gipfel konvergiert (Abb. 2.4 links).

3. Ebenso kann es beim Umstromen von Hohenziigen zu bodennahen Stromungskonvergenzen im
Lee und damit zur Initiierung von Vertikalbewegungen kommen. Beispielsweise zeigt Kunz und

Puskeiler (2010) dies anhand des Schwarzwalds.

Hebungsprozesse in der atmospharischen Grenzschicht

Bodennahe Wirbel mit horizontaler Achse entlang der (synoptischen) Windrichtung (engl. horizontal
convective rolls, HCR), welche zur optisch sichtbaren Ausprigung von so genannten Wolkenstra3en
fiihren konnen, sorgen fiir eine vertikale Durchmischung von Feuchte und Wirme innerhalb der Grenz-
schicht (Trapp, 2013). Sie entstehen in Bodennéhe durch die Kombination von thermischem Auftrieb und
vertikaler Windscherung (Kap. 2.4). Vor allem (aber nicht ausschlieBlich) in Kombination mit Schwe-
rewellen oberhalb der atmosphérischen Grenzschicht kann bei positiver Superposition die Ausbildung

hochreichender Feuchtkonvektion ausgeldst werden (Abb. 2.4 rechts).

Als weiterer Faktor kann horizontale Windscherung ebenfalls zur Auslosung hochreichender Konvektion
fithren, ebenso wie Scherungsinstabilitdten am Rand einer Boenfront oder an Starkwindbdndern, welche
dann fiir atmosphérische Wellenbildung urséchlich sind (Plougonven und Zhang, 2014). Bei Multizellen
fiihrt die Scherung der ausgeprigten Boenfront durch Interaktion mit der Scherung des bodennahen

horizontalen Vorticityfelds der Umgebung zur initialen Hebung (siehe Kapitel 2.5).
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Konvektionsbildung an Fronten

Luftmassengrenzen und damit verbunden starke Horizontal- und Vertikalgradienten der Temperatur und
Feuchte sowie mesoskalige Zirkulationen konnen im Allgemeinen konvektionsforderlich sein (Trapp,
2013).

Vertikalgeschwindigkeiten in den Frontbereichen fiihrt einerseits zu einer Labilisierung der atmosphéri-
schen Schichtung, andererseits aber auch (bei entsprechender Geschwindigkeit) zu einer direkten front-
bedingten Hebung einzelner Luftpakete iiber das NFK (Trapp, 2013). Ubersteigt die Verlagerungsge-
schwindigkeit der Front die bodennahen Windgeschwindigkeiten, verhilt sich die Front wie eine Dich-
testromung und der nicht-hydrostratische Druck an der Vorderkante einer sochen Strémungen fiihrt zur
Ausbildung von vertikalen Druckgradienten und folglich zu vertikalen Beschleunigungen.

Im Bereich zwischen Landflichen und Wasserflaichen kommt es an Strahlungstagen im Tagesverlauf
durch die schnellere Erwdarmung der Landoberfliche zur Ausbildung der Land-Seewind-Zirkulation.
Der hydrostatische Druck tiber der Landoberfldache ist dabei geringer als iiber dem Wasser. Bodennah
fiihrt dies zu einem horizontalen Druckgradienten und einer landeinwirts gerichteten Stréomung. Die-
se Stromung kann einerseits dhnlich wie die oben erwihnte Dichtestromung an der Grenzflache selbst,

andererseits in Wechselwirkung mit HCR Konvektion auslosen.

2.4. Windscherung

Ein maBgeblicher Faktor fiir die Organisationsform der Konvektion ist die vertikale Windscherung S, also

die Anderung sowohl der Richtung als auch der Geschwindigkeit des Horizontalwinds mit der Hohe:

_ 6Vh

S =—.
0z

2.31)

Zur Analyse der vertikalen Windscherung werden die Komponenten # und v des Horizontalwinds in ver-
schiedenen Hohen miteinander verglichen. Anschaulich werden dazu die Vektoren des Horizontalwinds
miteinander zu einem so genannten Hodographen verbunden (Abb. 2.5). Die Tangente entlang der Linie
ist der Scherungsvektor S, senkrecht dazu ist der Vektor der horizonalen Vorticity wy, unter der Annahme
von w = 0 (Markowski und Richardson, 2010):

wh:(—g—‘z},g—l:):kxs, (2.32)
mit dem Einheitsvektor in z-Richtung k. Dieser Vektor wy kann wiederum in einen Anteil parallel (stre-
amwise) und senkrecht (crosswise) zum sturm-relativen horizontalen Windvektor vy, — ¢ aufgespalten
werden (Abb. 2.5, helllila Pfeile). Kommt es ausschlieBlich zu einer Geschwindigkeitszunahme des Ho-
rizontalwinds mit der Hohe, verbleibt nur der Anteil crosswise Vorticity. Kommt es ausschlieBlich zu
einer Richtungsinderung des Horizontalwinds mit der Hohe, ist crosswise Vorticity nicht existent. Le-

diglich der Anteil streamwise Vorticity tragt zu wy bei. Der Anteil streamwise Vorticity ist bei der Aus-
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Abb. 2.5.: Hodograph (graue Linie) der sturm-relativen horizontalen Vektoren ¥ 4.6 km — € (blau, iibersichtshalber
nur jene in 2, 4, 6 km Hohe) in verschiedenen Hohen (schwarze Punkte). Der Scherungsvektor S (dunkellila)
verlduft tangential zum Hodograph, hier beispielhaft fiir eine Hohe zwischen 3 und 4 km. Der senkrecht auf dem
Scherungsvektor stehende horizontale Vorticityvektor wy, kann in einen (relativ zum sturm-relativen Wind) paral-
lelen streamwise ws und dazu senkrecht orientierten crosswise w, Vorticityanteil aufgespalten werden (helllila).
Der rote Pfeil ¢ ist der Bewegungsvektor der Zelle.

bildung eines rotierenden Aufwinds bei Superzellen und der Tornadogenese von erheblicher Bedeutung
(Kap. 2.5.3). In der Atmosphire setzt sich die horizontale Vorticity in aller Regel aus beiden Anteilen

zusammen.

Eine zur Analyse von atmosphirischen Umgebungsbedingungen fiir Gewitter oft verwendete Grof3e ist
die Differenz der Windvektoren in verschiedenen Hohen (typischerweise O - 6 km Hohe, engl. bulk she-
ar, BS; Weisman und Klemp, 1982). Die BS kann zur Unterscheidung zwischen Superzellen anderen
Gewitterarten verwendet werden (z. B. Bunkers, 2002; Bunkers et al., 2006). Aulerdem korreliert die
BS mit dem Tornadopotential der Gewitterzellen (Monteverdi et al., 2003). Eine Verbesserung der Funk-
tionalitiit als Prediktor fiir schwere Gewitter kann durch die Verwendung der so genannten effektiven BS
erreicht werden, bei der anstatt einer festen Schichthohe diese abhédngig von der Gewitterhthe gewdhlt
wird (Thompson et al., 2007).

Ein weiteres, integrales Mal} der Scherung ist die sturm-relative Helizitdt (engl. storm relative helicity,

SRH). Die SRH quantifiziert den (integralen) Anteil der Richtungsscherung iiber die Schichthohe zy:
Zh
SRH :f (v—c¢) - wpdz. (2.33)
0

In Abbildung 2.5 ist dies die grau eingefédrbte Fliche, welche durch den Hodographen eingeschlossen
wird, wenn als Beispiel z;, = 3km ist. Die SRH ist eine niitzliche Grofle zur Vorhersage sowohl von Su-

perzellen mit Tornados (Coffer et al., 2019) als auch der Linge von Hagelziigen (Kunz et al., 2020). Je
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nach Verlauf des Hodographen ist die Entstehung unterschiedlicher Gewittersysteme moglich. Die ver-
schiedenen Gewittersysteme unterscheiden sich auch hinsichtlich ihrer Lebensdauer, ihrer Ausdehnung

und dem Gefahrenpotential.

2.5. Gewittersysteme

Ein Gewitter ist definiert als hochreichende Feuchtkonvektion in Verbindung mit Blitzen (American
Meteorological Society, 2023a). Ob zusitzlich auch Wetterphdnomene wie Starkregen, Graupel, Hagel,

Fallwinde oder Tornados auftreten, ist ma3geblich von der Organisationsform des Gewitters abhingig.

2.5.1. Einzelzelle

Einzelzellen sind lokale isolierte Gewittersysteme, deren grundlegender Lebenszyklus in drei Stadien un-
terteilt werden kann: (i) Wachstums- oder Cumulusstadium, (ii) Reifestadium und (iii) Dissipationsstadi-
um (Markowski und Richardson, 2010; Trapp, 2013). Diese Einteilung geht auf grundlegende Arbeiten
von Byers und Braham (1948) zuriick und basiert auf den in den verschiedenen Phasen dominierenden

dynamischen und mikrophysikalischen Prozessen.

Wachstumsstadium

Der Beginn der ersten Phase einer Einzelzelle ist definiert durch das Erreichen des NFK eines Luftpa-
kets. Das Luftpaket ist dabei vollstindig gesittigt und es setzt Kondensation durch heterogene Nukleation
ein, d. h. kleine Wassertropfchen beginnen sich an Kondensationskeimen (Aerosole, wie beispielsweise
Staub, Salz oder RuBpartikel) zu bilden. Diese wachsen weiter durch Koaleszenz und Koagulation, d. h.
durch Kollision und Zusammenflieen mit anderen Tropfen. Daraus entsteht mit der Zeit eine Cumulus-
Wolke, deren vertikale Erstreckung im weiteren Verlauf zunimmt und sich zu einem Cumulus congestus
entwickelt. Der positive Auftrieb oberhalb des NFK (GI. 2.18) fiihrt zu einem horizontalen Nachstromen
weiterer Luft unterhalb der Wolkenbasis und ein sich zunehmend intensivierender Aufwindschlauch bil-
det sich aus. Die sich bereits gebildeten Wolkentropfchen werden durch diesen Aufwindschlauch nach
oben transportiert und wachsen einerseits durch Nukleation, andererseits mit zunehmender Grée durch
Koaleszenz weiter an. Oberhalb der 0 °C-Grenze kommt es zusétzlich zur Diffusion von Wasserdampf an
Eispartikel. AuBerdem erfolgt eine Bereifung von Eisteilchen durch unterkiihlte Wassertropfchen (Ak-

kreszenz).

Reifestadium

Erreicht das Luftpaket das NNA, erfahrt es keinen weiteren Auftrieb. Aufgrund der horizontalen Di-
vergenz kommt es an der Wolkenobergrenze zur Ausbildung des als Amboss bezeichneten Eisschirms.
Dieser Eisschirm vergréfert sich aufgrund der nachstromenden Luft aus dem Aufwindschlauch.
Erreichen die Hydrometeore eine solche GroBe, dass die Schwerkraft den Auftrieb betragsmiBig tiber-

wiegt, beginnen diese zu Boden zu fallen. Die fallenden Hydrometeore und die anschlieBende Verduns-
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tung sowie das Schmelzen von Eisteilchen fiihren zu einem Abwind. Dabei wachsen die Tropfchen auf
ihrem Weg nach unten weiter durch Einsammeln anderer Partikel an. Dieser initiale Abwind erfihrt
ebenfalls durch das turbulente Einmischen von trockener Luft aus der Umgebung und Evaporation des
Niederschlags eine zusitzliche negative Beschleunigung. Trifft der relativ zu seiner Umgebung kiihlere
Abwind (engl. cold pool) auf den Boden, bildet sich in Folge horizontaler Divergenz eine horizontal

orientierte Boenfront aus, die aufgrund der fehlenden Scherung relativ symmetrisch ist.

Dissipationsstadium

Aufgrund der Divergenz der Boenfront in bodennahen Luftschichten verringert sich das Einstromen
feucht-warmer Luftmassen in den Aufwind der Gewitterzelle, bis diese schlieBlich ganz davon abge-
schnitten ist. Dieser Vorgang leitet das Dissipationsstadium der Einzelzelle ein. Dadurch schwicht sich
ebenfalls der Aufwind ab, welcher die Einzelzelle am Leben erhélt. Mit der Abschwéchung des Auf-
winds wird ebenfalls der Vertikaltransport von Hydrometeoren in den oberen Bereich der Troposphére
verringert und damit auch die Initiierung des Abwinds durch fallende Hydrometeore. Im weiteren Fort-
schreiten des Dissipationsstadiums reduziert sich die Intensitit des Abwinds und die bodennahe Boen-
front schwécht sich ab.

Die charakteristische Lebensdauer 7 einer Einzelzelle kann nach Markowski und Richardson (2010) iiber
die mittlere Vertikalgeschwindigkeit des Aufwinds w, die Skalierungshche H (hier die mittlere Hohe der

Troposphire) und die mittlere Fallgeschwindigkeit vns des Niederschlags durch die Beziehung

H H
TR —+— (2.34)
W VNS

abgeschiitzt werden. Mit H ~ 10km und w = vys ~ 5— 10ms~! ergibt sich eine Lebensdauer von 30 bis

60 min, welche so auch real beobachtet wird.

2.5.2. Multizelle

Multizellen sind Gewittersysteme, bei denen eine dynamische Interaktion mehrerer Einzelzellen mit-
einander stattfindet. Diese Zellen befinden sich in unterschiedlichen Entwicklungsstadien. Das entschei-
dende Kriterium fiir die Bildung von Multizellen ist eine Scherung des Horizontalwinds. Ohne Scherung
breitet sich die Boenfront wie bei Einzelzellen nahezu symmetrisch nach allen Seiten aus (Abb. 2.6 oben).
Bei positiver Scherung des Horizontalwinds und der damit induzierten Vorticity der Umgebung kommt
es stromab der Zelle zu einer Uberlagerung der Vorticity mit der negativen Scherung der Boenfront
(Abb. 2.6 unten). Diese Uberlagerung kann die dortigen Luftpakete iiber das NFK anheben und so
stromab die Bildung einer weiteren konvektiven Zelle initiieren. Stromauf ist die Vorticity aufgrund
der Vorzeichengleichheit von Boenfront und Umgebung kein Ort fiir die Initiierung von Konvektion.
Weiterhin kommt es bei hinreichend groflen Scherungswerten des Horizontalwinds zu einer stéirker aus-

geprigten rdaumlichen Separierung zwischen Auf- und Abwind bei den einzelnen Zellen. Damit ist das
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NFK NFK

S NFK

Abb. 2.6.: Zweidimensionales konzeptionelles Modell einer Multizelle (leicht modifziert nach Markowski und
Richardson, 2010). Schwarze Pfeile stehen fiir Vertikalbewegungen, weille Konturen zeigen schematisch die Wol-
kenumrisse, griin und gelb geben den Niederschlag verschiedener Intensitéiten an. Blaue Flidchen zeigen den kalten
Abwind und die resultierende Boenfront. Die kreisformigen Pfeile zeigen das Vorzeichen der Vorticity des Ab-
winds (weil}) und der Umgebung (lila). © John Wiley & Sons (genehmigter Nachdruck).

Abschneiden der Warmluftzufuhr im Dissipationsstadium geringer, was fiir die Persistenz und Intensitét
der Zellen forderlich ist.

Aufgrund der beschriebenen Dynamik haben Multizellen das Potential mehrere Stunden anzudauern. Die
Entwicklung der einzelnen Zellen selbst entspricht im Wesentlichen dem Lebenszyklus einer Einzelzelle
(Kap. 2.5.1). Der Lebenszyklus des Gesamtkomplexs ist maf3geblich von der Fahigkeit der Boenfronten
der Zellen hinsichtlich der Zellneubildung (wie oben beschrieben) abhéngig. Die Entwicklung beginnt
mit einer einzelnen Zelle im Cumulusstadium mit einem kriftigen Aufwind und dem vertikalen Trans-
port feucht-warmer Luftmassen. Nach Ubergang in das Reifestadium und Ausbildung des Abwinds bildet
sich die dem Zellkomplex vorgelagerte Boenfront (blaue Linie in Abb. 2.7 oben). Wie oben beschrieben
begiinstigt die Uberlagerung der Vorticity der Boenfront mit der Vorticity der Umgebung die Zellneu-
bildung durch Hebung von Luftpaketen iiber das NFK (Zelle 4 in Abb. 2.7 Mitte). Wihrend sich Zelle
4 vom Cumulusstadium zum Reifestadium entwickelt und weiter zur Aufrechterhaltung der Boenfront
beitragt sowie weitere Zellneubildungen (Zelle 5) initiiert, befinden sich die Zellen 2 und 1 bereits im
Dissipationsstadium.

Die Propagation des Gesamtkomplexes setzt sich zusammen aus der Advektion der Zellen selbst und der
Richtung und Geschwindigkeit der Zellneubildung. Der iiber die vertikale Erstreckung der Zelle inte-
grierte mittlere Wind bestimmt die Advektion der Zellen. Die Propagation hingegen wird von mehreren

Faktoren beeinflusst und kann von der Bewegung der eingelagerten Zellen selbst erheblich abweichen.
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@ Cell 2

Abb. 2.7.: Zeitliche Entwicklung einer Multizelle (iibernommen aus Markowski und Richardson, 2010). Schwarze
Pfeile zeigen Vertikalbewegungen an. Niederschlag ist durch die griinen und gelben Bereiche dargestellt. Die
blaue Linie (Kaltfront) markiert die bodennahe Boenfront des Abwinds des Zellkomplexes. Links oben zeigt die
Uhr die verstrichene Zeit in Minuten. © John Wiley & Sons (genehmigter Nachdruck).

Die Propagation wird durch die Konfiguration des Vertikalprofils des Horizontalwinds beeinflusst. Bei-
spielhaft zeigt Abb. 2.8 zwei verschiedene Fille, bei denen jeweils der integrierte mittlere Wind vz
aus siidwestlicher Richtung identisch ist, aber der bodennahe Wind aus Nordosten (links) und Siidosten
(rechts) kommt. Die Konvergenz zwischen Boenfront und bodennahem Windfeld, und damit dem Ort
der Zellneubildung, ist an verschiedenen Orten maximal (Abb. 2.8, orange gestrichelt). Der Propaga-
tionsvektor v, (tiirkise Pfeile) der Multizelle ist daher verschieden und damit auch die Bewegung des

Gesamtkomplexes vs.

Umgebungsbedingungen wie synoptische Fronten oder orographisch bedingte Konvergenzen kénnen mit
der Boenfront interagieren und zu komplexen multizellularen Strukturen fiihren. Gelegentlich sorgen
solche Heterogenititen sogar zu einer der allgemeinen Stromungsrichtung entgegengesetzten multizel-
lularen Konvektion. Weitere Einflussfaktoren fiir die Verlagerung der Multizelle sind Variabilitdten der
Felder von CAPE und CIN.
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Abb. 2.8.: Advektion und Propagation von Multizellen bei verschiedenen Konfigurationen des bodennahen Wind-
felds (diinne schwarze Pfeile): links aus Nordost, rechts aus Stidwesten. Verschiedene Grautone markieren unter-
schiedliche Niederschlagsintensititen, die blaue Linie mit Dreiecken markiert die Béenfront. Der orange gestri-
chelte Bereich markiert den Bereich maximaler bodennaher Stromungskonvergenz. Der tiirkise Pfeil beschreibt
die Richtung der Zellneubildung, der rote Pfeil die Verlagerung der Zelle und der schwarze Pfeil die resultierende
Verlagerungsrichtung (angelehnt an Houze Jr, 2014).

Aufgrund der lingeren Lebensdauer des Gesamtkomplexes und der dynamischen Interaktion der ein-
zelnen Zellen konnen mogliche Eispartikel ldngere Trajektorien erreichen und so zu (gréBeren) Hagel-
kornern anwachsen als bei Einzelzellen (Nelson, 1987; Eblen et al., 1990; Lamb und Verlinde, 2011;
Punge und Kunz, 2016, z. B.). Weiterhin ist das Potential fiir Blitzschlige erhoht, da die elektrostatische
Aufladung der Wolkentropfchen durch Eispartikel gegeniiber Einzelzellen groBer ist.

2.5.3. Superzelle

Superzellen sind isolierte konvektive Systeme, bestehend aus einem rotierenden Aufwind (Mesozyklo-
ne in mittlerer Hohe) und zwei den Aufwind flankierenden Abwindbereiche, welche mit dem Aufwind
interagieren (Davies-Jones, 2015). Die Mesozyklone (typischerweise 3 bis 8 km Breite) ist der markan-
te, die Superzelle definierende Unterschied zu anderen konvektiven Organisationsformen (Lemon und
Doswell III, 1979). In Superzellen werden aulerdem die hochsten Blitzraten von bis zu 200 Blitzen pro
Minute gemessen (Markowski und Richardson, 2010). Weiterhin sind Superzellen verantwortlich fiir
besonders schwere konvektive Wetterphdnomene wie groler Hagel und Tornados. Daher bergen Super-
zellen in Kombination mit ihrer Langlebigkeit das hochste Schadenpotential aller konvektiven Systeme

(z.B. Lamb und Verlinde, 2011; Punge und Kunz, 2016).

Entstehungsbedingungen
Die atmosphérischen Voraussetzungen zur Bildung sind, wie bei allen konvektiven Ereignissen, mode-
rate CAPE-Werte (> 1000 Jkg™'; extrem hohe Werte sind nicht zwingend notwendig, Markowski und

Richardson, 2010) und eine hinreichend grof3e vertikale Windscherung (> 15 ms~!). Entscheidend, vor
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allem im Hinblick zur Abgrenzung von multizellulidrer Organisation, ist dabei die Richtungsscherung
des Horizontalwinds. Begiinstigend fiir die Entwicklung ist ein ausgeprigtes bodennahes Starkwindband
(engl. low level jet), durch das die bodennahe Feuchtigkeit in den Aufwindbereich der Zelle advehiert
wird (z. B. Johns und Doswell 111, 1992).

Genese der Mesozyklone

Das charakteristische Merkmal der Superzelle ist der rotierende Aufwind. Dieser ist fiir die Langlebigkeit
des Gesamtsystems entscheidend und steht ebenfalls im Zusammenhang mit der Genese von Tornados.
Mit Beginn des Reifestadiums und der Formation des Aufwinds setzt der dynamisch komplexe Vor-
gang der Mesozyklonengenese ein. Theoretisch ldsst sich dieser iiber die vertikale Vorticitygleichung
beschreiben (Markowski und Richardson, 2010):

0
a—f:—v-V§+w-Vw, (2.35)

mit der dreidimensionalen Vorticity w = (£,1,{). Sowohl die Corioliskraft als auch die barokline Erzeu-
gung vertikaler Vorticity sind fiir die Entwicklung vertikaler Vorticity d¢/dt vernachlidssigbar (Markow-

ski und Richardson, 2010). In Komponentenschreibweise setzt sich die Gleichung

oc o oL o ow  ow _ow
S S S SR LA L el 2.36
o= e oy Mo e ey T u: (2.36)

~——
(€] (@) 3

aus der (1) Advektion, dem (2) vertikalen Kippen der Vorticity (engl. Tilting) und der (3) Dehnung (bzw.
Stauchung, engl. Stretching) vertikaler Vorticity zusammen. Vereinfachend erfolgt eine Linearisierung
(ausreichend fiir die Abbildung der wesentlichen Prozesse, Markowski und Richardson, 2010) der Gro-
Ben in einen (hohenabhingigen) Grundzustand und dreidimensionale Storungen, hier als Strichgré8en

dargestellt:

u=u@)+u’ w

Il
S

2.37)

v=9(z)+V
Wenn der Grundzustand des horizontalen Windfelds v = ii(z) + ¥(z) ohne Storungen vorliegt, gilt ebenfalls

£ = 0. Durch die Linearisierung 2.37 folgt aus Gleichung 2.36:

o ___or __oc omow 9y ow

(2.38)
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Advektion Tilting

Produkte von StrichgréBen entfallen ebenso wie der Stretching-Term, der in dieser Betrachtung ein nicht-

linearer Effekt ist. Weiterhin soll angenommen werden, dass sich der Aufwind mit der konstanten Ge-
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Abb. 2.9.: Entstehung vertikaler Vorticity im Aufwindbereich (rot eingefiarbter Kreis) einer Superzelle mittels
Tilting. Der horizontale Gradient des Vertikalwinds ist jeweils zur Mitte gerichtet (rote Pfeile), Vorticity mit unter-
schiedlichen Vorzeichen entsteht an den Flanken, an denen das Kreuzprodukt aus Scherung und horizontalem Gra-
dienten des Vertikalwinds nicht Null wird (blaue, kreisformige Pfeile, Richtung entsprechend des Vorzeichens).
Die vertikale Scherung des horizontalen Windfelds (dicker, hellblauer Pfeil) zeigt zur Vereinfachung parallel zur
x-Richtung (aus Markowski und Richardson, 2010). © John Wiley & Sons (genehmigter Nachdruck).

schwindigkeit ¢ bewegt. Die Betrachtung der Vorticity 9’ /9t erfolgt nun relativ (Index SR, sturm-relativ)

zur horizontalen Bewegung des Aufwinds v —c:

(%—{)SR =—(V-¢)-Vpd' +SxVpn' k. (2.39)
Advektion Tilting
Der Advektionsterm wird erst dann relevant, wenn bereits Vorticity vorliegt, also ¢’ # 0. Der Tilting-Term
sorgt fiir eine Umverteilung der horizontalen Vorticity. Der horizontale Gradient des Vertikalwinds zeigt
stehts in Richtung des stidrksten Anstiegs, also zur Mitte des Aufwinds (Abb. 2.9). An der oberen und
unteren Flanke ist das Kreuzprodukt aus der vertikalen Scherung des horizontalen Windfelds und dem
horizontalen Gradienten des Aufwinds betragsméfig maximal, an der linken und rechten Flanke jeweils
Null. Daraus resultiert ein Paar mit positiver und negativer Vorticity. Die Vorticitymaxima sind zunéchst
allerdings nicht in Phase mit dem Aufwindbereich, in dessen Mitte sich die hochsten Vertikalgeschwin-

digkeiten befinden.

Wenn mittels 7ilting nun das Paar vertikale Vorticity bereits generiert wurde, also ¢’ vorhanden ist, wird
der Advektionsterm in Gleichung 2.39 relevant. Entscheidend dabei ist die Art der Scherung, also ob
Richtungs- oder Geschwindigkeitsscherung vorliegt (Abb. 2.5). Abbildung 2.10 veranschaulicht die Ex-
tremfille einer reinen Geschwindigkeitsscherung (links) und reiner Richtungsscherung (rechts). Die ro-
ten und blauen Pfeile auf der rechten Seite zeigen jeweils die Orientierung von S, (v —c¢) und wy,. Wichtig
ist vor allem die Richtung von wy. In der linken Abbildung ist wy, parallel zu (v —¢), damit liegt cross-
wise Vorticity vor. In der rechten Abbildung ist wy senkrecht zu (v — ¢) orientiert, es ist ausschlieBlich
streamwise Vorticity vorliegend. Der Gradient Vi’ zeigt in beiden Fillen vom negativen zum positiven
Vorticitymaximum. Im Falle von crosswise Vorticity ist der sturm-relative Vektor (v —¢) senkrecht dazu

und das Skalarprodukt verschwindet folglich. Es findet dann lediglich eine Advektion in Richtung S statt.
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Abb. 2.10.: Wirkung des Advektionsterms im Aufwindbereich (rot eingeféarbter Kreis) einer Superzelle bei Vor-
handensein von vertikaler Vorticity (blaue, kreisformige Pfeile) bei reiner crosswise (links) und reiner streamwise
Vorticity. Der horizontale Gradient der vertikalen Vorticity (diinner blauer Pfeil) ist von negativer (¢” < 0) zu po-
sitiver (¢’ < 0) Vorticity gerichtet (aus Markowski und Richardson, 2010). © John Wiley & Sons (genehmigter
Nachdruck).
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Im Falle von streamwise Vorticity ist der sturm-relative Vektor (v —¢) parallel zum Gradienten Vy{” und
das Skalarprodukt wird dem Betrag nach maximal. Daraus efolgt eine Advektion des positiven Vorti-
citymaximums in Richtung des Aufwindzentrums und idealerweise sind der Vertikalwind und Vorticity
in Phase, d. h. ein fiir Superzellen notwendiger rotierender Aufwind kann sich ausbilden. Das negati-
ve Vorticitymaximum dagegen wird aus dem Aufwind heraus advehiert. Eine weitere Intensivierung der

Rotation kann durch den nicht-linearen Stretching-Vorgang, also einer Streckung der Luftsdule, erfolgen.

Struktur der Superzelle

Die charakteristische Struktur der Superzelle besteht aus einem rotierenden Aufwind (der Mesozyklone)
und den Abwindbereichen an der vorderen Flanke (engl. forward flank downdraft, FFD) und der hinteren
Flanke (engl. rear flank downdraft, RFD) des Aufwinds. Der stérkste Niederschlag findet sich aufgrund
der Stromungsrichtung auf der Vorderseite, wohingegen im Aufwind die Zeitskalen zur Ausbildung von
groBen Tropfchen zu gering sind (Abb. 2.11). Auf Radarbildern kann anhand dieser Struktur aus RFD,
FFD und der Region mit geringer Reflektivitit (engl. bounded weak echo region, BWER) ein so genann-
tes Hakenecho (engl. hook echo) zur Identifikation von Superzellen genutzt werden (z. B. Marwitz, 1972;
Donaldson, 1990; Markowski, 2002).

Die Stirke des sturm-relativen Winds vor allem in der oberen Troposphire bestimmt einerseits die Menge
und Intensitét des produzierten Niederschlags und andererseits die Lage von RFD und FFD relativ zum
Aufwindbereich der Zelle. Es ist daher tiblich, Superzellen in drei Kategorien einzuteilen (z. B. Moller

et al., 1994; Beatty et al., 2008):

1. Low Precipitation Supercell: Hohe Scherungswerte fithren zu einer starken vertikalen Neigung des
Aufwinds und der Ausbildung des FFD weit stromab des Aufwinds. Niederschlag wird weit auf
die Vorderseite transportiert und verdunstet auf dem Weg zum Boden zum Teil. Auf Radarbildern
ist das Hook Echo weniger stark ausgeprigt, da der Niederschlag im Bereich des RFD ebenfalls

gering ist oder es dort gar nicht zu Niederschlag kommt. Optisch erscheint dieser Typ als laminarer,
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Abb. 2.11.: Horizontalschnitt eines konzeptionellen Modells einer Superzelle (nach Lemon und Doswell 111, 1979).
Blau eingefirbte Bereiche kennzeichnen starken bzw. extrem starken Niederschlag im Bereich des RFD und FFD.
Der rot eingefirbte Bereich markiert den Aufwind mit den bodennahen Frontsystemen. Graue Pfeile skizzieren
systeminduzierte Windvektoren und der dicke Pfeil in der linken oberen Ecke die Bewegung des Gesamtkomple-
xes. Das schwarze T markiert das Zentrum der Mesozyklone.
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saulenformig aufgetiirmter Cumulonimbus mit weit stromab ausgelagerten Ambossen. Auflerdem
werden Tornados bei diesem Superzelltyp seltener beobachtet als bei den anderen beiden Typen
(Doswell und Burgess, 1993).

2. High Precipitation Supercell: Im Vergleich zum oberen Fall betragsmifig geringere Scherungs-

werte sorgen fiir eine geringere Distanz zwischen Auf- und Abwindbereich. Das Hook Echo kann
in diesem Fall die Form einer Bohne (engl. kidney bean shape) annehmen (z. B. Rasmussen und
Straka, 1998; Zhu et al., 2003). Dieser Typ steht im Zusammenhang mit den hochsten Nieder-
schlagsintensititen und dem Auftreten von grolem Hagel. Ebenso ist die Ausbildung eines Tor-
nados wahrscheinlicher (Johns und Doswell III, 1992; Beatty et al., 2008). Diese Superzellen sind
schwieriger visuell zu identifizieren, da sie in der Regel in feuchten, wolkenreichen Umgebun-
gen auftreten (Doswell und Burgess, 1993). Ein charakteristisches Merkmal dieses Sturmtyps ist
starker Niederschlag um den Aufwindbereich herum, was die Sichtbarkeit der Mesozyklone selbst

und mogliche darin eingebettete Tornados erschweren kann (Rotunno, 2013).

. Classic Supercell: Das konzeptionelle Modell der klassischen Superzelle nach Browning (1964)

entspricht einer Mischform der beiden oben genannten Sturmtypen. Visuell ist der Aufwind gut
sichtbar und im Wesentlichen niederschlagsfrei mit Ausnahme der linken und hinteren Seite des
Aufwinds (Blickrichtung stromab). Nach Doswell und Burgess (1993) sind die Reflektivitdten im

Hook Echo geringer als im Niederschlagskern an der Vorderseite der Superzelle.



2.5. Gewittersysteme

Abb. 2.12.: Von links nach rechts: Konzeptionelle Entwicklungsstadien einer Superzelle. Der Aufwind ist in rot,

die beiden Abwinde in blau dargestellt. Die Boenfront am Boden ist durch die dicke blaue Linie markiert. Das
Windfeld der Umgebung in 4km (gelb) und 9km (griin) Hohe wird durch dicke Pfeile skizziert, die diinnen
schwarzen Pfeile zeigen die sturminduzierten Winde relativ zur Superzelle an (aus Markowski und Richardson,
2010 angelehnt an Lemon und Doswell III, 1979). © John Wiley & Sons (genehmigter Nachdruck).

Zu dieser Einteilung sei angemerkt, dass es sich hierbei nicht um Modi, sondern um Archetypen in-
nerhalb eines Spektrums handelt (Rasmussen und Straka, 1998). Weiterhin kann es auch wéhrend des
Lebenszyklus zu einem Wechsel des Typs kommen (z. B. Bluestein und Woodall, 1990). Wenig bis gar
keinen Einfluss auf den sich auspriagenden Superzelltyp hat die Stirke der Labilitit (Bluestein und Parks,
1983).

Lebenszyklus

Ebenso wie Einzelzellen (Kap. 2.5.1) weisen auch Superzellen einen (idealisierten) Lebenszyklus auf.
Den Beginn des Wachstums markiert die Ausbildung einer Cumuluswolke mit dem rotierenden Aufwind
(Abb. 2.12links). Die sich entwickelnde Zelle bewegt sich in diesem Stadium meist mit dem mittleren
horizontalen Wind (Klemp, 1987). Aufgrund der Scherung wird die Mehrzahl der sich ausbildenden
Hydrometeore am oberen Rand der Troposphire in den Bereich stromab der Zelle advehiert. In diesem

Bereich bildet sich auch der Amboss.

Wenn die Hydrometeore durch Nukleation und Koagulation weiter anwachsen und zu Boden fallen, ge-
nerieren diese dabei den FFD. Die durch den FFD induzierte Boenfront am Boden wiederum konvergiert
mit der warmen, feuchten Anstrémung. Diese Konvergenz fordert den Auftrieb potentiell instabiler Luft-

massen in den Aufwind und erhilt so die Konvektion.

Der RFD bildet sich, wenn trockene Luftmassen im mittleren und oberen Bereich der Zelle auf die
Riickseite des Aufwinds treffen, was wiederum zu Verdunstungskiihlung und negativem Auftrieb fiihrt
(Abb. 2.12 rechts). Daraus resultiert dann eine Abwértsbeschleunigung und die Ausbildung eines Ab-
windbereichs, welcher in der rdumlichen Ausdehnung und Stirke meist geringer ausfillt als der FFD.

Einige Arbeiten postulieren einen Einfluss negativer vertikaler Druckstdrungen auf der zur Scherung
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ausgerichteten Seite des Sturms bei der Initiierung des RFD. Inwiefern der RFD hauptséchlich thermo-
dynamisch oder dynamisch angetrieben wird, ist noch nicht vollstindig verstanden (siche Markowski,
2002 fiir eine ausfiihrliche Diskussion).

An der durch den FFD verursachten Bodenfront (Abb. 2.11) kann es zur Ausbildung und Intensivierung
barokliner streamwise Vorticity (engl. streamwise vorticity current) aufgrund des horizontalen Dichte-
gradienten kommen. Via tilting wird diese dann in vertikale Vorticity im Aufwindbereich der Superzelle
konvertiert (Orf et al., 2017; Schueth et al., 2021; Finley et al., 2023). Dieser systemimmanente Effekt
kann ebenfalls zur Langlebigkeit und Intensitéit der Mesozyklone beitragen. Coffer et al. (2023) zeigen
allerdings, dass der maBgebliche Anteil der vertikalen Vorticity der Mesozyklone sich aus der horizonta-

len Vorticity der Umgebung speist.

Ein weiteres, ausschlieflich bei Superzellen beobachtbares Phianomen ist die Teilung der Zelle (engl.
storm splitting) in eine sich rechts und eine sich links des Scherungsvektors bewegende Zelle (engl.
right/left movers, Weisman und Klemp, 1986). Ursache dafiir ist die vertikale Druckstorung —adpq/0z
und deren Beitrag zu Vertikalbewegungen. Es gilt die Proportionalitdtsbeziehung (hier ohne Herleitung,
sieche Markowski und Richardson, 2010):

dpa 100* 9
_9pa 1

—2—S-Vyw/ 2.40
0z 2 0z 0z n (2.40)
—— — e
1 2

mit einem (1) nicht-linearen und einem (2) linearen Anteil zum Auftrieb. Bei der Beschreibung der
Superzellenentwicklung treten Bedingungen auf, bei denen die Annahme von Hydrostasie nicht mehr
gerechtfertigt ist. Hier wird vielmehr der Druck im Fluid auch durch Bewegungen des Fluids selbst
bestimmt. Die Strichgrolen p” und w’ zeigen Abweichungen gegeniiber einem Grundzustand an, der
sich hier auf die Abweichungen der Zelle gegeniiber der Umgebung bezieht. Im Gegensatz zu anderen
konvektiven Systemen haben bei Superzellen sowohl der lineare als auch nicht-lineare Term dieselbe

GroBenordung wie der thermodynamische Auftrieb zur Vertikalbewegung ow/dz.

Zum Vorgang des Storm Splitting kommt es durch den nicht-linearen Anteil der Druckstorungen, nach-
dem sich horizontale Vorticity via Tilting (2. Term in Gl. 2.39) in ein Paar vertikale Vorticity { an den
Flanken des Aufwinds umgewandelt hat. Nach Gleichung 2.40 steht || unabhingig vom Vorzeichen mit
einem Druckminimum in Verbindung. Da £ in den mittleren Hohen am stérksten ist, bildet sich dort auch
ein Druckminimum, was wiederum zu einer (betrags- und richtungsmébBig gleichen) nach oben gerichte-
ten Druckgradientkraft unterhalb dieser Vorticitymaxima fiihrt. Diese rdumlich voneinander getrennten
Druckminima kénnen eine Teilung im frithen Stadium der Superzelle bewirken (Lebensdauer < 1h).

Die Teilung der Superzelle kann durch Einsetzen des Abwinds und durch fallende Hydrometeore ver-

stiarkt werden. Dies ist aber keine zwingende Voraussetzung fiir den Teilungsprozess. Da vertikale Vorti-
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2.5. Gewittersysteme

Abb. 2.13.: Der Vorgang des Storm Splitting nach Tilting der horizontalen Vorticity (kreisformige Pfeile) zu ei-
nem zyklischen (plus) und antizyklischen (minus) vertikalen Vorticitypaar am Randbereich des Aufwinds. Runde
blaue Pfeile zeigen die sturm-relative Vertikalbewegung, blaue Pfeile unterhalb des Vorticitypaars zeigen die re-
sultierende (nicht-linear) induzierte Druckgradientkraft. Daraus entwickeln sich zwei voneinander getrennte Auf-
windbereiche (rechts). Niederschlagsinduzierte Abwinde in der Mitte kénnen zur Verstirkung dieses Prozesses
beitragen (aus Markowski und Richardson, 2010 angelehnt an Klemp, 1987). © John Wiley & Sons (genehmigter
Nachdruck).

city weiterhin durch 7ilting an den (neuen) Aufwindflanken (Vyw dort maximal) generiert wird, kommt
es aulerdem zu einer kontinuierlichen seitlichen Ablenkung jeweils nach links oder rechts relativ zum
Scherungsvektor S, da der rechtsdrehende bzw. linksdrehende Aufwind fortlaufend auf seiner rechten
bzw. linken Flanke durch die nicht-lineare Druckgradientkraft verstirkt wird. Auflerdem sind auch meh-
rere Superzellenteilungen zeitlich hintereinander moglich, solange genug crosswise Vorticity vorhanden

ist (z. B. Fujita und Grandoso, 1968; Wang et al., 2009; Carbunaru et al., 2013; Zarzycki et al., 2019).

Weiterhin ist zu beobachten und ebenso in Simulationen nachweisbar, dass Right Mover gegeniiber Left
Movern eine lingere Lebensdauer aufweisen (z. B. Bluestein und Sohl, 1979; Houze Jr et al., 1993; Blue-
stein und Weisman, 2000). Nach Klemp und Wilhelmson (1978) ist die Verstiarkung einer Zelle nach der
Teilung von der Windrichtungsinderung mit der Hohe abhéngig. Dieser Befund kann iiber die lineare
Druckstorung in Gleichung 2.40 verstanden werden. Die Interaktion aus Scherungsvektor und Aufwind
fiihrt durch das Skalarprodukt S - Vyw’ auf der linken Seite zu einer positiven, auf der rechten Seite zu
einer negativen Druckstorung. Die Intensitidt nimmt mit zunehmender Stirke des Aufwinds ebenfalls zu.
Es bedarf eines hinreichend starken Aufwinds, damit der nicht-hydrostatische Anteil zu einer relevanten

Grofle wird.

Im Falle eines geraden Hodographen (Abb. 2.14 links) gibt es keine Verlagerung der positiven bzw. nega-
tiven Druckstérung. Im Falle einer Rechtsdrehung des Winds mit der Hohe (Abb. 2.14 rechts) verlagern
sich die positiven bzw. negativen Druckstorungen so, dass es zu einer vertikalen Uberlagerung kommit.

Auf der rechten Seite ist dabei die negative iiber der positiven Druckstorung verortet, auf der linken Seite
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Abb. 2.14.: Storm Splitting im Falle eines geraden (links) und eines gekriimmten Hodographen (rechts) dhnlich wie
Abbildung 2.13. Die wesentliche Ergidnzung ist der lineare Antriebsterm, hier dargestellt durch die griinen hori-
zontalen Pfeile und den Buchstaben H (Hochdruck) und L (Tiefdruck, engl. low). Vertikale Druckgradientkrifte
sind durch blaue Pfeile dargestellt (aus Markowski und Richardson, 2010 angelehnt an Klemp, 1987). © John
Wiley & Sons (genehmigter Nachdruck).

genau umgekehrt, also die positive iiber der negativen Druckstdrung. Die Ursache dafiir ist die Scherung
S. Der resultierende Druckgradient (Abb. 2.14, blaue Pfeile) ist folglich im Falle eines gekriimmten Ho-
dographen auf der rechten Seite (in Zugrichtung) nach oben gerichtet, auf der linken Seite hingegen nach
unten. Daher kommt es zu einer Verstirkung des Aufwinds auf der rechten Seite, auf der linken Seite zu

einer Abschwichung.

Die Hodographen auf der Nordhalbkugel weisen meist eine Scherungskomponente nach rechts auf. Diese
statistisch hiufigere Rechtsdrehung mit der Hohe erklirt die hdufigere Beobachtung von lingeren und
intensiveren Right Movern gegeniiber Left Movern. Weiterhin treten bei Left Movern gegeniiber Right

Movern seltener Tornados oder Hagel auf (Lindsey und Bunkers, 2004).

2.5.4. Mesoskalige konvektive Systeme

Mesoskalige konvektive Systeme (MCS) sind definiert als Ensemble aller konvektiver Organsiations-
formen, welches ein zusammenhzngendes Niederschlagsgebiet mit einer horizontalen Ausdehnung von
mehr als 100 km in einer oder mehreren Richtungen und einer Dauer von mehreren Stunden aufweisen
(z. B. Houze Jr, 2014; Houze Jr, 2018). Aufgrund ihrer rdumlichen Ausdehnung sind diese Systeme bei
der Identifizierung von grofraumigen gewitteraktiven Gebieten mittels Clusteralgorithmen spiter beson-
ders relevant. Zusitzlich zu den fiir die Bildung von Konvektion notwendigen Komponenten bedarf es
noch eines zusitzlichen Mechanismus, der die Persistenz des MCS bestimmt. Nach Schumacher und
Rasmussen (2020) gibt es dafiir zwei verschiedene Mdglichkeiten: (i) Hebung an der Vorderseite der
Boenfront des Cold Pools (systeminterner Antrieb) und (ii) Hebung im Zusammenhang mit einem ex-

ternen (synoptischskaligen) Antrieb in Form einer Front oder groBrdaumiger Hebung. In der Natur treten
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Abb. 2.15.: Schematische Skizzen (jeweils links Seite) und zugehorige real beobachtete Beispiele von (a) Infrarot-
oder (b-d) Radarmessungen verschiedener MCS-Formen (aus Schumacher und Rasmussen, 2020). Bei den Radar-
bildern ist farblich die Radarreflektivitit in dBZ angegeben. © Springer Nature BV (genehmigter Nachdruck).

auch Kombinationen beider Mechanismen mit unterschiedlicher Auspriagung auf und konnen zu ver-

schiedenen Erscheinungsformen fiihren (Abb. 2.15).

Im Sommerhalbjahr tritt ein GroBteil der MCS im Zusammenhang mit zwei verschiedenen grordumigen
synoptischen Situationen auf: (i) einer sich schnell verlagernden Kaltfront (von West nach Ost auf der
nordlichen Hemisphire) und (ii) einer quasistationdren Ost-West-Front (Laing und Fritsch, 2000).

Bei einer sich schnell verlagernden Kaltfront sorgt ein Trog fiir entsprechende groBrdumige Labilisie-
rung der Luftmasse und die Kaltfront fiir die initiale Hebung der Luftpakete im turbulenten Frontbereich.
Feuchte, instabile Luft mit entsprechend hohen CAPE-Werten vor der Kaltfront liefert den fiir Konvek-
tion notwendigen thermischen Auftrieb. Entlang der Front konnen so schnell bewegende (lineare) MCS
entstehen (Abb. 2.15b, c; Trier et al., 2014).

Bei einer quasi-stationdren Front parallel zur grofraumigen Stromung bilden sich bevorzugt MCS der
Form d in Abbildung 2.15, bei der es entlang der Front immer wieder zur Auslésung von Konvektion
kommt und durch groBrdumige Hebung das stratiforme Niederschlagsgebiet angrenzend dazu verliuft
(Trier et al., 2014; Schumacher und Rasmussen, 2020). Im Allgemeinen durchlaufen die im MCS einge-
lagerten Zellen die ausgefiihrten Entwicklungstadien der Einzelzellen. Das Gesamtsystem besteht also
aus einer Kombination aus sich aufbauenden und zerfallenden Zellen innerhalb eines zusétzlichen Ge-

biets stratiformen Niederschlags.
Meist in Verbindung mit der nachmittiiglichen Einstrahlung und Erwidrmung der bodennahen Schichten

kann sich nach einigen Stunden durch ZusammenflieBen der Cold Pools ein MCS bilden. Eine nicht-

liche stabile Grenzschicht begiinstigt auBerdem die Ausbildung eines Low Level Jets, welcher fiir die
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Persistenz des MCS von Bedeutung ist. Daher konnen MCS auch in der Nacht ohne zusitzlichen Strah-

lungsantrieb weiter andauern (Morel und Senesi, 2002).

Nach Maddox (1980) werden besonders ausgedehnte MCS mit einer Ausdehnung der Infrarottempe-
raturfliche < 32°C (von Satelliten gemessen) von mehr als 100000 m? und einer Dauer von iiber 6 h
als mesoskaliger konvektiver Komplex (engl. mesoscale convective complex, MCC) bezeichnet. Diese
bilden sich bevorzugt im Bereich eines schwachen Kurzwellentrogs, einer quasistationidren Frontalzone
und einem ausgeprigten Low Level Jet in Verbindung mit einer ausgeprigten Warmluftadvektion in der

unteren Troposphire (z. B. Maddox, 1983; Smull und Augustine, 1993; Laing und Fritsch, 2000).

Weiterhin kann es bei einem MCC zur Ausbildung eines mesoskaligen Wirbels (engl. vortex) in der
mittleren Troposphire im spiten Entwicklungsstadium kommen. Ein solcher Komplex wird Mesoscale
Convective Vortex (MCV) genannt (Houze Jr, 2004). Der Wirbel bildet sich in der stratiformen Region
eines MCC in der Hohe maximaler Konvergenz. Der obere Teil des Aufwinds an der Tropopause erhilt
durch die Corioliskraft (auf der Nordhalbkugel) eine Ablenkung nach Norden. Skamarock et al. (1994)
konnten zeigen, dass die Corioliskraft bei der Ausbildung eines solchen Wirbels eine entscheidende
Rolle spielt und daher eine grofe rdaumliche Ausdehnung und lange Dauer des MCC notwendig sind.
Numerische Simulationen zeigen, dass bei weniger ausgedehnten MCSs die Corioliseffekte zu klein

sind, um die Rotationsbildung zu ermoglichen (Skamarock et al., 1994).

Gewitterlinien

Gewitterlinien (engl. Squall Lines, Abb. 2.15b, ¢), zeichnen sich durch ein schmales, linienféormiges
Band mehrerer konvektiver Zellen aus, dem ein groferer Bereich stratiformen Niederschlags folgen
kann. Der Zwischenbereich ist oft niederschlagsarm im Vergleich zu den konvektiven und stratifor-
men Niederschlagsbereichen. Weiterhin finden sich die stirksten Niederschlige und moglicher Hagel
nahe der konvektiven Zone, wohingegen kleinere Hydrometeore eher in den riickseitigen, stratiformen
Bereich advehiert werden (z. B. Houze Jr et al., 1989). Numerische Simulationen von Weisman et al.
(1988) zeigen, dass relativ hohe Scherungswerte von 15 bis 25 ms~! iiber die untersten rund 2,5 km der
Troposphire notwendig sind, damit schwere und lang anhaltende Gewitterlinien entstehen kdnnen.

Die wesentlichen Elemente einer Gewitterlinie zeigt schematisch der vertikale Querschnitt (Abb. 2.16):
feucht-warme Luftmassen (Abb. 2.16, dicker roter Pfeil) gleiten an der Vorderseite der Gewitterlinie auf
und es kommt in der Regel zur Ausbildung einer horizontal (in die Bildebene) ausgedehnten Wolken-
wand. Aufgrund der hohen vertikalen Scherung ist der Amboss im oberen Bereich weit auf der Vordersei-
te des Systems ausgelagert. Im unmittelbar daran anschlieSenden Bereich bildet sich, wie bei zelluldrer
Konvektion, konvektiver Niederschlag. Die weit riickseitig der Gewitterlinie transportierten Luftmassen

bilden mit der Zeit ein horizontal ausgedehntes Gebiet stratiformen Niederschlags aus. Das aus der lang-
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Abb. 2.16.: Konzeptionelles Modell einer Gewitterlinie (angelehnt an Houze Jr et al., 1989 und Markowski und
Richardson, 2010). Der wesentliche Luftmassentransport (dicke rote, blaue Pfeile) und feiner aufgeloste Vertikal-
bewegungen (diinne blaue Pfeile) erfolgt innerhalb (grau eingefirbte Fliche) und auBlerhalb der Wolke. Kreispfei-
le mit Vorzeichen zeigen die Vorticity an fiir die Struktur der Gewitterlinie wichtigen Stellen. Die Positionen des
Cold Pools (blau schraffierte Flache) und des Mesohochs bzw. -tiefs (H,T) sind unterhalb der Wolke angedeutet.

samen Hebung resultierende Niederschlagsgebiet speist sich zum Teil aus Eispartikeln, welche aus dem
konvektiven Gebiet riickseitig advehiert wurden und dort zu Boden fallen (Houze Jr, 1989).

An der Vorderseite kommt es fortwidhrend zur Zellneubildung, wodurch sich die Gewitterlinie schneller
als der mittlere Wind verlagert. Von der Riickseite stromen trockenere und kiltere Luftmassen in das
System ein (engl. rear-inflow jet; Abb. 2.16, dicker blauer Pfeil). Zusammen mit der Abkiihlung durch
Evaporation des Niederschlags ergibt sich ein Abwind, welcher zur Ausbildung des Cold Pools fiihrt.
Der Cold Pool schiebt sich im weiteren Verlauf unter die vorderseitig liegende Warmluft. Die damit ver-
bundene Hebung sorgt fiir die Aufrechterhaltung des Gesamtsystems. Ursache fiir den rear-inflow jet
ist die Bildung eines Tiefs im Nachlauf (engl. wake low). Aufgrund der adiabatischen Erwédrmung der
absteigenden riickseitigen Stromung entwickelt sich das Tief hydrostatisch. Andererseit bildet sich im
Bereich des stirksten Niederschlags im Cold Pool ein mesoskaliges Hoch (engl. mesohigh) (z. B. Zhang
et al., 1989; Haertel und Johnson, 2000).

Fiir die Persistenz von Squall Lines ist hauptsidchlich der hinter der konvektiven Linie zusammenflie-
Bende Cold Pool verantwortlich. Die Intensitit und vertikale Struktur werden nach der RKW-Theorie
(Rotunno, Klemp und Weisman, Rotunno et al., 1988) hauptséchlich durch die Balance zwischen der

Aufwind-induzierten horizontalen Vorticity (Abb. 2.16, kreisférmige Pfeile) und der durch die vertikale
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Windscherung iiber die Hohe des Cold Pools erzeugten horizontalen Vorticity bestimmt. Wenn die durch
die vertikale Michtigkeit des Cold Pools induzierte Vorticity viel stidrker ist als die Vorticity aufgrund
der vertikalen Scherung der Umgebung, richtet sich die Gewitterlinie aufgrund der iiberhandnehmenden
positiven Vorticity annidhernd senkrecht auf und schwicht damit das Nachstromen von kalter Luft in den
Cold Pool. Dies fiihrt wiederum zu einer Abschwichung des Gesamtsystems. Ist die scherungsinduzier-
te Vorticity dagegen viel stirker als die Cold Pool-induzierte Vorticity, kippt die Gewitterlinie iiber den
Cold Pool und die Ausbildung von intensiven Aufwinden wird unterdriickt.

Um diese Balance zu quantifizieren, leiten RKW aus der horizontalen Vorticity-Gleichung die Beziehung
C = Au her. Ein MaB fiir die Stirke des Cold Pools ist C, Au ist ein MaB fiir die vertikale Windscherung
der Umgebung senkrecht zur Gewitterlinie. Wenn C =~ Au ist, befindet sich das System nach RKW im
optimalen Zustand mit grof3ter Persistenz und Intensitit. Auch wenn die RKW-Theorie von verschie-
denen numerischen Simulationen bestitigt werden konnte (Weisman und Rotunno, 2004; Bryan et al.,
2006; Parker, 2010), gibt es auch Beobachtungen, welche dieser Theorie zu widersprechen scheinen.
Stensrud et al. (2005) und Coniglio et al. (2012) weisen darauf hin, dass nicht nur die bodennahe Sche-
rung, sondern die Scherungsvektoren iiber die gesamte Atmosphére einen Einfluss auf die Persistenz der

Gewitterlinie haben.

Bogenformige Squall Lines (Abb. 2.15 ¢) werden als Bow Echo bezeichnet. Zur Ausbildung kommt es
insbesondere bei zunehmender Intensivierung des Cold Pools und der damit einhergehenden Intensivie-
rung von Wake Low und Mesohigh. Der sich dadurch verstiarkende horizontale Druckgradient fiihrt zu
einer Intensivierung des Rear-inflow Jet. Im Radarbild ist der Punkt maximaler Einstromgeschwindigkeit
am Scheitelpunkt des Bogens sichtbar (Abb. 2.15 ¢, rechts). In diesem Bereich finden sich die hochs-
ten Windgeschwindigkeiten in Bodennihe aufgrund der additiven Uberlagerung der Boenfront und dem
Verlagerungsvektor. An den seitlichen Flanken kann es aulerdem aufgrund der Ausbildung vertikaler
Vorticity zur Entstehung von schwachen Tornados kommen (z. B. Przybylinski, 1995; Weisman, 2001;
Schenkman und Xue, 2016).

2.6. Extremereignisse in Verbindung mit konvektiven Systemen

In Verbindung mit Gewittern kommt es hédufig zu meteorologischen Extremereignissen wie Starknie-
derschlidgen, Hagel und konvektiven Starkwindbden bis hin zu Tornados. Die rdumliche und zeitliche
Ausdehnung dieser Ereignisse ist in der Regel sehr begrenzt, trotzdem ist das Schadenpotential sehr
hoch. Laut dem Gesamtverband der deutschen Versicherungen waren beispielsweise in Deutschland bei

drei der zehn teuersten Naturkatastrophen von 2002 bis 2022 Hagelstiirme ursdchlich (GDV, 2023).

Starkniederschlag
Starkniederschldge konnen bei allen Gewitterarten auftreten. Eine hohe Niederschlagsakkumulation tritt

meistens im Zusammenhang mit quasi-stationdren Gewittersystemen an einem Ort auf (Abb. 2.15 e). Die
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Niederschlagssumme eines Gewitters ist im Wesentlichen von zwei Faktoren abhédngig: (i) der Vertikal-
geschwindigkeit im Aufwind und (ii) dem Feuchtigkeitsgehalt der einstrémenden Luftmassen. Sind bei-
de Faktoren in ausreichendem Mal3e gegeben, konnen sich sehr viele, rasch anwachsende Hydrometeore
ausbilden und fiir extremen Niederschlag sorgen. Weiterhin kann es auch durch serielles Clustering, also
einem gehduften Auftreten von mehreren Gewittern (gleiche oder verschiedene Gewitterarten) in kurzer

zeitlicher Abfolge, zu extremen Niederschlagsmengen kommen.

Hagel

Die WMO definiert Hagel als ein Eisstiick mit einem minimalen Durchmesser von 5 mm auf jeder Achse
(WMO, 2018). Die dulere Form kann sehr unterschiedlich sein, teilweise auch mit sdulenartigen Anla-
gerungen. Auch kann es zu Lufteinschliissen im Hagelkorn kommen, was die Opazitit erhoht. Hagel tritt
in weiten Teilen Europas iiberwiegend in den Sommermonaten auf (Punge und Kunz, 2016).

Er bildet sich iiberwiegend in organisierten Gewittersystemen, in denen Fiskristalle und unterkiihlte
Tropfchen in hinreichend groBer Zahl und Konzentration vorliegen miissen. Der Aufwind des Gewit-
ters ist fiir die Hagelbildung der entscheidende Faktor, da es sonst aufgrund der Schwerkraft zu einem
Ausfallen der Partikel kommen wiirde, bevor diese zu einem Hagelkorn anwachsen kénnen. Daher tritt
Hagel bei Einzelzellen in der Regel nicht auf. Grundsétzlich lésst sich der Prozess des Hagelwachstums
in zwei Teile aufteilen: (i) Die Bildung eines kleinen Eisteilchens oder gefrorenen Wassertropfchens, so
genannte Hagelembryos (z. B. Heymsfield, 1982; Knight und Knight, 1970), und (ii) das Wachstum der
Embryos hauptséchlich durch die Anlagerung unterkiihlter fliissiger Wassertropfchen (Bereifen; Pruppa-
cher und Klett, 2012). Geringer ist das Hagelwachstum durch Diffusion und Deposition aus der Gasphase
(z. B. Rasmussen und Heymsfield, 1987).

Unterkiihlte Wassertropfchen sind die Folgen der sehr geringen Konzentration an Eiskeimen (engl. ice
nucleating particles, INP), die fiir die Eisbildung bei Temperaturen iiber —38 °C benétigt werden (z. B.
Lamb und Verlinde, 2011; Allen et al., 2020). Zur Bildung groer Hagelkorner ist ebenfalls der Faktor
Zeit entscheidend. Forderlich ist eine lange Verweildauer in fiir Hagelwachstum giinstigen Umgebungs-
bedingungen. Daher sind hohe Vertikalgeschwindigkeiten im Aufwind, aber auch die Breite des Auf-
winds, zusammen mit der Windscherung im Bereich der Hagelbildung wichtige Faktoren (z. B. Dennis

und Kumjian, 2017).

Starkwinde

Konvektive Starkwindboen treten bei Gewittern aufgrund zweier wesentlicher Ursachen auf: (i) ther-
misch induzierte Abwinde, welche beim Auftreffen auf den Boden abgelenkt werden (Gilmore und Wi-
cker, 1998), und (ii) Vertikaltransport horizontalen Impulses von hohen Windgeschwindigkeiten aus dem
oberen Bereich der Troposphédre zum Boden. Beide Ursachen kdnnen auch gleichzeitig zur Amplifizie-
rung der Windgeschwindigkeit fithren. Zur negativen Beschleunigung eines Luftpakets kommt es dann,

wenn dieses kilter als seine Umgebung ist (umgekehrt zur Hebung eines Luftpaketes, welches wir-
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mer als seine Umgebung ist, Kap. 2.2). Eine zusitzliche negative Beschleunigung kann durch Reibung
fallender Hydrometeore, die Druckgradientkraft oder durch latente Wirmeiiberginge (Verdunstungs-,
Schmelz- oder Sublimationsvorgénge) erfolgen (z. B. Houze Jr, 2014). Trifft ein solcher Fallwind auf
den Boden, werden die Luftmassen in der Horizontalen zur Seite abgelenkt, der bei entsprechender
Intensitit als Downburst bezeichnet wird. Weiterhin kann zwischen trockenen und Downbursts in Ver-
bindung mit Niederschlag unterschieden werden (Atkins und Wakimoto, 1991). Downbursts entstehen
auch bei normaler Cumulusbewolkung, allerdings werden sie in der Regel erst in Verbindung mit hoch-
reichender Feuchtkonvektion schadenrelevant. Konvektive Starkwindbden mit Windgeschwindigkeiten

iiber 30ms™! treten iiberall in Deutschland mit derselben Wahrscheinlichkeit auf (Mohr et al., 2017).

Tornados

Als Tornado wird eine stark rotierende Luftsdule bezeichnet, die sich vom Boden vertikal zur Wolkenun-
terkante erstreckt. Meistens ist sie als Wolkens#ule sichtbar (American Meteorological Society, 2023b).
Tornados mit extrem hohen Windgeschwindigkeiten treten fast ausschlieBlich im Zusammenhang mit
Superzellen auf (Wakimoto und Wilson, 1989). Bei der Entwicklung durchlaufen nach Davies-Jones
(2015) diese Superzellentornados drei Phasen: (i) es bildet sich eine Mesozyklone aus (sieche Kap. 2.5.3),
(i1) ein kleinrdiumiger Wirbel entwickelt sich bodennah und wichst im weiteren Verlauf nach oben in
Richtung Wolkenbasis, (iii) ein Tornado bildet sich aus der Konvergenz des bodennahen Wirbels. Zwei
Mechanismen sind fiir die initiale Bildung bodennaher Wirbel verantwortlich: (i) vertikale Vorticityma-
xima, generiert durch den Abwind, werden in den Aufwindbereich advehiert und (ii) abruptes Tilting
horizontaler Vorticity in bodennahen Schichten (z. B. Fischer und Dahl, 2022). Fiir die initiale Bildung
ist der erste Mechanismus mafBgeblich. Im weiteren Verlauf der Tornadogenese kann eine Uberlagerung
beider Mechanismen zu weiterer Intensivierung fithren. Hat eine initiale Ausbildung lokaler, vertikaler
Vorticitymaxima stattgefunden, entwickelt sich ein sich intensivierendes Druckminimum. Bei Tornados
sorgt die Reibung am Boden fiir ein Kréfteungleichgewicht, das zu einer radialen Anstromung fiihrt. So
zugefiihrte Luftpakete tragen durch Tilting ihrer horizontalen Vorticity und anschlieBendem Stretching
zur Intensivierung des Tornados bei. Damit wird der zweite Mechanismus gegeniiber dem ersten fiir die
Aufrechterhaltung und Intensivierung dominierend (Fischer und Dahl, 2022).

Der Vollstiandigkeit halber seien hier auch Tornados erwihnt, welche nicht im Zusammenhang mit Su-
perzellen auftreten. Bevorzugt konnen sich diese entlang von vertikalen Luftmassengrenzen bilden, an
denen Verwirbelungen an diesem Ubergang vertikale Vorticity induzieren (Markowski und Richardson,
2010). Kommt es dann zu thermisch bedingter Hebung, wird die vertikale Vorticity gestreckt und ge-
mil der Drehimpulserhaltung nimmt die Rotation zu. Ein prominentes Beispiel dafiir sind Wasserhosen,
welche sich unter Cumuluswolken ausbilden konnen (z. B. Golden, 1973; Rodriguez et al., 2021). Im
Unterschied zu Superzellentornados wirkt eine starke Scherung der Umgebung der Bildung von Torna-

dos entgegen, da dies an der Grenzschicht verwirbelungshemmend wirkt (Markowski und Richardson,
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2010). Weiterhin werden Tornados in seltenen Fillen bei tropischen Zyklonen (Edwards, 2012) und bei
quasi-linearen konvektiven Systemen beobachtet (Goodnight et al., 2022).

2.7. GroBraumige atmospharische Zirkulation

In dieser Arbeit wird untersucht, inwiefern die Gewitteraktivitit mit groraumigen Stromungsmustern in
Zusammenhang steht. Die groBraumige atmosphérische Zirkulation der oberen Troposphire ist stark mit
der jahrlichen und dekadischen Variabilitidt der Wettersituation am Boden gekoppelt und bestimmt diese
malgeblich (z. B. Klein, 1983; Stenseth et al., 2003; McPhaden et al., 2006; Grams et al., 2017). Frithere
Arbeiten zeigten auerdem, dass ein Zusammenhang zwischen bestimmten groBrdumigen Stromungs-
mustern und Wettersystemen besteht (z. B. Petrow et al., 2009; Lhotka et al., 2020). Zur Beschreibung der
grofrdumigen atmosphirischen Zirkulation existieren grundsitzlich zwei verschiedene Ansitze: (i) Mit-
hilfe der Analyse der zeitlichen Korrelation von Wetterparametern (z. B. Temperatur oder Feuchte) an
unterschiedlichen Orten werden jene Regionen identifiziert, bei denen die Korrelation besonders aus-
gepragt ist (so genannte Telekonnektionsmuster, Barnston und Livezey, 1987) und (ii) Bestimmung der
niederfrequenten Zirkulationsmuster mithilfe einer (rotierten) Hauptkomponentenanalyse, bei der der
Betrag der Eigenvektoren der Korrelationsmatrix die beschriebene Variabilitdt der zugrundeliegenden
Daten zeigt. Der zweite Ansatz hat den Vorteil, dass die die Variabilitdt am besten beschreibende Muster
identifiziert werden und nicht Korrelationen entfernter Regionen die Grundlage sind (Barnston und Li-

vezey, 1987).

Zwei verschiedene Maf3e fiir die Beschreibung der grordumigen atmosphérischen Zirkulation der obe-
ren Troposphire kommen in dieser Arbeit zur Anwendung: (i) Telekonnektionsindizes basierend auf
den Arbeiten von Barnston und Livezey (1987) und einer raumlichen Betrachtung der mittleren Breiten
der gesamten Nordhemisphére mit einer monatlichen Auflosung und (ii) so genannte Wetterregime iiber
dem Nordatlantik und Europa. Zwei wesentliche Unterschiede zwischen den Telekonnektionsindizes
und den Wetterregime sind die zeitlich wesentlich feinere Auflosung der Regime (6 h) und der raumliche
Fokus auf Europa und den Nordatlantik. Der Grundgedanke der Regime ist, dass wiederkehrende und
quasi-stationdre Zustdnde der groBriumigen Zirkulation kategorisiert werden konnen (Hannachi et al.,
2017). Die subsaisonale Variabilitiit verschiedener Wetterphdnomene wurde bereits anhand der Regime
untersucht (Merryfield et al., 2020). Die spiter verwendeten Datensitze der Telekonnektionsindizes und

Wetterregime werden in Kapitel 4.3 bzw. Kapitel 4.4 vorgestellt.

2.8. Theorie der Blitzentstehung

Blitzdaten werden in dieser Arbeit zur Lokalisierung von Gewittern genutzt. Blitze sind eine transien-
te elektrische Entladung mit (extrem) hoher Stromstirke von mehreren zehntausend Ampere iiber die

Luft (Rakov, 2016). Optisch sichtbar ist der aus ionisiertem Gas zusammengesetzte Blitzkanal mit Tem-
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Abb. 2.17.: Globale mittlere jéhrliche Blitzdichte (pro Tag, basierend auf Satellitenmessungen, 1995 — 2020) mit
einer Auflosung von 10 km (nach Peterson et al., 2021). © John Wiley & Sons (genehmigter Nachdruck).

peraturen von iiber 30000 K. Die Hauptquelle von Blitzen auf der Erde sind Cumulonimbuswolken,
welche wiederum durch Konvektion entstehen. Durch das Auftreten von Blitzen wird aus hochreichen-
der Konvektion per Definition ein Gewitter (American Meteorological Society, 2023a). Weitere Quellen
von Blitzen sind beispielsweise Vulkane, Sandstiirme oder nukleare Explosionen. Voraussetzung sind
elektrostatische Aufladungen, welche in Gewittern durch die Vertikalbewegung von Hydrometeoren —
in Vulkanen beispielsweise durch den hochreichenden Auswurf von Gesteinspartikeln und Asche — be-
werkstelligt wird. Die mikrophysikalischen Mechanismen der Elektrifizierung von Wolken sind noch
nicht vollstindig geklirt und es existieren mehrere unterschiedliche Theorien dazu (z. B. Williams, 1988;
Saunders, 1993). Insgesamt ist die Ausbildung der Ladungsstruktur im Gewitter (siehe Kap. 2.8.1) sowie
der Prozess der Blitzentstehung (siehe Kap. 2.8.2) ein komplexer Vorgang, welcher das Zusammenspiel
von vielen verschiedenen Einzelprozessen ist. Auch die genauen physikalischen Vorginge der Blitzent-

ladungen in Gewittern sind bisher nicht vollumféanglich bekannt (Rakov, 2016).

Grundsitzlich ist zwischen der Erdoberflache und der Ionosphére (> 80 km Hohe) eine Potentialdiffe-
renz vorherrschend, woraus ein konstanter Strom von atmosphirischen Ionen von ungefihr 2 pAm=2 in
Richtung der negativ geladenen Erdoberflache resultiert (Rycroft et al., 2008). Dieser Stromfluss wird
hauptsédchlich durch negative Ladungsfliisse aus Gewittern durch Blitze in Balance gehalten (z. B. Wil-
son, 1921; Bering III et al., 1998; Wallace und Hobbs, 2006). Im Durchschnitt existieren jederzeit iiber
2000 Gewitter auf der Erde (Rakov, 2016). Die meisten Blitze treten in tropischen Regionen auf. In den
gemifigten Breiten ist die Hiufigkeit von der Jahreszeit abhéngig (Abb. 2.17).

44



2.8. Theorie der Blitzentstehung

SEE, foe
~ 0°C-:_-I"' == Ny + R

]

{ Abwind b

Vs

_Ji
e
Abb. 2.18.: Darstellung der groben (rote und blauer Kreis) und feinen (Plus- und Minuszeichen) Ladungsstruktur

einer Gewitterwolke. (leicht modifiziert nach Stolzenburg et al., 1998 und Dwyer und Uman, 2014). © Elsevier
(genehmigter Nachdruck).

Aus physikalischer Sicht kann ein Gewitter als ein elektrostatischer Generator betrachtet werden (Rakov,
2016). Der Aufwind ist dabei das Haupttransportmittel der Ladungstrager und — in Kombination mit wei-
teren mikropysikalischen Prozessen — fiir die generelle Anordung der Ladungen in der Cumulonimbus-
wolke (Abb. 2.18) verantwortlich. Die Grobstruktur der Ladungen innerhalb der Cumulonimbuswolke ist
ein vertikaler Tripol (farbige Kreise in rot und blau): positive Ladungen im unteren und oberen Bereich
mit einer negativ geladenen Schicht in der Mitte (Rakov, 2016). Das Hauptzentrum der negativen Ladung
befindet sich in einem Temperaturbereich von —10 °C bis —25 °C, unabhéngig von der Hohe iiber dem
Boden, wo die Wolke sowohl Eis als auch unterkiihltes Wasser enthilt (Krehbiel et al., 1979; Byrne et al.,
1983). Das aus dieser Struktur resultierende elektrische Feld wurde bei zahlreichen Feldbeobachtungen
gemessen (Rakov, 2016); allerdings sei angemerkt, dass in manchen Gewittersystemen auch eine von
diesem konzeptionellen Tripolmodell abweichende Ladungsstruktur gefunden wurde (Rust et al., 2005).
Wie auf Abbildung 2.18 zu sehen ist, sind im Allgemeinen die Ladungsregionen in der Gewitterwolke
vertikal geschichtet. Weiterhin finden sich meist weniger stark ausgeprigte Schichten negativer Ladung
am oberen Rand der Wolke und positiver Ladung am unteren Rand des Abwinds. Die obere Schicht
ist auf die hohere Leitfdahigkeit der klaren Luft (insbesondere in der Stratosphére) aulerhalb der Wolke
zuriickzufiihren (Rakov, 2016). Die horizontale Ausdehnung ist dabei meist viel groBer als die vertikale
Ausdehnung (Stolzenburg und Marshall, 2008).

Der Ladungstransport von der Wolke zum Boden durch Blitze fiihrt zu Anderungen des elektrostatischen
Felds am Boden und kann zur rdumlichen und zeitlichen Lokalisierung von Blitzen genutzt werden (sie-

he Kap. 2.8.3).
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2.8.1. Elektrifizierung der Gewitterwolke

Grundsitzlich bedarf jeder Elektrifizierungsprozess in Gewittern zweier wesentlicher Mechanismen: (i)
eines kleinrdumigen, mikrophysikalischen Prozesses, welcher zur Aufladung einzelner Hydrometeore
fiihrt und (ii) eines makrophysikalischen Prozesses, welcher diese geladenen Hydrometeore voneinander

rdumlich separiert.

Graupel-Eis-Kollisionsmechanismus

Wenn aufgrund des Aufwinds und dem vertikalen Transport von Feuchte sich im oberen Bereich der Wol-
ke Graupelpartikel gebildet haben und diese zu fallen beginnen, kann es zur Ladungsseparierung kom-
men. Dabei fallen die Graupelpartikel durch eine Suspension hexagonaler Eiskristalle und unterkiihlter
Wassertropfchen. Experimente von Jayaratne et al. (1983) zeigten, dass bei Kollision der Graupelpar-
tikel mit Eiskristallen eine Ladungstrennung stattfinden kann, dessen Vorzeichen von der Temperatur
abhingig ist. Bei Temperaturen iiber —20 °C wird der Graupelpartikel positiv und der Eispartikel negativ
geladen. Bei Temperaturen unter —20 °C hingegen sind die Vorzeichen umgekehrt. Eine vertikale Sepa-
rierung der verschieden geladenen Teilchen erfolgt dann aufgrund von Gravitation. Die experimentell
bestimmte Grenztemperatur von —20 °C legt nahe, dass dies eine Erkldrung fiir die beobachtete negative

Zwischenschicht zwischen —10 und —25 °C der allgemeinen Tripolstruktur sein konnte.

Konvektionsmechanismus

Bei diesem Mechanismus erfolgt der Transport bodennaher positiv geladener Partikel durch den Aufwind
in den oberen Bereich der Troposphire. Negative Ladungen am oberen Rand der Wolke, welche durch
kosmische Strahlung hervorgerufen werden, iibertragen sich auf die Wolkenpartikel. Beim Einsetzen des
Abwinds sorgen diese rdumlich separiert vom positiv geladenen Aufwind fiir einen Transport negativer
Ladung in den unteren Bereich der Wolke. Der dann negativ geladene untere Randbereich sorgt wieder-
um fiir die Konzentration positiver Ladung unterhalb der Wolke. Diese positiven Ladungen werden dann
wieder durch den Aufwind innerhalb der Wolke nach oben transportiert. Diese Riickkopplungsschleife
sorgt fiir die Ladungstrennung im gesamten Cumulonimbus (Rakov, 2016).

In der Literatur existieren weitere Theorien der moglichen Elektrifizierung von Gewitterwolken. Bei-
spielhaft seien zwei weitere angefiihrt. Wenn Hydrometeore zu Regentropfen heranwachsen, kann es
zum Zerplatzen dieser Tropfen kommen, wodurch eine Ladungstrennung zwischen den kleinen, tenden-
ziell negativ geladenen Tropfchen und den groBeren, tendenziell positiv geladenen Resttropfen entsteht
(Lenard, 1892). Weiterhin wurde beobachtet, dass durch die Vertikalbewegung durch die Wolke ver-
schieden grofle Tropfen in unterschiedlichem Maf3e Ionen aus der Umgebung aufnehmen und es dabei
zu einer Ladungstrennung aufgrund der Grof3e kommt. Fallende Tropfen nehmen dabei mehr negative
Ladungen auf (Wilson, 1924).

Welcher Prozess bei welchem Gewittersystem (Kap. 2.5) dominiert, ist nicht geklirt. Ebenso denkbar
ist, dass Wechselwirkungen zur Verstirkung bzw. Abschwichung von bestimmten Mechanismen der

Ladungstrennung fiihren. Dariiber hinaus sorgen auch die Blitze selbst innerhalb der Gewitter fiir eine
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Abb. 2.19.: Verschiedene Blitztypen (intracloud, IC; cloud-to-cloud, CC; cloud-to-air, CA und cloud-to-ground,
CG; graue Linien) in Cumulonimbuswolken (schwarze Konturen) ausgelost durch positive (rot) und negative
(blau) Ladungen (angelehnt an Rakov, 2016).

Neuordnung der Ladungsstruktur.

Auch wenn die grundsitzliche Tripol-Struktur von Gewittern durch Feldmessungen bestitigt werden
konnte, ist die Frage nach der initialen Entstehung (engl. initial breakdown) der Blitze selbst bisher nicht
vollstindig beantwortet. Dwyer und Uman (2014) stellen dazu als Grundproblem fest, dass selbst bei
jahrzehntelangen Messungen des elektrischen Felds direkt im Inneren von Gewitterwolken keine elek-
trischen Feldstirken gemessen wurden, die grofl genug wéren, um Blitze (nach derzeitigem Verstidndnis)

zu initiieren.

2.8.2. Blitzentladungen

In Cumulonimben gibt es vier verschiedene Blitztypen (Abb. 2.19): (i) innerhalb von Wolken (engl. in-
tracloud, 1C), (ii) von Wolke zu Wolke (engl. cloud-to-cloud, CC), (iii) von Wolke zur Luft (engl. cloud-
to-air, CA) und (iv) von Wolke zu Boden (engl. cloud-to-ground, CG). CGs haben ungefihr einen Anteil
von 25 % am gesamten Blitzaufkommen (Rakov, 2016). Von diesen 25 % der CGs sind 19 % positive
Blitzentladungen (Poelman et al., 2014). Ein positiver CG bedeutet, es findet effektiv ein Transportfluss
positiver Ladungen von der Wolke zum Boden statt. Dies kann einerseits durch einen Fluss (positiver)
Ionen von der Wolke zum Boden oder andererseits durch einen Blitz mit einem Elektronenfluss vom
Erdboden zur Wolke realisiert werden.

Der weit tiberwiegende Anteil (mehr als 80 %) aller CGs sind abwirts gerichtete negativ geladene Blitze,
bei denen ein Transport von Elektronen aus der Wolke zum Boden stattfindet. Seltener treten aufwirts
gerichtete negative oder positive Blitze auf. Ein Blitz besteht aus mehreren einzelnen Teilentladungen.

Bei einer negativen Entladung entsteht ein leitfahiger Blitzkanal durch StoBionisation der Luftmolekiile
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Abb. 2.20.: Drei unterschiedliche Messungen elektrischer Feldimpulse von Teilentladungen eines Wolke-Boden
Blitzes in 60 km Entfernung: (oben) Initial Breakdown innerhalb der Wolke, (Mitte) erste Hauptentladung und
(unten) sekundére Entladungen. © 1998 IEEE, genehmigter Nachdruck aus Cummins et al., 1998b: The US Na-
tional Lightning Detection Network and applications of cloud-to-ground lightning data by electric power utilities,
IEEE Transactions on Electromagnetic Compatibility, November 1998.

zwischen der negativ geladenen Wolkenbasis und dem Boden (Rakov, 2016). Da sich der Blitzkanal op-
tisch in Zeitabschnitten von wenigen Millisekunden nacheinander aufbaut, wird die erste Teilentladung
des Blitzes im Englischen als Stepped Leader bezeichnet. Der Blitzkanal initiiert, bevor der Kontakt
zum Boden hergestellt ist, so genannte Fangentladungen, welche die negative Ladung des Blitzkanals
neutralisieren. Hiufig sind die Startpunkte der Fangentladungen einzelne spitze, exponierte Lokalitdten
wie beispielsweise Windridder, Fernsehantennen, Masten oder Kirchtiirme. Dies hat seine Ursache darin,
dass die elektrische Feldstirke an konvex gekriimmten Oberflichen oder an exponiert hervorstehenden
geerdeten Objekten hoch ist und schlielich den elektrischen Durchschlagswert der Luft iibersteigt (Ra-
kov, 2016).

Charakterisierung der Blitztypen

Bei den verschiedenen Prozessen der Blitzentstehung werden elektromagnetische Felder iiber einen brei-
ten Frequenzbereich emittiert. Anhand charakteristischer Signaturen der einzelnen Teilentladungen kann
eine Klassifikation des Blitzes vorgenommen werden. Beispielsweise ist die gemessene maximale Feld-
stirke beim Initial Breakdown im Vergleich zur Hauptentladung geringer und der Puls deutlich kiirzer
(vgl. Abb. 2.20 oben, Mitte und unten). Ebenso ist auch die Amplitude der Hauptentladung im Vergleich

zu Sekundirentladungen stirker ausgeprigt und weist im zeitlichen Verlauf mehrere Pulse auf.
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Es existieren verschiedene Modelle zur Beschreibung der durch die Hauptentladung generierten elektro-
magnetischen Felder in verschiedenen Entfernungen zum Entstehungsort. Nach Thottappillil und Uman
(1993) kann die vertikale elektrische Feldstirke E im Fernfeld durch ein einfaches Modell eines elektri-

schen Leiters mit der folgenden Gleichung beschrieben werden:

_povi(t=D/c)

E®= 27D

(2.41)

mit der Zeit ¢, der Permeabilitit des freien Raums pg, der (als konstant angenommen, aufwértsgerich-
teten) Geschwindigkeit des Blitzes v, Stromstirke im Blitzkanal /, der Lichtgeschwindigkeit ¢ und der
horizontalen Distanz D zum Ort der Hauptentladung. Ist der Einschlagsort (siche Kap. 2.8.3) und die
Geschwindigkeit v bekannt, kann mithilfe von Gleichung 2.41 auf die maximale Stromstidrke des Blitzes
geschlossen werden. Cummins et al. (1998b) nennt als Beispiel, dass bei einer Distanz von 100 km, einer
angenommenen Geschwindigkeit des Blitzes von v = 1,4 x 103 ms™! und einer gemessenen maximalen
elektrischen Feldstirke von 8 Vm™! eine Stromstirke von ungefihr 27 kA errechnet wird.

Aufgrund der charakteristischen Merkmale der Blitzentladungen kann eine Klassifizierung der Blitze
vorgenommen werden (CC, CG). Beispielsweise weist nach Rakov (2016) in der Regel eine negative

CG-Hauptentladung drei bis fiinf Pulse mit einer typischen Linge von 30 bis 90 us auf.

Es sei angemerkt, dass das einfache Modell (Gl. 2.41) nur unter der Annahme einer homogenen, flachen
und (perfekt) leitfahigen Oberflache giiltig ist. In der Realitét sind landschaftliche Inhomogenidten, wie
Bebauung, Gebirge und Gewdsser und damit verbundene Ddmpfungen der Feldstéirke, zu beriicksichti-
gen. Solche Anpassungen werden beim europdischen Blitzortungssystem EUCLID (Kap. 4.1) bei den

einzelnen Sensoren vorgenommen (z. B. Schulz et al., 2016).

2.8.3. Blitzortung

Raum-zeitliche Ortungsverfahren von Blitzen basieren in der Regel auf Messsystemen im hochfrequen-
ten Bereich, welcher in drei Unter-Bereiche aufgeteilt werden kann: (i) von 30 bis 300 MHz (very-high-
frequency, VHF), (ii) 30 bis 300 kHz (low-frequency, LF) und (iii) 3 bis 30 kHz (very-low-frequency,
VLF). Mit Hilfe der beiden Techniken magnetic direction finding (MDF) und time of arrival (TOA)

kann eine raum-zeitliche Lokalisierung von Blitzen vorgenommen werden (Cummins et al., 1998a).

Magnetic Direction Finding
Elektromagnetische Strahlung, welche durch den Blitzschlag emittiert wird, kann mithilfe einer elek-

trisch leitfahigen Leiterschleife gemessen werden. Nach dem Faraday’schen Gesetz entsteht mittels elek-
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Abb. 2.21.: Messprinzip (links) einer Leiterschleifenantenne nach Rakov (2016): Das eintreffende Magnetfeld
(blauer Pfeil, B) und die Abweichung (Winkel ) zur Normalen (blauer Pfeil, n) der Fldche (rote Schraffierung)
einer Leiterschleife (schwarzes Rechteck) und (rechts) Ortung eines Blitzeinschlagsorts (schwarzer Punkt) mittels
Kreuzpeilung anhand zweier MDF-Antennen. Aufgrund der zufélligen Fehler bei der Winkelmessung (gestrichel-
te Linien) ergibt sich das Gebiet des wahrscheinlichen Blitzeinschlagsorts (rote Schraffierung, modifiziert nach
Holle und Lépez, 1993).

trischer Induktion ein elektrischer Strom. Dieser ist abhéngig von dem Auftreffwinkel des magnetischen

Felds auf die Leiterschleife:
dB
V= AE cos(a) (2.42)

mit der Flache der Leiterantenne A, der magnetischen Flussdichte B und dem Winkel o zwischen dem

Vektor der magnetischen Flussdichte und der Flichennormalen n (Abb. 2.21).

Die gemessene Spannung V ist proportional zum Magnetfeld des Blitzes multipliziert mit dem Kosinus
des Winkels zwischen der Ebene der Schleife und der Ausbreitungsrichtung des ankommenden Felds.
Durch zwei orthogonal angeordnete Leiterschleifen ist es moglich, eine Ortung des Emittenten (hier des
Blitzes) der elektromagnetischen Strahlung vorzunehmen (Abb. 2.21). Die Richtung eines Blitzes kann
daher aus dem Verhiltnis der Signale der beiden orthogonalen Schleifen bestimmt werden. Die Peilungs-
elektronik ist dabei so konzipiert, dass sie nur jene Feldwellenformen registriert, welche charakteristisch

fiir Blitze sind.

Time of Arrival

Blitze konnen ebenfalls basierend auf der Bestimmung von Unterschieden in den Ankunftszeiten des
elektrischen Impulses an den Sensoren geortet werden (engl. time of arrival, TOA). Jede Station in ei-
nem Netzwerk aus rdumlich voneinander getrennten Messstationen detektiert den elektrischen Impuls,
der von einem Blitz emittiert wird, und ordnet ihm den Zeitpunkt des Eintreffens seiner Spitzenamplitude
zu. Die Antennenstationen sollten auf einen zuverlidssigen Zeitstandard synchronisiert sein. Eine paar-
weise durchgefiihrte Auswertung der Stationssignale in einer zentralen Recheneinheit ermittelt dann den

Ort des Blitzes. Bei einer gegebenen Ankunftszeitdifferenz zweier Stationen kann die Signalquelle auf
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Abb. 2.22.: Ortsbestimmung nach der TOA-Methode: (links) Aus der Ankunftszeitdifferenz zwischen zwei Sen-
soren (schwarze Punkte) liegen mogliche Blitzorte (schwarz gestrichtelte Kreise) auf einer Hyperbel (braun). Bei
drei Sensoren (rechts) ist der reale Einschlagsort durch den Schnittpunkt der Hyperbeln gegeben (modifiziert nach
Holle und Lépez, 1993).

einer Hyperbel zwischen den beiden Stationen liegen, welche als Brennpunkte die beiden Stationen hat
(Abb. 2.22 links). Mittels eines dritten Sensors ldsst sich der Einschlagsort aus dem Schnittpunkt zweier
Hyperbeln bestimmen (Abb. 2.22 rechts). Zur eindeutigen Ortsbestimmung sind allerdings mindestens
vier Sensoren notig, da es mit drei Sensoren bei bestimmten Konstellationen zu zwei Schnittpunkten der

Hyperbeln als mogliche Blitzeinschlagsorte kommen.

Ein wichtiger Faktor ist die Ddmpfung des elektromagnetischen Felds mit zunehmender Distanz zwi-
schen Sensor und Einschlagsort. Betreiber von Blitzortungssystemen sind daran interessiert, eine hinrei-
chend gute Abdeckung des Messgebiets durch eine moglichst geringe Anzahl an Sensoren zu erreichen.
Beim oOsterreichischen Netzwerk (Austrian Lightning Detection and Information System, ALDIS), wel-
ches ein Teil von EUCLID ist, liegt die maximale Distanz zwischen zwei Sensoren bei 120 km (Schulz
et al., 2005).

Eine Unterscheidung zwischen verschiedenen Blitztypen (Abb. 2.19) erfolgt anhand der Wellenstruktur
(Rakov, 2013). Beispielsweise sind CG-Signale in der Regel stdrker als IC-Signale. Die Messung der
Amplitudenspitze und Vergleich mit einem (geeigneten) Schwellenwert kann zur Klassifizierung genutzt
werden (Mehranzamir et al., 2018). Weiterhin ist die initiale Polaritit von CC-Impulsen meist entgegen-

gesetzt zu derjenigen bei negativen CG (Rakov, 2013).
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3. Mathematische und statistische Grundlagen

Dieses Kapitel gibt einen Uberblick iiber die in dieser Arbeit verwendeten mathematischen und statis-
tischen Methoden. Als Erstes werden die zur Beschreibung der Wahrscheinlichkeitsverteilung von Ta-
gesblitzsummen verwendete Gammaverteilung eingefiihrt. Zentraler Bestandteil der vorliegenden Arbeit
zur Erfassung der Gewitteraktivitit sind die hier vorgestellten Clusteralgorithmen. Zur statistischen Be-
schreibung so erhaltenen Blitzcluster werden unter anderem die hier vorgestellten Bagplots verwendet.
Die zur Untersuchung von systematischen Anderungen der Gewitterhiufigkeit verwendeten Methoden
der Trendanalyse werden anschlieend eingefiihrt. AbschlieBend erfolgt die Vorstellung des Chancenver-
hiltnisses, welches zur Analyse des Zusammenhangs zwischen der Gewitterhdufigkeit und groBriumigen

atmosphirischen Stromungsmustern zur Anwendung kommt.

3.1. Theoretische Verteilung zur Beschreibung der Blitzhaufigkeit

Die Wahrscheinlichkeitsverteilung von CGs pro (Gewitter-)Tag kann ndherungsweise mit einer Gamma-
verteilung beschrieben werden. Durch die Analyse regionaler Unterschiede der Wahrscheinlichkeitsver-
teilungen konnen dann Riickschliisse iiber die Verschiedenheit der den Blitzen ursdchlichen Gewitterar-
ten gezogen werden. Die Gammaverteilung ist fiir die Modellierung (extrem) rechtsschiefer Datensitze
sehr gut geeignet und wird durch den Formparameter @, den Skalierungsparameter S und der Gamma-
funktion I" beschrieben (Wilks, 2011):

(£)ele=¥/P)

_ B
f(x)——ﬁr(a) . 3.1

Dabei beschreibt im Kontext dieser Arbeit f(x) die (theoretische) Haufigkeit der CG-Tagessummen.
Die Abschitzung der Parameterwerte fiir @ und g erfolgt hier durch die Maximierung der Likelihood-

Funktion (z. B. Pawitan, 2001):
L®) = | £ilo) (3.2)
i=1

mit den x; n Beobachtungen der Variable X und der Dichtefunktion f(:|¢) der parametrischen Funktion.
Die Implementierung der Anpassung an die Blitzverteilungen erfolgte in der Programmiersprache R

mithilfe des Packages ,.fitdistrplus‘ (Delignette-Muller und Dutang, 2015).
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Zur Analyse der Variabilitéit der Tagesblitzsummen wird die Varianz als MaB fiir die Streuung innerhalb
der Verteilung X genutzt. Diese ist definiert als der Quotient aus @ und dem Quadrat des Skalierungspa-

rameters [:

o'
Var(X) = ﬁ_z 3.3)

3.2. Clusteralgorithmen

Auf Basis der in Kapitel 4.1 vorgestellten Blitzdaten sollen Gebiete mit hoher Gewitteraktivitit (Blitz-
cluster) identifiziert werden. Die Blitzcluster sollen aus der vorliegenden dreidimensionalen Punktwolke
(Langen- und Breitengrad und Zeit) der Blitze anhand der raum-zeitlichen Dichte identifiziert werden
und hinsichtlich ihres raum-zeitlichen Verhaltens analysiert werden.

In diesem Kapitel werden die drei in dieser Arbeit verwendeten Clusteralgorithmen vorgestellt. Der
DBSCAN-Algorithmus (engl. Density Based Spatial Clustering Application with Noise; Ester et
al., 1996) wurde fiir rein zweidimensionale, rdumliche Datensitze entwickelt. Der ST-DBSCAN-
Algorithmus (engl. Spatial Temporal Density-Based Spatial Clustering of Applications with Noise; Bi-
rant und Kut, 2007) ist im Wesentlichen eine Erweiterung des DBSCAN in die zeitliche Dimension.
Ebenfalls eine Weiterentwicklung des DBSCAN ist der HDBSCAN-Algorithmus (engl. Hierarchical
Density-Based Spatial Clustering of Applications with Noise; Campello et al., 2013), allerdings mit einer
anderen Dichtedefinition.

Der grundlegende DBSCAN-Algorithmus wird hier ausfiihrlich als Erstes vorgestellt. Bei der Anwen-
dung auf die Blitzdaten werden aufgrund der verschiedenen Dichtedefinitionen des ST-DBSCAN- und
HDBSCAN:-Algorithmus’ unterschiedliche Cluster identifiziert. In Kapitel 5.1 werden diese Unterschie-
de und deren Auswirkungen auf die Identifikation der Cluster bei der Anwendung auf den Blitzdatensatz

diskutiert.

3.2.1. DBSCAN

Der dichtebasierte Clusteralgorithmus DBSCAN identifiziert ganz allgemein in einer Punktwolke Cluster
beliebiger Form anhand der rdumlichen (zweidimensionalen) Punktdichte. Punkte in Gebieten geringer
Dichte werden vom Algorithmus als Rauschen klassifiziert. Anhand zweier vorzugebender Parameter,
minPts und €, erfolgt eine Priifung der Umgebung jedes Punktes hinsichtlich seiner Dichte, also ob
innerhalb der Umgebung e mindestens minPts vorhanden sind. Heuristiken zur Ermittelung sinnvoller
Werte fiir diese beiden Parameter werden spiter erldutert. Die Umgebung (Index N, engl. neighborhood)
eines Punktes p zu den ihm umgebenden Punkten ¢ aus der Gesamtmenge der Punktwolke P wird als

e-Umgebung (schwarze Kreise in Abb. 3.1links) bezeichnet und ist folgendermaf3en definiert:

Ne(p) = {q € P|dist(q,p) < €}. (3.4
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® Kernpunkt
Randpunkt

® Rauschen

Abb. 3.1.: Beispiel fiir die Funktionsweise von DBSCAN (links) mit farblich kategorisierten Punkten (minPts = 4)
und ihrer e-Umgebung und (rechts) die Anwendung des Algorithmus mit den Parametern € = 0, 15 und minPts = 4
auf den multishapes-Datensatz von Kassambara und Mundt (2017) mit 1100 Punkten. Die verschiedenen Farben
zeigen die Punkte verschiedener identifizierter Cluster.

Um einen Punkt p als dicht im Sinne des Algorithmus zu kategorisieren, muss dann gelten, dass g >
minPts. Das heiflt innerhalb von N.(p) miissen mindestens minPts andere Punkte vorhanden sein. An-
hand von Bedingung 3.4 erfolgt also eine Kategorisierung der Punkte in zu Clustern zugehorig (hell und
dunkelbraune Punkte in Abb. 3.1links) oder nicht zugehdorig (schwarze Punkte). Ein gingiges Abstands-

mal fiir die dist(q, p)-Funktion ist die euklidische Distanz in zwei Dimensionen (x- und y-Richtung):

dist(q, p) = | Cp = 39 + (7p — o). (3.5)

Die Zugehorigkeit einzelner Punkte zu unterschiedlichen Clustern ist iiber die rdumliche Beziehung der
Punkte untereinander definiert. Punkte sind einander zugehorig, wenn sie untereinander dichte-erreichbar

sind. Mathematisch ist ein Punkt p direkt dichte-erreichbar von Punkt ¢, wenn die Bedingungen

q € Ne(p) und (3.6a)
|Ne(p)| = minPts (3.6b)

gleichzeitig erfiillt sind. Dabei wird die Unterteilung in “direkt” dichte-erreichbar (Kernpunkte)
und “nicht direkt” dichte-erreichbar (Randpunkte) vorgenommen (dunkel- und hellbraune Punkte in
Abb. 3.1 links).
Kernpunkte eines Clusters sind durch miteinander verbundene Punkte definiert, welche untereinander
direkt dichte-erreichbar sind, also py,...py, fiir die gilt: p; ist durch pj, mit j = 1...n, j # i direkt erreichbar
(dunkelbraune Punkte in Abb. 3.1, links). Ein Punkt kann ebenso durch mehrere Punkte direkt dichte-

erreichbar sein.
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Punkte, bei denen lediglich die Beziehung 3.6a, nicht jedoch 3.6b erfiillt ist, sind dichte-erreichbar. Das
sind Punkte, welche innerhalb der e-Umgebung benachbarter Punkte sind. Fiir deren Nachbarpunkte
gilt dann |N¢(p)| > minPts, aber nicht fiir die Punkte selbst. Dichte-erreichbare Punkte sind anschaulich
die Randpunkte des Clusters (hellbraune Punkte in Abb. 3.1, links) und gelten mit den Kernpunkte als
dichte-verbunden.

Ein Cluster C,, ist eine nicht leere Teilmenge der Punktwolke P, welche folgende Bedingungen erfiillt:

V¥p,q : p € Cund g dichte-erreichbar und (3.7a)
Vp,q € C : g dichte-verbunden mit ¢. (3.7b)

Folglich gelten alle Punkte p, welche zu keinem Cluster zugehorig sind, als Rauschen:

pePp¢Cy. (3.8)

Zusammengefasst teilt der DBSCAN-Algorithmus also alle Punkte in drei Kategorien ein:
1. Kernpunkte: Als solche gelten Punkte, die minPts oder mehr Punkte innerhalb von € aufweisen.

2. Randpunkte: Punkte, die lediglich dafiir sorgen, dass andere Punkte als Kernpunkte eingestuft
werden aber nicht selbst das Kriterium von mindestens minPts in € erfiillen, werden als (ledig-
lich) dichte-erreichbar eingestuft. Anschaulich handelt es sich hierbei um die Randpunkte eines

Clusters.
3. Rauschen: Punkte, bei denen innerhalb von e nicht mindestens minPts vorhanden sind.

Der Algorithmus ist exakt beziiglich der Kern- und Rauschpunkte, allerdings nicht exakt beziiglich
der Randpunkte, da in speziellen Konstellationen Randpunkte von zwei verschiedenen Clustern dichte-
erreichbar sein konnen. Ein solcher Randpunkt ist bei zwei verschiedenen Kernpunkten p innerhalb von
N(p) vorliegend, sodass diese als dicht gelten, beide Kernpunkte selbst jedoch nicht dichte-verbunden
sind; es sind also die Beziehungen 3.6 nicht gleichzeitig erfiillt. Mit Ausnahme der Randpunkte ist dieser
Algorithmus deshalb deterministisch.

Randpunkte werden durch DBSCAN dem ersten identifizierten Cluster zugewiesen. Diese Tatsache gilt
es im folgenden Spezialfall zu bedenken: Fiir jedes Cluster wére nach den obigen Definitionen eine Min-
destgrofe von wenigstens minPts zu erwarten. Allerdings ist (nachvollziehbar) festgelegt, dass Punkte
nicht zwei verschiedenen Clustern zugewiesen werden konnen. Daher ist es moglich, dass auch Clus-
ter mit weniger als minPts identifiziert werden. Im Kontext dieser Arbeit werden diese als Rauschen
kategorisiert. In Kapitel 5 wird auf diesen Umstand noch einmal Bezug genommen.

Der Algorithmus ist aufgrund seiner lokalen Dichtedefinition in der Lage, Cluster beliebiger Grée und
Form zu identifizieren (siehe Abb. 3.1 rechts). DBSCAN benétigt im Vergleich zu anderen etablierten

Clusteralgorithmen, wie beispielsweise k-Means (MacQueen, 1967), keine Kenntnisse iiber die Anzahl
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der zu identifizierenden Cluster. Ein weiterer Vorteil ist die relative Einfachheit der Dichtedefinition.
Eine Anwendung zur Identifizierung der Gewitteraktivitit aufgrund einer hohen raum-zeitliche Dich-
te ist intuitiv. Ein Nachteil kann unter Umsténden die globale Dichtedefinition sein, wenn die Dichte
der einzelnen Cluster selbst einer hohen Variabilitit unterliegt. Speziell dafiir existieren in der Literatur
verschiedene Erweiterungen des dichtebasierten Clusterings wie beispielsweise HDBSCAN (Campel-
lo et al., 2013; Mclnnes et al., 2017) oder OPTICS (Ankerst et al., 1999). Ein wesentlicher Nachteil
ist allerdings dann die Schwierigkeit der meteorologischen Interpretierbarkeit und die Vergleichbarkeit
aufgrund der variierenden Dichtedefinitionen der einzelnen Cluster. Alle genannten Clusteralgorithmen
wurden im Rahmen dieser Arbeit hinsichtlich ihrer Anwendbarkeit auf die Blitzdaten getestet. Die so
erhaltenen Cluster sowie die Implikation auf die Clusterinterpretation werden ausfiihrlich in Kapitel 5.1

diskutiert.

Heuristiken fiir die Wahl der Dichteparameter

Fiir das Verstdndnis der im Rahmen dieser Arbeit entwickelten Heuristiken fiir die Wahl geeigneter Dich-
teparameter fiir den ST-DBSCAN-Algorithmus (siehe Kap. 3.2.2) ist zunichst auch die Betrachtung der
Heuristiken fiir die Parameterfindung des DBSCAN hilfreich. Die Wahl geeigneter Parameter € und min-
Pts fiir den DBSCAN-Algorithmus kann einerseits aus den statistischen Zusammenhingen der Punkte
selbst oder aus dem entsprechenden Anwendungsfall erfolgen.

Um aus den statistischen Zusammenhingen der Punkte auf statistischem Wege geeignete Werte fiir die
Parameter € und minPts zu ermitteln, schlagen Ester et al. (1996) die Verwendung der folgenden Methode

vor:
1. Ziehung einer (hinreichend groflen) Stichprobe aus der Punktwolke.
2. Fiir jeden Punkt p; wird die Distanz d; zum niéichsten pj-ten (mit j # i) Punkt berechnet.
3. Die ermittelten Distanzen d; werden in aufsteigender Reihenfolge sortiert.

4. Die Funktion kNN (engl. Nearest Neighbour) bildet die Entfernung d; eines jeden Punkts p; zu

seinem k-ten Nachbarn auf die positiven reellen Zahlen R* ab.

5. Das optisch anhand des Graphen der Funktion identifizierte so genannte “Knie* ist der optimale

Wert fiir € (Abb. 3.2, gestrichelte orangene Linie).

Der Verlauf des Graphen der kANN-Funktion bildet jedoch nicht immer ein eindeutiges “Knie* aus. Ester
et al. (1996) empfehlen daher, verschiedene Werte fiir k zu testen und dann anhand des gewiinschten
Verhiltnisses von Punkten in Clustern zu Rauschen und dem optisch bestimmten Knie des Graphen
der kKNN-Funktion einen geeigneten Grenzwert fiir € festzulegen. Abschlielend ist noch anzumerken,
dass der DBSCAN-Algorithmus von quadratischer Komplexitit ist (O(n?)). Auf diesen Umstand wird in

Kapitel 5.2.1 nochmals Bezug genommen.
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Abb. 3.2.: Die kNN-Distanz (Erkldrung siehe Text) der 1100 Punkte des multishapes-Datensatzes von Kassambara
und Mundt (2017). Die gestrichelte orangene Linie markiert den optimalen Grenzwert im so genannten Knie des
Graphen der kKNN-Funktion.

3.2.2. ST-DBSCAN

Der Algorithmus ST-DBSCAN basiert auf dem DBSCAN-Algorithmus und erlaubt die Anwendung auf
Punktwolken P mit einer zusitzlichen zeitlichen Dimension (Birant und Kut, 2007). Dies ermoglicht
zusitzlich die Beriicksichtigung der Auftrittszeit der Blitze. Aufgrund der zusitzlichen Dimension bedarf
es einer Erweiterung der ausschlieBlich rdumlichen Dichtedefinition des DBSCAN um eine zeitliche

Dimension. Die e-Umgebung eines Punktes p erweitert sich somit um einen weiteren Parameter:

Ne(p) = {61 € P|diSIRaum(q’p) < €Raum N diStZeit(qvp) < it} (3.9)

Die rdumliche Distanzfunktion distraum 1st mit der Distanzfunktion des DBSCAN identisch, wihrend
die zeitliche (Index: t, engl. time) Distanzfunktion distz.; den Zeitunterschied zwischen den Punkten ¢

und p wieder gibt:
distzei(q, p) = gt — pt. (3.10)

Fiir die Implementierung des Algorithmus in einem Computerprogramm ist die Frage nach der bend-
tigten Rechenzeit bedeutsam. Der Algorithmus ist von der Ordnung O(n?). Damit nimmt auch die Re-
chenzeit quadratisch mit der Menge der Punktwolke P zu. Durch die zeitliche Ordnung der Blitzdaten
erfolgt de facto eine solche Indexierung und eine Reduktion der Komplexitit. In Kapitel 5.2 wird die An-
wendung des Clusteralgorithmus ST-DBSCAN auf die raum-zeitlichen Blitzdaten (Mai - August) eines
jeden Jahres erldutert. Die maximale Anzahl wurde im Jahr 2015 registriert und betrug iiber 5 Millionen.

Eine direkte Anwendung des Clusteralgorithmus ohne zusétzliche Aufbereitung der Daten ist aufgrund
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der quadratischen Ordnung des Algorithmus selbst auf Hochleistungsrechnern nicht moglich. Wie mit

diesem Problem in dieser Arbeit umgegangen wird, wird ebenfalls in Kapitel 5.2 erldutert.

Heuristiken fiir die Wahl der Dichteparameter

Birant und Kut (2007) schlagen fiir die Ermittlung optimaler Parameter des ST-DBSCAN die Berechnung
der kNN-Distanz (analog zu DBSCAN) vor. Eine Herausforderung ist allerdings die zusétzliche zeitliche
Dimension, welche die Berechnung einer eindimensionalen Distanz pro Punkt kNN-Distanz unmoglich
macht. In der Literatur gibt es hierfiir verschiedene Ansitze.

Fiir die Identifizierung von Blitzclustern wihlten Hutchins et al. (2014) beispielsweise die Kombination
aus minPts = 2, éraum = 0,12° und €zcy = 18 min. Pérez-Invernén et al. (2021) hingegen schlagen eine
kiirzere Zeitspanne von €z.;y = 15 min vor als Hutchins et al. (2014) damit einzelne, isolierte Gewitter
besser voneinander getrennt werden. Galanaki et al. (2018) wihlen zur Identifizierung von einzelnen
Gewittern die Parameterkombination minPts = 2, €gaum = 0,1° (ca. 11 km) und €7y = 16 min und orien-
tieren sich an der Anzahl der identifizierten Cluster in Abhéngigkeit von Kombinationen der e-Parameter.
Einen @hnliches Vorgehen wird auch von Shi et al. (2022) vorgeschlagen. Die Parameter werden dahin-
gehend optimiert, dass das Verhiltnis von geclusterten zu nicht-geclusterten Blitzen maximal wird. Die
gewihlten Paramter sind dann: minPts = 2, €raum = 0,1° (ca. 11 km) und €z¢y = 16 min (Shi et al., 2022).
Da sich fiir die in dieser Arbeit gewiinschte Identifikation von groBriumigen Gewitterereignissen keine
der oben genannten anwendungsspezifischen Parameterwerte statistisch begriindbar sind, wird in Kapi-

tel 5.2.1 eine neue Heuristik zur Ermittlung optimaler Parameterwerte fiir den ST-DBSCAN entwickelt.

3.2.3. HDBSCAN

An dieser Stelle liegt der Fokus vor allem auf den Unterschieden zum DBSCAN und ST-DBSCAN,
da nach der Anwendung der verschiedenen Clusteralgorithmen auf den Blitzdatensatz sich der ST-
DBSCAN-Algorithmus als der geeignetste Algorithmus erwies (siehe Kap. 5.1). Fiir eine ausfiihrliche
Darstellung des HDBSCAN sei auf die entsprechende Literatur von Campello et al. (2013) verwiesen.

Zur Veranschaulichung der Funktionsweise des HDBSCAN soll nun eine eindimensionale Verteilung
von Punkten und die zugehorige Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion betrachtet werden (Abb. 3.3 links):
Die hochsten Werte der Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion korrespondieren mit den dichtesten Regio-
nen. (Lokale) Tiefpunkte separieren die dichten Regionen von Gebieten mit geringerer Dichte. Je nach
Wahl des Grenzwertes (horizontale rote Linien) ergeben sich dann Cluster (verschiedenfarbige Punkte)
unterschiedlicher GrofBe. Beispielsweise wiirde im obersten Fall in Abbildung 3.3 links der DBSCAN-
Algorithmus alle fiinf Punkte der Punktegruppe aufgrund der punktbezogenen Dichtedefinitheit als Clus-

ter identifizieren und nicht nur die drei rot gefirbten Punkte.
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Abb. 3.3.: (links) Die schematische Funktionsweise des HDBSCAN in einer Dimension fiir drei verschiedene Clus-
tergrenzwerte: Punkte und die daraus resultierende Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion (schwarze Kurve) fiihren
bei verschiedenen Grenzwerten (rote Linien) zu unterschiedlichen Clustern (farbige Flichen, verschiedenfarbige
Punkte). Die Anwendung des Algorithmus (rechts) mit dem Parameter minPts = 10 auf den multishapes-Datensatz
von Kassambara und Mundt (2017) mit 1100 Punkten. Die verschiedenen Farben zeigen die Punkte verschiedener
identifizierter Cluster.

Auf einen zweidimensionalen Datensatz angewendet (Abb. 3.3 rechts, identisch mit dem Datensatz in
Abb. 3.1 rechts) werden durch die Applikation des HDBSCAN Cluster unterschiedlicher Dichte identifi-
ziert. Die unterschiedliche Dichte ist rein optisch feststellbar etwa bei dem Vergleich der beiden Cluster
in der linken unteren Ecke mit dem kreisférmigen Cluster um den Punkt (0|0). Bei der weniger dichten,
kreisformigen Punktwolke, welches vom DBSCAN als ein zusammenhingendes Cluster erfasst wird
(vgl. Abb. 3.1rechts, griine Punkte), werden vom HDBSCAN-Algorithmus darin eingelagerte Cluster lo-
kaler Dichtemaxima identifiziert. Diese Anwendungsbeispiele verdeutlichen den zentralen Unterschied
der beiden Algorithmen: Wihrend beim DBSCAN und ST-DBSCAN die Dichte lokal iiber eine be-
stimmte Anzahl Punkte innerhalb der e-Umgebung eines jeden Punktes definiert ist, identifiziert der

HDBSCAN Cluster aufgrund von Dichtefluktuationen zwischen Cluster und Umgebung.

3.3. Trendanalyse

Um der Frage nach Anderungen der Gewitterhiufigkeit innerhalb des Untersuchungszeitraums nachzu-
gehen, wird die (jahrliche) Anzahl der Gewittertage (siehe Kap. 5.3) und die Anzahl der mithilfe des
Clusteralgorithmus ST-DBSCAN identifizierten Gewittercluster (siehe Kap. 5.2) hinsichtlich zeitlicher
Trends untersucht. Allgemein soll anhand der Messpunkte f(#) = y; zu verschiedenen Zeitpunkten ¢ (hier
beispielsweise der Jahressummen der Gewittertage an den Gitterpunkten) die allgemeine Form anhand
einer Gerade f(x) = & + f3x approximiert werden. Der Schitzer 3 beschreibt bei der Gewitterhiufigkeit

die Anderungsrate pro Zeiteinheit (bspw. pro Jahr). Die Losung fiir die beiden Schitzer & und f3 ergibt
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sich durch die Minimierung der Residuen. Ausgehend von der Differenz zwischen der Approximations-

geraden r; und den Messwerten zu einem Zeitpunkt #;, also (¢1,y1) ... (fa,Yn),
r1:d+,3+x1—y1 ri:&+[§+xn—yn, 3.11)

erfolgt die Minimierung der Summe der Fehlerquadrate (kQ, Abdi et al., 2007) zur Ermittlung der Schit-
zer & und j3:
n

minzrf. (3.12)

i=1

Die Approximationsgerade verlauft dabei stets durch den Punkt (X,y).

Drei wichtige Voraussetzungen zur Anwendung der Methode kQ bei kleinen Stichproben sind allerdings
zu beriicksichtigen (siehe auch z. B. Lumley et al., 2002 fiir eine vertiefende Diskussion): (i) eine Nor-
malverteilung der Residuen und (ii) keine Multikorrelaritit, d. h. es sollte keine (Auto-)Korrelation der
Messpunkte x; und x; vorliegen. Weiterhin sollten in der Messreihe (iii) keine Ausreiler vorhanden sein.
Diese Voraussetzungen (i-iii) der parametrischen Statistik, wozu auch die hier vorgestellte kQ-Methode
gehort, sind allerdings bei der zu analysierenden Zeitreihe der Gewitterhdufigkeit nicht (immer) gegeben.
Bei Nichterfiillung (z. B. auch bei schiefen Verteilungen der Stichprobe oder einem geringen Stichprobe-
numfang) sind nichtparametrische statistische Verfahren zu bevorzugen (siehe z. B. Nahm, 2016 fiir eine
vertiefende Diskussion). Der Unterschied zwischen parametrischer und nicht-parametrischer statistischer
Analyse besteht darin, dass bei letzterem nicht die Zahlenwerte einer Messreihe, sondern die Rangfolge
der Messgrofien bzw. der Vorzeichen verwendet werden (Hollander et al., 2013). Nicht-parametrische
Verfahren haben im Allgemeinen eine geringere Teststdrke, haben aber dafiir bei Verletzung der Model-

lanahmen (i-iii) eine groBere Robustheit (Gao, 2010).

Eine Moglichkeit der nicht-parametrischen Statistik zur Schitzung der Steigung 3 stellt der Theil-Sen-
Schitzer (TS) dar. Der TS ermittelt ,(? anhand des Medians der Steigungen aller Punktpaare (#,y;) (Theil,
1950; Sen, 1968):

. Yj =i
Brs(t,y) = med; s =——

il i

(3.13)

Bei der Ermittlung von Brs(#, y) werden Duplikate in y, ausgeschlossen. Der kritische Wert (engl. break-
down value) ist ein MaB fiir die Robustheit eines Schitzers gegeniiber Ausreil3ern (Rousseeuw und Hu-
bert, 2011; Hubert und Debruyne, 2009). Zur Erhohung des breakdown values schlug Siegel (1982)

als Schitzer der Anderungsrate 3 (engl. repeated median estimator, RM) folgende Erweiterung des TS
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vor: zunichst wird die Mediansteigung pro x; berechnet und aus diesen n Werten wiederum der Median

berechnet:

A S
Bru(t,y) = med; med; =——

st

(3.14)

Zur Berechnung von Trends der Gewitteraktivitit wird spiter BRM(t, y) verwendet. Auch in Fillen, in
denen die Voraussetzungen zur Verwendung der parameterischen kQ-Methode erfiillt sind, liefert der

RM-Schitzer ebenfalls noch gute Schitzwerte (Wilcox, 2010).

Signifikanztest

Die Uberpriifung der Signifikanz des Trends erfolgt mittels des nicht-parametrischen robusten Mann-
Kendall Tests (MKT; Mann, 1945, Kendall, 1975). Die Nullhypothese Hy besagt, dass kein monotoner
Trend vorliegt, also die Datenpunkte der Zeitreihe zufillig und gleichverteilt sind. Demgegeniiber wird
auf die mogliche Alternativhypothese getestet, dass ein positiver oder negativer Trend in der Zeitreihe
vorliegt.

Zunichst wird auf die Zeitreihe y;...y, die Signumfunktion angewendet

L, yi—y>0,
S =sgn(yi—y) =40, yi-y=0,, (3.15)
-1, ﬁ—ﬁ<0

welche eine positive oder negative Anderung zwischen den Messwerten zu den Zeitpunkten i und j

angibt. Von dieser Menge wird dann der Erwartungswert

n-1 n
E(S)=) ), senGi—y) (3.16)
i=1 j=i+1
bestimmt. Je hédufiger also die Differenzen der Messwertpaare verschiedene Vorzeichen haben, desto
stirker kommt es nach Gleichung 3.16 zu einer Abweichung des Mittelwerts von 0. Die Varianz wird
mit der Anzahl an Messwerten y; mit identischen Werten p und der jeweilige Anzahl identischer Werte

q jener p-ten Gruppe mit

1 p
VAR(S) = 7| n(n=1)(2n+5) - D akla- 124 +5) (3.17)
k=1
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berechnet. Die Teststatistik ist dann gegeben durch:

E(S)-1
m’ E(S) > 0’

Zvk =10, E(S)=0, (3.18)

ES)+1
Lo ES) <0,

und fiir eine Zeitreihenlidnge von n > 8 ndherungsweise normalverteilt.

Mit der Angabe des Signifikanzniveaus (in dieser Arbeit mit p = 0,05) wird berechnet, ob die Alternativ-
hypothese H, akzeptiert wird: Wenn |Zyk| > Z;_,/> liber- oder unterschritten wird (Z;_, /2 ist das 2,5-te
Quantil der Standardnormalverteilung N(0, 1); zweiseitiger Test), dann wird Hy verworfen und es wird

die Existenz eines nicht zufillig gemessenen Trends in der Zeitreihe angenommen.

Statistische Tests sind grundsitzlich fiir zwei verschiedene Fehlerarten anfillig: (i) falschliche Ableh-
nung der Nullhypothese Hp (Fehler 1. Art). Bei einem zu hoch gewihlten statistischen Signifikanzniveau
a fiihrt dies zu falsch positiven Fehlern, also in diesem Beispiel wird filschlich das Vorhandensein eines
Trends angenommen. (ii) Eine falsche Annahme der Nullhypothese Hy (Fehler 2. Art). Dieser Fehler be-
deutet eine (zu) geringe Teststdrke, welche zu falsch negativen Fehlern fiihrt. In diesem Beispiel wiirde

also ein eigentlich vorhandener Trend als solcher nicht erkannt werden.

Wie Tiao et al. (1990) und Hamed und Rao (1998) zeigen, ist der MKT sensitiv gegeniiber Autokorre-
lationen in der Zeitreihe Y und damit verbunden mit einer Zunahme der Fehler 1. Art (z. B. auch Blain,
2013; Hardison et al., 2019). Eine Moglichkeit ist daher, die Zeitreihe hinsichtlich eines autoregressi-
ven Lag-1-Prozesses (AR(1); also einer Korrelation zwischen Werten einer Zeitreihe, die eine bestimmte

Zeitperiode auseinander liegen) zu bereinigen (engl. pre whitening):

i, pw = Y — AR (ye-1). (3.19)

Allerdings erfolgt durch das pre-whitening-Verfahren eine Erhohung der Anzahl an Fehlern 2. Art, da
eine solche Reduktion der Zahlenwerte auch eine Reduktion der Teststidrke zur Folge hat. Dies ist insbe-
sondere dann der Fall, wenn durch die Existenz eines (real existierenden) Trends, ob positiv oder negativ,
eine Uber- bzw. Unterschiitzung von AR(1) erfolgt. Yue et al. (2002) schlagen daher einen vierstufigen

Prozess vor:

1. Bestimmung des 3-Schitzers mittels Theil-Sen-Verfahren aus den unbearbeiteten Originaldaten.

2. Entfernung des Trends aus der Zeitreihe y;

Yt, detr = Yt —pt. (3.20)

63



3. Mathematische und statistische Grundlagen

3. Entfernung von AR(1) von y geir mittels pre-whitening (Gl. 3.19).

4. Hinzufiigung des Trends zu y;, pw, detr (€ngl. trend-free pre-whitening):
Yt, TFPW = Yt, PW, detr +ﬁl . 3.21)

Final wird dann aus der trend-free pre-whitening (TFPW) Zeitreihe y; trpw mittels MKT hinsichtlich
Signifikanz getestet. Das TFPW erhoht die Teststdrke (Reduktion Fehler 2. Art), allerdings auf Kosten

einer Zunahme der Fehler 1. Art.

Es sei an dieser Stelle angemerkt, dass zur Ermittelung der Signifikanz von Trends der Gewitteraktivi-
tiat (Kap. 7) der MKT sowohl mit als auch ohne TFPW getestet worden ist. Die Auswirkungen auf die
wesentlichen meteorologischen Schlussfolgerungen waren vernachlissigbar. In der Regel erfolgt die In-
terpretation von Anderungen der Gewitteraktivitit fiir groBere Gebiete, welche sich aus einer groBeren
Menge aus Gitterpunkten zusammensetzen. Der Effekt des TFPW wirkt sich zwar auf die Signifikanz-
berechnung einzelner Gitterpunkten aus, ohne jedoch Aussagen fiir bestimmte Regionen im Ganzen we-
sentlich zu beeinflussen. Simtliche Abbildungen mit Trendberechnungen mit Signifikanzangaben sind
daher Signifikanzen, welche sich aus der MKT-Berechnung mit TFPW ergaben. Die Berechnungen er-
folgten mithilfe der R-packages ,,RobustLinearReg* (Hurtado, 2020) und ,,modifiedmk* (Patakamuri
und O’Brien, 2021).

3.4. Chancenverhaltnis

Die Frage, ob bei bestimmten grofrdumigen Stromungskonfigurationen die Auftrittswahrscheinlichkeit
von Gewittern erhoht oder reduziert ist, wird mithilfe des Chancenverhéltnisses (engl. odds ratio, OR)
untersucht. Das OR ist ein statistischer Parameter, der den Grad der Korrelation zwischen zwei bindren
Variablen beschreibt. Das OR ist der Quotient aus der bedingten Wahrscheinlichkeit (hier der relativen
Hiufigkeit) des Auftretens eines Ereignisses (Gewittertag oder Gewittercluster) bei einer bestimmten
Stromungskonfiguration (hier als Beispiel ein bestimmtes Wetterregime) und aller iibrigen Tage ohne

jene Stromungskonfiguration:
P(GT|WR)
—pGTwr) _ P(GTIWR) 1-P(GT|(1-WR))

_PGTI(I-WR) — 1—P(GT|WR)  P(GT|(I-WR))
1-P(GT]|(1-WR))

OR =

(3.22)

Das OR wird dann wie folgt interpretiert:
OR>1: wihrend des Regimes ist die Gewitteraktivitidt erhoht. OR<1: wihrend des Regimes ist die Ge-

witteraktivitit reduziert.
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Tab. 3.1.: Wertepaare des Chancenverhéltnisses (OR) und YulesQ.

OR |025 033 05 1 2 3 4
YulesQ | -06 05 -033 0 033 05 06

Bei der Berechnung des OR kann es vorkommen, dass die relative Haufigkeit den Wert O annimmt. Daher
kommt die so genannte Haldane-Anscombe Korrektur zur Anwendung, bei der ein konstanter Wert von

0,5 zu allen relativen Haufigkeiten addiert wird (Anscombe, 1956; Haldane, 1956).

Der mogliche Wertebereich des OR ist [0, co]. Um das OR auf das Intervall [-1, 1] zu normieren, schligt

Yule (1912) die folgende Transformation vor:

OR-1

YulesQ = OR+1"

(3.23)

YulesQ kommt in dieser Arbeit dann zur Anwendung, wenn ein solcher normierter Wertebereich vorteil-
haft ist. Bei der Interpretation gilt es die transformierten Werte zu beachten (Tab. 3.1).
YulesQ > 0: wihrend des Regimes ist die Gewitteraktivitit erhoht. YulesQ < 0: wihrend des Regimes ist

die Gewitteraktivitit reduziert.

Signifikanztest

Zur Ermittlung der Signifikanz des Zusammenhangs zwischen der Gewitteraktivitédt und beispielsweise
eines Wetterregimes wurde der exakte Test nach Fisher (1992) verwendet. Dieser Test ist gegeniiber dem
X2-Test zu bevorzugen, wenn mehr als 20 % der Zellen der Kontingenztabelle weniger als fiinf Ereignisse
aufweisen (Kim, 2017).

Fishers exakter Test bildet Kombinationen der Haufigkeiten in der Kontingenztabelle. Fiir diese Kom-
binationen werden die Wahrscheinlichkeiten berechnet und addiert. Diese Wahrscheinlichkeiten folgen

einer hypergeometrischen Verteilung (Fisher, 1992):

a )\ ¢ (a+b)(c+d)!(a+c)(b+d)
(u+b)(c+d) )
( n ) - nlalb\cld! '

a+c

P=

(3.24)

Tab. 3.2.: Beispiel einer 2 x 2 Kontingenztabelle zum Auftreten von Gewittertagen bei einem Wetterregime.

‘ WRx kein WRx

GT a b
kein GT C d
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Die Variablen a bis d ergeben sich aus Kontingenztabelle 3.2. Die Formulierung der Nullhypothese H
lautet: Die Haufigkeit der Gewittertage ist bei einem bestimmten Wetterregime gleich. Die Alternativ-
hypothese H; lautet: Die Hiufigkeit der Gewittertage ist bei dem Wetterregime unterschiedlich. Die
Ablehnung der Nullhypothese erfolgt dann bei Unterschreitung des gewéhlten Signifikanzniveaus (hier
P < a =0.05). Als exakt wird der Test bezeichnet, weil keine Approximation der Verteilung (wie bei-
spielsweise beim X2-Test) verwendet wird, sondern die Signifikanz aus den Daten der Kontingenztabelle

direkt berechnet wird.

3.5. Bagplot

Zur gleichzeitigen Analyse der GroBe und Dauer der mithilfe des ST-DBSCAN-Algorithmus identifi-
zierten Gewittercluster kommen so genannte Bagplots zur Anwendung. Ein Bagplot ist die bivariate
Verallgemeinerung des eindimensionalen Boxplots, welcher Lage, Verteilung, Korrelation, Schiefe und
Ausliufer eindimensionaler Daten visualisiert (Rousseeuw et al., 1999) (Abb. 3.4 links). Das Aquivalent
des Medians in einer Dimension ist der so genannte Tiefenmedian (engl. depth median). Das Polygon,
welches 50 % der Datenpunkte um den Schwerpunkt herum enthilt, entspricht dem Interquartilsbereich
(engl. bag, Rousseeuw et al., 1999). Eine weiteres umbhiillendes Polygon entspricht den whiskers des

eindimensionalen Boxplots (engl. fence, Rousseeuw et al., 1999).

Das Konzept bei der Konstruktion eines Bagplots ist die Berechnung der sogenannten Tukey depth
D(0,Z,) eines Punktes 6 € R? im Verhiltnis zu einer bivariaten Punktwolke Z = z;, ...zy (V gl. auch Abb. 3.4 rechts;
Tukey, 1975):

n

DO.2)= _inf % le 1{v'(z-x <0}. (3.25)
Dabei ist vI der Vektor senkrecht zur Begrenzung der Halbraumfliche (sieche Abb. 3.4 rechts), n die
Anzahl der Punkte der Punktwolke Z und 1 {-} ist eine Funktion, welche den Wert 1 liefert, wenn das Ar-
gument erfiillt ist (also ein Punkt in der Halbraumfldche liegt). In Abbildung 3.4 rechts ist D(6,Z) = 0,5.
Die Halfspace location depth (1depth(6,Z)) ist dabei durch die kleinste Anzahl z; definiert, die in einer
Halbebene mit Begrenzungslinie durch den Punkt 6 liegt. Anschaulich wird dies berechnet durch eine
sukzessive Rotation der Halbebene um 180° (Rousseeuw et al., 1999). Der Depth median T ist definiert
als der Punkt 6 mit dem groften 1depth(6, Z). Gibt es mehrere Punkte 6, die diese Bedingung erfiillen, ist
T als der Flichenschwerpunkt in der Region mit maxldepth(6, Z) (Rousseeuw et al., 1999).

Eine Region Dy ist die Menge aller Punkte 8 mit 1depth(6, Z,,) < k. Diese Regionen sind konvexe Polygone
und die Konstruktion der beiden Polygone des Bagplots erfolgt durch die folgenden Schritte:
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204

-20 4

X >

Abb. 3.4.: Beispiel (links) eines Bagplots fiir eine zufillig generierte Punktwolke (x-Richtung: Gammaverteilung;
y-Richtung: Normalverteilung). In x- und y-Richtung gibt jeweils zusétzlich ein Boxplot Auskunft iiber die jewei-
lige Verteilung in dieser Dimension. Die rote Linie zeigt die Erweiterung des dufleren Polygons bei Verdoppelung
des Faktors (siehe Text). Beispiel (rechts) zur Berechnung der Tukey Depth eines Punktes 6 in einer Punktwolke
Z.

1. #Dy seien alle Punkte in Dy. Der Wert k wird bestimmt durch die Bedingung: Dy > [1n/2] < Dx_
(also die Halfte aller Punkte der Punktwolke um den Depth median). Alle Punkte #Dy markieren

dann das innere Polygon, das so genannte bag des Bagplots (Rousseeuw et al., 1999).

2. Das duBlere Polygon, der so genannte fence, wird durch dasselbe Prinzip bestimmt, allerdings wird
k um den Faktor 3 vergroBert (Rousseeuw et al., 1999). Anmerkung: In der Arbeit wird auch
manchmal der Faktor 6 verwendet um optisch eine bessere Unterscheidung zwischen verschiede-

nen Bagplots innerhalb einer Abbildung zu erhalten (vgl. Abb. 3.4 links, rote Linie).

Punkte auBlerhalb des fence werden als Aureiller bezeichnet. Zur Anwendung kommt die Implementie-

rung von Marwick (2016) in der Programmiersprache R.
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4. Datensatze

Zur Identifikation der Gewitteraktivitit werden Blitzdaten genutzt, die hier als Erstes vorgestellt werden.
Die Analysen des Zusammenhangs der Gewitteraktivitit und groBradumiger atmosphérischer Stromungs-
konfigurationen basieren auf Reanalysedaten, Telekonnektionsindizes und Wetterregimen. Die detaillier-

te Betrachtung der genannten Datensétze wird in diesem Kapitel vorgenommen.

4.1. Blitzdaten

Mehrere nationale Blitzortungsnetzwerke haben sich 2001 zum europdischen Blitzortungssystem (engl.
European Cooperation for Lightning Detection, EUCLID) zusammengeschlossen (Schulz und Diendor-
fer, 2002). EUCLID, dessen Daten hier verwendet werden, geolokalisiert Blitzschldge durch eine Kombi-
nation der TOA- und MDF-Techniken (Kap. 2.8.3; z. B. Poelman et al., 2013; Pohjola und Mikel4, 2013;
Paul et al., 2019; Poelman und Schulz, 2020). Da alle Sensoren im gleichen Frequenzbereich (LF) arbei-
ten, ist aufgrund der hoheren Redundanz durch die Kombination der verschiedenen Netzwerke im Ver-
gleich zu den einzelnen Netzwerken die raum-zeitliche Lokalisierung verbessert (Schulz und Diendorfer,
2002). Ebenso erfolgt die Beriicksichtigung lokaler Sensorstandortbedingungen durch individuell kali-
brierte Sensoren (z.B. Schulz et al., 2005; Schulz et al., 2016). Die Daten des EUCLID-Messnetzes
geben Auskunft iiber den Ort, den Zeitpunkt, den Blitztyp (bspw. Wolke-Boden, vgl. Kap.2.8), die ma-
ximale Stromstédrke und die Polaritét (Schulz et al., 2016). Seit 2001 gab es im EUCLID-Messnetz ver-
schiedene Verbesserungen sowohl der Sensoren selbst als auch des Klassifikations- und Ortungsalgorith-
mus (Schulz et al., 2016; Kohlmann et al., 2017).

Die wichtigsten Leistungsparameter eines Blitzortungssystems sind die Detektionseffizienz (engl. detec-
tion efficiency, DE), Ortungsgenauigkeit (engl. location accuracy, LA) und die Abschitzung der ma-
ximalen Stromstirke der Blitze (engl. peak current estimate, Diendorfer, 2010). Da die Blitze in dieser
Arbeit zur raum-zeitliche Lokalisierung von Gewitterclustern genutzt werden, ist sowohl die Stromstirke

als auch die Polarisierung der einzelnen Blitze von untergeordneter Bedeutung.

Zur Validierung der Leistungsparameter DE und LA werden Messgerite zur Blitzdetektion auf einem
Sendemasten genutzt. Da der genaue Ort des Masten bekannt ist, kann dann die DE und LA anhand
der Differenzen zu den vom Messnetz detektierten Blitzen berechnet werden. Weiterhin werden zur Be-

stimmung der Leistungsparameter zeitlich hochauflosende Kameras zur Validierung des Einschlagsortes
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und -zeitpunkts verwendet. In verschiedenen Regionen von EUCLID erfolgte die Anwendung beider
Moglichkeiten (z. B. Romero et al., 2011; Poelman et al., 2012; Poelman et al., 2013; Azadifar et al.,
2016; Schulz et al., 2016; Kohlmann et al., 2017). Des Weiteren werden zur Uberpriifung der Netzwerk-
performance auch verschiedene Blitzortungssysteme unterschiedlicher Systeme miteinander verglichen
(Poelman und Schulz, 2020).

Zur Beantwortung der Forschungsfragen dieser Arbeit ist vor allem auch die zeitliche Homogenitit der
Daten iiber den gesamten Zeitraum von 21 Jahren von Bedeutung. Die Auswirkungen der Verbesserun-
gen der Messapparatur auf die Leistungsparameter DE und LA werden daher im Folgenden néher disku-
tiert. Wie Schulz et al. (2016) anhand von Messungen am Gaisbergturm nahe Salzburg in Osterreich zei-
gen, ergab sich eine Verbesserung der LA von iiber 300 m im Jahr 2005 auf unter 100 m im Jahr 2016. Da
ortsgenaue Vergleichsdaten nur an wenigen ausgewihlten Orten (bspw. dem oben erwédhnten Messmas-
ten) gemessen werden, wird als eine weitere Moglichkeit die halbe Hauptachse der Konfidenzellipse der
Ortung pro Blitzschlag zu berechnet. Diese ist ein MaB, welches eng mit der tatsichlichen Ortungsgenau-
igkeit zusammenhéngt (Diendorfer et al., 2014). Wie die Abnahme des Medians der grolen Halbachse
im Zeitraum von 2005 bis 2014 zeigt, konnte eine Verbesserung der Ortslokalisierung erreicht werden.
Dies trifft beinahe fiir den gesamten Kartenausschnitt zu (vgl. Abb. 4.1 mit dem verwendeten Ausschnitt,
Abb. 6.1). Die Verbesserung der LA im Untersuchungszeitraum ist aus zwei Griinden von vernachlis-
sigbarer Auswirkung auf die zur Analyse der Gewitteraktivitit abgeleiteten Datensitze (Kap. 5): (i) das
der LA zugrunde liegende stochastische Fehlerverhalten und (ii) der (maximalen) Gréenordnung von

10?m (vgl. Abb. 4.1) der LA.

Anderungen der DE hingegen konnten die meteorologischen Schlussfolgerungen in erheblichem MaBe
beeinflussen. Zeitlich und ortlich begrenzte Variationen der DE sind aufgrund von Ausfillen einzelner
Sensoren in verschiedenen Regionen dokumentiert. Beispielsweise gab es einen temporidren Sensoraus-
fall in Ungarn und in Polen im Jahr 2014 (Schulz et al., 2016). Der tempordre Sensorausfall 2014 hat
auch negative Auswirkungen auf die LA. So sind die Werte der LA in Abbildung 4.1 in der rechten
gegeniiber der linken Abbildung im siidostlichen Teil Polens, im 6stlichen Grenzgebiet Ungarns und im
Nordosten der Slowakei erkennbar erhoht. Diese tempordren Sensorausfille betreffen vor allem Blitze
mit schwachem Spitzenstrom, also vorrangig CC-Blitze. Die Verinderung der DE zeigt sich auch in
zeitlichen Veridnderungen der Gesamtzahl detektierter CC-Blitze (Abb. 4.2). Insbesondere die deutliche
Zunahme des CC/CG-Verhiltnisses von 2010 zu 2012 und nochmals von 2014 zu 2016 ist deutlich er-
kennbar. Ebenso wurde im Jahr 2015 der Klassifikationsalgorithmus gedndert. Vor allem vormals als
CG Kklassifizierte Blitze mit geringer Stromstéirke (< 10kA) werden ab diesem Jahr nahezu ausschlie3-
lich als CC-Blitz kategorisiert (vgl. die Anzahl der CG mit und ohne schwach positiven CG von 2015
zu 2016). Auf die hohere Wahrscheinlichkeit einer Missklassifikation schwach positiver Blitze weisen

ebenso Wacker und Orville (1999a) und Wacker und Orville (1999b) hin.
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Abb. 4.1.: Median der groen Hauptachse (ein MaB, das mit der tatsdchlichen Ortungsgenauigkeit korreliert, Poel-
man et al., 2014) fiir das gesamte EUCLID-Netz im Zeitraum (links) von 2005 bis 2014 und (rechts) im Jahr 2014.
Das schwarze Polygon zeigt jene Region, in der die LA von anderen Arbeiten als hinreichend genau fiir weitere
Analysen angesehen wurde (Poelman et al., 2014; Poelman et al., 2016). Die rote Linie gibt die 500 m-Konturlinie
des Medians der groSen Hauptachse an (Schulz et al., 2016). Nachdruck mit freundlicher Genehmigung des Au-
tors.

Auf Empfehlung des Netzwerkbetreibers (Siemens AG, 2023; personliche Kommunikation) wurden da-
her zur Sicherstellung grofitmoglicher zeitlicher Homogenitit im gesamten Datensatz schwach positive
CGs (< 10kA) nicht beriicksichtigt.

Die spiteren Analysen basieren auf den CG-Daten von Mai bis August (MJJA) der Jahre 2001 bis 2021.
Wie in Kapitel 6.1 noch ausfiihrlicher begriindet wird, sind durch die Verwendung dieser Periode die sai-
sonale Schwankungen der Gewitteraktivitit gegeniiber der Verwendung des gesamten Sommerhalbjahres

geringer, was eine statistische Auswertung unabhingiger vom saisonalen Faktor erlaubt.

4.2. Reanalysedaten (ERA5)

Zur Analyse der Konvektionspotentials werden ERA5-Reanalysedaten verwendet (Hersbach et al., 2020).
ERAS ist die fiinfte Generation atmosphirischer Reanalysen des europédischen Zentrums fiir mittelfris-
tige Wettervorhersage (engl. European Centre for Medium-Range Weather Forecasts, ECMWF). ERAS
wird vom Copernicus Climate Change Service des ECMWF erstellt und basiert auf dem Datenassimilati-
onsverfahren des Integrated Forecasting System (Hersbach et al., 2020). Es werden Daten des Zeitraums

von 1979 bis 2021 mit einer horizontalen Auflosung von 0,25° auf 137 vertikalen Ebenen verwendet.
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Abb. 4.2.: Anzahl der Blitze im gesamten Untersuchungsgebiet pro Jahr (Mai - August) unterschiedlicher Kate-
gorien und das Verhiltnis von CC zu CG Blitzen (schwarze Linie). Gefilterte CG bezeichnet hier die Summe an
CGs ohne schwach positive CGs.

Die Berechnung der verwendeten Parameter (konvektiv verfiigbare Energie, CAPE; convective inhibi-
tion,CIN; 0°C-Grenze; Vertikalgeschwindigkeit in 500 hPa; surface lifted index,SLI; bulk shear, BS)
basierend auf ERAS-Daten wurde von Punge et al. (2023) durchgefiihrt und von Shi (2021) auf dem eu-
ropdischen Kontinent verwendet. Weiterhin soll der Einfluss von Meeresoberflichentemperaturen auf
die Gewitterhdufigkeit untersucht werden. Dazu werden die tdglichen Anomalien der MJJA-Periode
des Mittelmeers (42,3° N, 6,3° O; 2001 —2020) berechnet. Aulerdem wurde ein Ort in der Biskaya
gewdhlt (42,3° N, 6,3° O), jedoch ist die Korrelation der Zeitreihen beider Orte sehr hoch (Spearman-
Rangkorrelationskoeffizient: 0,91, p = 0,05). Daher kommen ausschlieBlich die Anomalien des Mittel-

meers zur Anwendung.

4.3. Telekonnektionsindizes

Zur Analyse des Zusammenhangs zwischen der Gewitteraktivitat im Untersuchungsgebiet und grof3-
rdumiger Stromungsmuster werden verschiedene Telekonnektionsindizes verwendet, welche vom US-
amerikanischen Wetterdienst bzw. dessen Abteilung fiir Klimaforschung (National Weather Service,
Climate Prediction Center) unter dem Dach der National Oceanic and Atmospheric Administration
(NOAA) bereitgestellt werden. Die Telekonnektionsindizes als monatliche Werte werden auf Grundlage
von NCEP-NCAR1-Reanalysedaten (Kalnay et al., 2018) nach der Methodik von Barnston und Livezey
(1987) ermittelt (CPC, 2023). Die Berechnung der Telekonnektionsindizes wird anhand der folgenden
Schritte durchgefiihrt (CPC, 2023):
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1. Fiir jeden Kalendermonat werden die fithrenden zehn (nicht-rotierten) Empirischen Orthogonalen
Funktionen (engl.empirical orthogonal function, EOFs) aus den standardisierten Anomaliefeldern
(20°N bis 90°N) des 500 hPa Geopotentials des Monats selbst und des jeweils vorangegangenen
und nachfolgenden Monats bestimmt. Die Standardisierung erfolgt auf das Mittel des Zeitraums
1950 bis 2000.

2. Anschlieend wird eine Varimax Rotation (Kaiser, 1958) auf diese zehn EOFs angewendet und
jene Kombination der Modi ermittelt, welche die grofite riumliche Varianz des beobachteten stan-

dardisierten 500 hPa-Anomaliefeldes in diesem Monat erklirt.

Eine Untersuchung aller zwolf Monatsgruppen der Rotationsmodi ergibt zehn dominante Telekonnekti-
onsmuster, von denen acht in jedem der zwolf Kalendermonate auftreten (CPC, 2023). In dieser Arbeit
wird der Zusammenhang zwischen der Gewitteraktivitit und den fithrenden Moden (Nordatlantische Os-
zillation (engl. North Atlantic Oscillation, NAO; Ostatlantisches Muster, engl. East Atlantic Pattern, EA);
Skandinavisches Muster, engl. Scandinavian Pattern, SCAND; Ostatlantisches-Westrussisches Muster,
engl. East Atlantic Westrussia Pattern, EAWR). Die positiven Phasen der verschiedenen Telekonnekti-
onsindizes zeichnen sich im Sommer im europdischen Raum durch die folgenden Geopotentialanomalien

aus (Abb. 4.3):

- Bei positivem NAO-Index erstreckt sich eine positive Anomalie iiber das nordliche Europa
(Abb. 4.3). Eine negative Anomalie befindet sich iiber Gronland und Nordkanada. In dieser Phase
sind in Europa die Westwinde stéirker ausgeprigt, wenngleich diese Zunahme im Sommer geringer

ausgeprigt ist als im Winter (Craig und Allan, 2022).

- In Phasen positiver EA befindet sich ein langgezogenes Band mit ausgeprigten positiven An-
omalien in den Subtropen und dem Mittelmeer um den 30. nordlichen Breitengrad. Ein negatives
Aktionszentrum mit — im Vergleich zum positiven Anomalieband — schwécherer Intensitdt und
deutlich geringerer Ausdehnung befindet sich westlich von Irland. Nach Hall und Hanna (2018)

zeigt die positive Phase eine negative Korrelation zur Temperatur in Nordwesteuropa.

- Positive SCAND-Phasen sind definiert durch drei Aktionszentren: einer positiven Anomalie tiber
Skandinavien, zwei schwiécheren negativen Anomalien im Osten Russlands und einem lidnglichen
Band iiber dem subtropischen Atlantik, iiber Spanien und der Mittelmeerregion. Damit assoziiert

sind nordliche Windanomalien in Osteuropa (Craig und Allan, 2022).

- In der positiven Phase von EAWR befinden sich schwichere negative Anomalien iiber dem Zen-
tralatlantik und dem Uralgebirge in Russland. Dies fiihrt in Zentraleuropa zu nérdlichen Windan-

omalien im Sommerhalbjahr (Craig und Allan, 2022).
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Abb. 4.3.: Ladungsfelder der positiven Phase der in dieser Arbeit analysierten Telekonnektionsmuster im Juli fiir

die gesamte nordliche Halbkugel, wobei die Werte die prozentuale Korrelation mit der Zeitreihe der jeweiligen
Hauptkomponente angeben (von links nach rechts: NAO, EA, SCAND, EAWR; leicht modifiziert nach CPC,
2023). Nachdruck gemif3 den Vorgaben der National Oceanic and Atmospheric Administration.

4.4. Wetterregime

Zur Beschreibung der Variabilitit des Wetters mit einer im Vergleich zu den Telekonnektionsindizes
rdumlich und zeitlich feineren Auflosung werden Wetterregime aus dem nordatlantisch-europidischen
Raum herangezogen. Die sub-saisonale Variabilitéit auf einer riumlichen Skala von 1000 km und einem
Zeitraum von mehr als 5 Tagen kann durch eine (relativ) kleine Anzahl von Zustinden — so genann-
te Wetterregime — beschrieben werden (Vautard, 1990; Ferranti et al., 2015). Diese wiederkehrenden,
quasi-stationdren Zustidnde der groBrdumigen Zirkulation sind bestimmend fiir die (regionalen) Wetter-
bedingungen am Boden (z. B. Windgeschwindigkeit, Temperatur, Sonneneinstrahlung) iiber mehrere
Tage (z. B. Grams et al., 2017).

Ganzjihrige Wetterregime fiir die Region des Nordatlantiks und Europa (80° W - 40° E; 30 - 90° N) mit
einer zeitlichen Auflésung von 6 h werden nach dem Ansatz von Grams et al. (2017) identifiziert und,
wie in Hauser et al. (2023) beschrieben, fiir ERA5-Daten angepasst. Im Gegensatz zu den Telekonnek-
tionen, welche die saisonal variierenden Muster der EOF fiir jeden Kalendermonat verwenden, wird fiir
die Definition der Wetterregime ein ganzjahrig konstantes EOF-Muster verwendet (Grams et al., 2017).
Die 500 hPa-Anomalien der Geopotentialfelder (Z500) wurden gegeniiber einem 90-tdgigen gleitenden
Durchschnitt der Klimatologie von 1979 bis 2019 berechnet (Grams et al., 2017). Zusétzlich erfolgt
die Anwendung eines 10-tdagigen Tiefpassfilters (Duchon, 1979), welcher hochfrequente Fluktuationen
eliminiert (Grams et al., 2017). Nach einer Normalisierung der Anomalien fiir eine ganzjdhrige Defi-
nition wird fiir den erweiterten Phasenraum der sieben fithrenden empirischen orthogonalen Funktionen
(beschreiben 74,4 % der Variabilitét) ein k-means-Cluster durchgefiihrt (Hauser et al., 2023). Ein Wetter-
regime wird dann als das Cluster-Mittel eines von sieben Clustern definiert, was sich als optimale Anzahl

fiir die ganzjahrige Definition erwiesen hat (Grams et al., 2017).
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Die sieben Wetterregime lassen sich in drei zyklonale Regimetypen (Zonales Regime, ZO; Skandina-
vischer Trog, ScTr; Atlantischer Trog, AT) und vier antizyklonale Regimetypen (Atlantischer Riicken,
AR; Europdischer Block, EuBL; Skandinavischer Block, ScBL; Gronlidndischer Block, GL) aufteilen
(Hauser et al., 2023). Eine quantitative Aussage iiber die Ahnlichkeit eines Stromungszustands zu den
genannten sieben Wetterregimen erlaubt der Wetterregime-Index (Iwg, Michel und Riviere, 2011; Grams
etal., 2017):

Twr(0) = Pwr(?) — Pwr @1

\/% N (Pwr(?) — Pwr)?

mit der Gesamtzahl an Zeitschritten der Klimatologie NT, dem klimatologischen Mittel Pywg der Projek-
tion
a)eNH ¢1 (1, A, Q)G (1, 9) cos ¢

Pwr(?) = , 4.2)
Z(ﬂ,«p)eNH cosy

mit der niederfrequenten Anomalie des Geopotentials in 500 hPag’(z,1,¢), der geopotentiellen Hohe,
welche ein Wetterregime definiert, ¢€VR, und dem Breiten- und Langengrad (4, ¢) der nordlichen Hemi-
sphire (NH). Nach Grams et al. (2017) werden die Lebenszyklen eines Wetterregimes aus dem zeitlichen
Verlauf von Iwg abgeleitet:

Ein Lebenszyklus ist definiert durch mehr als fiinf aufeinanderfolgende Tage mit Iwr > 1 und dem Ma-
ximalwert Iwgr des Wetterregimes in diesem Zeitraum. Dazu sei angemerkt, dass aus dieser Definition
des Lebenszyklus allerdings nicht folgt, dass die Mindestlinge eines Lebenszyklus fiinf Tage betrégt.
Dazu folgendes Beispiel: An mehr als fiinf Tagen gilt fiir zwei verschiedene Wetterregime (bspw. EuBL
und ScBL) Igupr > IscaL > 1. Am sechsten Tag weist aber das Regime mit dem hoheren Maximalwert
(hier EuBL) einen Regimeindex von kleiner eins auf, wihrend der Regimeindex von ScBL noch grofier
als eins ist, also Igyp > 1 > IscpL. Dieser Tag wiirde nach der obingen Definition den ersten Tag des

Lebenszyklus eines ScBL-Regimes markieren.

Als Veranschaulichung der Definition des Lebenszyklus eines Wetterregimes zeigt Abbildung 4.4 den
zeitlichen Verlauf aller Iwgr der Wetterregime vom 17. Mai bis zum 2. Juli 2016. Der Lebenszyklus von
ScBL umfasst den Zeitraum vom 24. Mai, 06:00 UTC bis zum 4. Juni, 00:00 UTC. Im gesamten Zeitraum
ist der Igypr ebenfalls grofer als eins, allerdings ist Is¢BL, max > IEuBL, max,» Weshalb dieser Zeitraum als
ScBL-Lebenszyklus gewertet wird. Am Ende kommt es zu einem Wechsel auf GL, dessen Lebenszyklus
bis zum 15. Juni, 06:00 UTC, aktiv ist.

In diesem Zeitraum gilt ebenfalls /ar > 1, allerdings ist IGL, max > JAR max, Weshalb der gesamte Zeit-
raum als GL-Lebenszyklus kategorisiert wird. Bis zum 26. Juni, 00:00 Uhr hat kein Wetterregime einen
aktiven Lebenszyklus. Danach hat bis zum 1. Juli, 18:00 Uhr ScTr einen aktiven Lebenszyklus. Kurze

Zeitrdume, an denen verschiedene Regime das Kriterium Iwr > 1 zwar erfiillen, allerdings nicht iiber
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Abb. 4.4.: Der Wetterregimeindex (Iwg) fiir alle sieben Wetterregime vom 17. Mai bis zum 1. Juli 2016. Die farbi-
gen Markierungen oben zeigen jeweils das Wetterregime mit aktivem Lebenszyklus.

einen Zeitraum von mindestens fiinf Tagen hintereinander (ZO um den 20. Mai, EuBL um den 21. Juni,

AT um den 12. Juni), werden nicht als aktiver Lebenszyklus eines Regimes eingestuft.

Wie oben erwihnt lassen sich die sieben Wetterregime in zwei Kategorien zusammenfassen: Drei der
sieben Wetterregime sind zyklonal (AT, ZO, ScTr), da die Stromung durch eine dominante, negative
Anomalie bestimmt wird. Bei den Regimen ZO und ScTr wird diese negative Anomalie von positiven
Anomalien iiber Europa bzw. dem Nordatlantik flankiert. Vier Regime zeichnen sich durch eine blo-
ckierende Stromung aus (AR, EuBL, ScBL, GL), deren dominantes Merkmal eine positive Anomalie ist,
jeweils flankiert von schwicheren negativen Anomalien. Stromungsmuster, welche keinem Wetterregime
zugeordnet werden konnen, werden als nicht-klassifizierbar bezeichnet (noReg).

Genauer sind nach Grams et al. (2017) die Wetterregime durch folgende dominierende Stromungskonfi-

guration charakterisiert (Abb. 4.5):

- Der Atlantische Trog (AT) zeichnet sich durch eine einzige dominante, negative Z500-Anomalie
oOstlich von Irland aus. Die Stromung in der oberen Troposphére ist geradlinig westlich zwischen

40° und 50° N iiber den gesamten Nordatlantik und West- und Zentraleuropa.

- Das Zonale Regime (Z0O) wird von einer negativen Z500-Anomalie um Island und Siidgronland
bestimmt. Aufgrund eines moderat ausgepriagten Riickens iiber Zentraleuropa ist die westliche
Stromung dort blockiert. Im Vergleich zu AT ist die negative Anomalie in Richtung Nordpol ver-
schoben mit einem Maximum iiber dem siidlichen Gronland. Im 6stlichen Nordatlantik ist eine
westliche Hohenstromung vorherrschend, die iiber dem Nordatlantik in eine siidwestliche Stro-

mung iiber der Nordsee und Skandinavien iibergeht.
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- Wihrend eines Skandinavischen Trogs (ScTr) liegt die negative Z500-Anomalie im Vergleich
zu Z0O weiter Ostlich. Weiterhin zeichnet sich dieses Regime durch ein in West-Ost-Richtung ge-
streckten Riicken in der Mitte zwischen dem amerikanischen und européischen Kontinent aus. Der
Jetstream ist im Vergleich zu den anderen zonalen Regimen nach Norden verschoben. Uber West-

und Zentraleuropa sind nordwestliche Strémungen bestimmend.

- Wie bei den anderen blockierenden Regimen ist das bestimmende Merkmal des Atlantischen
Riickens (AR) eine starke, positive Z500-Anomalie, mit einem Maximum siidwestlich von Is-
land. Im Osten iiber Finnland und dem westlichen Russland ist dagegen ein Trog vorherrschend.
Die im klimatologischen Mittel normalerweise vorherrschende westliche Stromung wird blockiert
und iiber dem westlichen Atlantik nach Norden um den Riicken abgelenkt und sorgt dann fiir

nordwestliche Stromungen iiber Nord- und Westeuropa.

- Wihrend eines Europiischen Blocks (EuBL) liegt eine positive Z500-Anomalie iiber der Nord-
see vor. Dieser Riicken sorgt fiir nordwestliche Stromungen in Skandinavien und eine nordliche
Stromung iiber Osteuropa. In West- und Zentraleuropa ist die im klimatologischen Mittel vorherr-

schende westliche Stromung vom Atlantik unterbrochen.

- Der Skandinavische Block (ScBL) sorgt fiir eine weiter Ostlich gelegene Blockierung der westli-
chen Stromung und einem Maximum der Z500-Anomalie iiber Skandinavien. Flankiert ist dieser
dominierende Riicken von einer schwicher ausgepriagten negativen Anomalie im Ostlichen Nord-
atlantik. Der Riicken iiber Skandinavien sorgt fiir eine Aufspaltung der westlichen Strémung in
einen Zweig polwirts um den Riicken herum und eine westliche Stromung iiber dem Mittelmeer-
raum. In West- und Zentraleuropa sorgt dieses Regime fiir siidwestliche Stromungen in der oberen

Troposphére.

- Das Regime Gronlandischer Block (GL) zeichnet sich durch die am weitesten westlich gelege-
ne Z500-Anomalie aus und sorgt fiir nordliche Stromungen iiber Skandinavien und der Nordsee.
Weiterhin erstreckt sich eine schwache, zonal ausgerichtete, negative Anomalie vom 0Ostlichen
Nordatlantik bis nach Nordeuropa. Uber West- und Zentraleuropa ist durchgehend eine westliche

Stromung bestimmend.

Wetterregime in Klimasimulationen

Zur Untersuchung der Frage, welche Anderungen der Hiufigkeit oder Dauer von Wetterregimen auf der
klimatischen Skala zu erwarten sind, werden Klimasimulationen des Community Earth System Model
(CESM, Hurrell et al., 2013) verwendet. Die atmosphérischen Felder haben eine horizontale Auflésung
von 1° und in der Vertikalen 30 Ebenen. Die zeitliche Auflosung betrdgt 6 Stunden. Zwei verschiedene
Datensitze wurden von Fischer (2021) auf Basis des CESM Large Ensemble (CESM-LE, Kay et al.,
2015) Projekts generiert:
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(i) eine Periode, welche die Jahre 1990 bis 1999 (Ende des 20. Jahrhunderts, D¢»g) umfasst und eine Pe-
riode (ii), welche die Jahre 2091 bis 2100 (Ende des 21. Jahrhunderts, D¢>;) abdeckt. Beide Datensitze
bestehen aus 35 Ensemblemitgliedern mit einer Lénge von jeweils 10 Jahren. Sowohl fiir die Periode am
Ende des 20. als auch am Ende des 21. Jahrhunderts bedeutet dies eine Gesamtzahl von 350 simulierten
historischen bzw. zukiinftigen Jahren. Die Idee hinter diesen Datensétzen ist es, dekadische Schwankun-
gen durch den umfangreichen Datensatz von 350 Jahren moglichst umfassend abzubilden. Statistische
Auswertungen von moglichen Anderungen hinsichtlich der Dauer und Hiufigkeit der Wetterregime wii-
ren dann nahezu vollstindig auf klimatische Anderungen zuriickzufiihren. Als reprisentativer Konzen-

trationspfad wird das 8.5 Szenario verwendet (engl. representative concentration pathway, RCP 8,5).

Die Anomalien des 500 hPa-Geopotentialfeldes werden jeweils fiir beide Perioden relativ zum klimatolo-
gischen Mittel der jeweiligen Periode berechnet. Durch die Verwendung des relativen klimatologischen
Mittels bei der Berechnung der 500 hPa-Anomalien wird bei den Betrachtungen der Fokus auf die Aus-
wirkungen des Klimawandels auf die Variabilitit der Stromungsmuster gelegt.

Zur Untersuchung der Frage, ob die Geopotentialfelder bei den historischen Simulationen die real auf-
getretenden Felder gut représentiert, vergleicht Fischer (2021) die Klimatologien von Reanalysedaten
(ERA-Interim) der Periode 1979 bis 2018. Abgesehen von einem geringen Bias hin zum Auftreten von
mehr zonalen Strémungsmustern repriasentiert die Klimatologie der historischen Simulationen jene Kli-

matologie der Reanalysedaten gut (Fischer, 2021).

Weiterhin wurde bei beiden Perioden eine geringfiigige Anpassung des Grenzwertes des Projektionsin-
dex Iwr (GL. 4.1) fiir den Lebenszyklus eines Wetterregimes vorgenommen. Eine Reduktion des Grenz-
wertes von 1 auf 0,98 gleicht die Raten der nicht-klassifizierten Stromungsmuster beider Perioden zu der

Rate der Reanalysedaten an (Fischer, 2021).
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Abb. 4.5.: Mittlere 500 hPa-Geopotentialhohe in gpm (Konturen) und entsprechende Anomalien in gpm (Schat-
tierung) der sieben ganzjdhrigen Wetterregime inklusive der mittleren 500 hPa-Geopotentialhthe aller sonstigen,
nicht kategorisierbaren Stromungskonfigurationen (nach Biieler et al., 2021). © John Wiley & Sons (genehmigter
Nachdruck).
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5. Erfassung der Gewitteraktivitat

Die raum-zeitliche Homogenitdt des Blitzdatensatzes iiber den Zeitraum von 21 Jahren ermdglicht ei-
ne gleichmiBige Erfassung der Gewitteraktivitit im Untersuchungsgebiet. Weiterhin erfolgt auf dieser
Grundlage die Identifikation von Gewitterclustern mithilfe des im vorherigen Kapitel vorgestellten ST-
DBSCAN-Algorithmus. In diesem Kapitel werden verschiedene aus den Blitzdaten abgeleitete Daten-
sitze vorgestellt, anhand derer im Weiteren statistische Analysen hinsichtlich des Zusammenhangs zwi-
schen der Gewitteraktivitdt und groflskaligen atmosphirischen Stromungsmustern vorgenommen wer-

den.

5.1. Anwendung und Vergleich der Clusteralgorithmen

Die Verwendung eines dichtebasierten Clusteralgorithmus’ bei der raum-zeitlichen Erfassung von Gebie-
ten mit hoher Gewitteraktivitit soll anhand eines Beispieltags (Abb. 5.1, 18.07.2018) erldutert werden.
In den frithen Morgenstunden traten Blitze tiber der Ostsee, iiber dem Norden Spaniens und der Biskaya
auf. Im weiteren Tagesverlauf verlagerte sich die Gewitteraktivitdt weiter nach Osten und Norden und
dehnte sich auch iiber den Siiden Frankreichs aus. Davon rdaumlich getrennt kam es in der Nacht im
Dreildndereck zwischen Frankreich, Schweiz und Italien erneut zu Gewittern. Im Nordosten des Unter-
suchungsgebiets, iiber Polen, traten ebenfalls kleinrdumige Gewitter auf, ebenso wie iiber Kroatien und

Slowenien am Nachmittag.

Die Anwendung des DBSCAN-Algorithmus’ (mit minPts = 40 und eraum = 50km) ergibt fiinf verschie-
dene Cluster: Je ein Cluster umfasst jeweils die Blitze iiber der Ostsee, Polen, Kroatien und dem Dreildn-
dereck von Frankreich, Schweiz und Italien. Ein raumlich weit ausgedehntes Cluster findet sich iiber dem
Norden und Siiden Spaniens. Zu beachten ist die mangelnde zeitliche Differenzierung in Polen, welche
in der Abbildung rechts oben deutlich erkennbar ist.

Der HDBSCAN erfasst beispielsweise im oben erwédhnten Spanien-Frankreich Cluster des DBSCAN-
Algorithmus kleinrdumige Cluster mit extrem hoher rdumlicher Dichte. Zusitzlich werden aufgrund ihrer
Isoliertheit die Cluster des DBSCAN in Polen und iiber der Ostsee zusammengefasst. Der ST-DBSCAN
(mit minPts = 40, eraum = S0km und €z.;y = 20min) ist in der Lage, aufgrund der Beriicksichtigung der
zeitlichen Dimension das Cluster des DBSCAN iiber Polen groBtenteils als Rauschen zu identifizieren.
Ebenso werden raum-zeitliche Strukturen im Spanien-Frankreich Cluster (DBSCAN: griingelb) feiner

aufgelost (ST-DBSCAN: tiirkis, griin, gelb) aufgrund der raum-zeitlich definierten e-Umgebung.
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Bei der Anwendung des DBSCAN wiirde sich zusétzlich die Frage nach der zeitlichen Aufteilung des
Blitzdatensatzes stellen. Auf die Blitze jedes Zeitschritts wiirde dann der Algorithmus angewendet wer-
den. Der HDBSCAN (Abb. 5.1 links unten) hat den Nachteil, dass aufgrund der variierenden Dichtedefi-
nitionen die meteorologische Interpretierbarkeit erschwert wird. Voneinander isoliert auftretende Blitze
in einer sonst gewitterarmen Umgebung werden als gewitteraktives Cluster erfasst, wihrend in einem Ge-
biet mit raum-zeitlich gehduftem Blitzauftreten die Gebiete mit hochster Intensitit geclustert werden. Fiir
die Erfassung von interpretierbaren und zeitlich konsistenten Gewitterclustern ist daher, trotz der leichten
Nachteile, ein Algorithmus mit global einheitlich definierter (raum-zeitlicher) Dichte (ST-DBSCAN) am

geeignetsten.
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Abb. 5.1.: Alle von EUCLID lokalisierten Blitze am 18. Juli 2018. Die Farben (oben links) geben Auskunft {iber

den Auftrittszeitpunkt des jeweiligen Blitzes mit stiindlicher Auflosung. Durch die Anwendung verschiedener
Clusteralgorithmen (DBSCAN, oben rechts; HDBSCAN, unten links; ST-DBSCAN unten rechts) auf das Blitz-
aufkommen werden unterschiedliche (verschiedene Farben) Cluster identifiziert. Schwarze Punkte markieren als
Rauschen klassifizierte Blitze.
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5.2. Gewittercluster

Gewittercluster sollen primér rdumlich ausgedehnte konvektive Gebiete umfassen, bei denen auflerdem
ein enger zeitlicher Zusammenhang besteht. Gleichzeitig soll aber trotzdem eine gute Separierung einzel-
ner Gebiete erzielt werden und kleine, lokal isoliert auftretende Gewitterzellen mit geringem Blitzumfang
sollen nicht im finalen Datensatz enthalten sein. Die wesentliche Herausforderung bei der Anwendung
des ST-DBSCAN-Algorithmus ist es, diese Ziele durch die Wahl geeigneter Parameter zu verwirklichen.
Als erster Schritt wird dazu die Geolokalisierung der einzelnen Blitze (Ldngen- und Breitengrad) in

kartesische Koordinaten iiberfiihrt.

5.2.1. Heuristisches Verfahren zur Dichteparameterfindung

Wie am Ende von Kapitel 3.2.2 diskutiert, existiert fiir den dreidimensionalen Clusteralgorithmus ST-
DBSCAN keine Methodik, anhand derer sich aus der raum-zeitlichen Beziehung der Punkte zueinan-
der (statistisch) geeignete Parameter bestimmen lassen. Daher wird im Rahmen dieser Arbeit eine neue
Heuristik zur Ermittelung geeigneter Werte fiir die Parameter eraum, €zei¢ und minPts entwickelt. Das
prinzipielle Vorgehen ist eine Weiterentwicklung der kANN-Methode und wird zunéchst ohne eine zeit-
liche Dimension vorgestellt. Der Parameter egaum Wird um diskrete Werte (Index x) sukzessive erhoht.
Dabei wird fiir jedes € der Prozentsatz an Punkten ermittelt, deren e-Umgebung mindestens minPts
(hier im folgenden Beispiel vier) einschlieen (Abb. 5.2 links). Im Beispiel enthalten die e-Umgebungen
der schwarzen Punkte selbst beim groften hier gewihlten Parameter €4 weniger als vier Punkte. Durch
Auftragen des prozentualen Anteils an Punkten aus der Punktwolke pro €-Umgebung erfolgt dann die
Ermittelung der Verteilung (Abb. 5.2 rechts), welche der Umkehrfunktion der ANN-Distanzfunktion dh-
nelt. Ein geeigneter Parameter ergibt sich dann in dem Bereich, in dem eine Variation der e-Umgebung
nur noch wenig Einfluss auf die (prozentuale) Menge an Punkten der Punktwolke hat (in diesem Beispiel

zwischen €3 und €4, analog zur kKNN-Distanzmethode; Kap. 3.2).

Der ST-DBSCAN-Algorithmus benétigt zusétzlich noch den e-Parameter fiir die zeitliche Dimension.
Daher miissen insgesamt drei Parameter quantifiziert werden: minPts, €raum Und €zqi;. Analog zum oben
genannten zweidimensionalen Fall erfolgt eine gleichzeitige Variation der beiden Parameter eryym und
€zeit- Fur jede Parameterkombination von ¢ ..., und ¢, ..., (Index x: Raum, Index t: Zeit) wird der
(prozentuale) Anteil der Punkte ermittelt, deren (nun raum-zeitliche) e-Umgebung mindestens minPts
enthalten. Daraus ergibt sich eine dreidimensionale Verteilung. Aus dem Graphen kann dann (fiir einen
festen Wert fiir minPts, analog zum k der kNN-Distanzmethodik) eine geeignete Parameterkombination

fiir egaum Und €z¢i; ermittelt werden.

Wie auch bei der kNN-Distanzmethode sei an dieser Stelle darauf hingewiesen, dass durch dieses Vorge-

hen kein fester, eindeutiger Zahlenwert ermittelt wird, sondern eigentlich ein Wertebereich, welcher sich
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Abb. 5.2.: Zweidimensionales Anschauungsbeispiel der Methodik zur Ermittlung geeigneter Dichteparameter fiir
den ST-DBSCAN-Clusteralgorithmus: (links) Die verschiedenen Farben der Punktwolke zeigen jene Punkte, wel-
che fiir verschieden grofle e-Umgebungen (an einem Punkt beispielhaft durch Kreise dargestellt) die Mindestzahl
an minPts (hier 4) vorweisen. Schwarze Punkte erfiillen fiir keinen e-Parameter die erforderliche Anzahl von 4
Punkten. (rechts) Die prozentuale Anzahl an Punkten der Punktwolke ist iiber die verschiedenen e-Umgebungen
aufgetragen.

als optimal geeignet hinsichtlich der Trennung von Rauschen und Clusterpunkten erweist. Der Wertebe-

reich ist dort verortet, wo Anderungen der Parameterdefinition wenig Einfluss auf die Verteilung haben

(analog zum ,,Knie* in der kNN-Distanzabbildung 3.2).

Zusammengefasst ist das Vorgehen wie folgt:
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. Ziehen einer Blitzstichprobe (hier 750 CGs pro Jahr, also insgesamt 21 Jahre X 750 = 15750). Die

Stichprobengrofle wurde so gewdhlt, dass sie statistisch moglichst konsistent zur Grundgesamt-
heit ist und eine Variation der Stichprobengrof3e vernachldssigbaren Einfluss auf die resultierende

Verteilung hat.

. Festlegung eines Wertes fiir minPts, und fiir jeden Punkt der Stichprobe alle Parameterkombi-

nationen hinsichtlich der Erfiillung des Dichtekriteriums priifen (Mindestens minPts in der e-

Umgebung, definiert durch eraum und €zeit).

. Fir alle Kombinationen von eraym und ezej; den Prozentsatz der als dicht eingestuften Punkte

ermitteln und als Abbildung darstellen.

. Wertebereiche mit einem hohen Gradienten sind fiir die Parameterwahl nicht geeignet. Geringe

Anderungen der Parameterwerte haben in diesen Bereichen einen groen Einfluss auf die Anzahl
dichter Punkte. Parameterwerte am Randbereich groBer Verinderungen des Gradienten sind ge-
eignete Wertebereiche (entsprechend dem Knie bei der KNN-Distanzmethodik, Kap. 5.2.1). Spiter

wird auf diese Bereiche sprachlich mit der Terminologie ’inverses Knie’ referenziert.
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Abb. 5.3.: Prozentualer Anteil an Punkten, welche innerhalb der e-Umgebungen die Mindestzahl (30, links; 40,
Mitte; 50, rechts) an minPts aufweisen. In der mittleren Abbildung ist die gewéhlte Parameterkombination durch
einen Punkt markiert. Die schwarzen Linien verbinden die Parameterkombinationen mit gleichem prozentualen
Anteil.

Abbildung 5.3 zeigt den Prozentsatz der als dicht klassifizierten Blitzschldge mit unterschiedlicher An-
zahl an minPts innerhalb der raum-zeitlichen e-Umgebung. Die Abbildungen haben im Vergleich zu Ab-
bildung 5.2 rechts eine zusitzliche (hier farbliche) Dimension. Die Ergebnisse erweisen sich hinsichtlich
der Variation der Stichprobengrofe als robust. Generell zeigt sich bei allen Abbildungen 5.3 ein aus-
geprigtes inverses Knie der Verteilung. Dieses verschiebt sich mit zunehmender Grofle von minPts zu
groferen raum- und zeitlichen e-Werten. Weiterhin ist erkennbar, dass bei Werten von eraym < 30km
Anderungen von ez wenig Einfluss auf den Gradienten haben. Im umgekehrten Fall, also kleinen
Werten von ezq;; < 20 min, haben Anderungen von €raum €inen groBeren Einfluss auf den Gradienten.
Diese Tatsache ist unabhiingig von minPts beobachtbar. Durch diese Methodik ist es moglich, einen
Wertebereich W fiir sinnvolle Parameter egr,ym und €zq; anzugeben. Es zeigt sich ebenfalls eine gerin-
ge Abhingigkeit von minPts, d.h. W ist relativ unabhingig von der geforderten Mindestzahl an CGs:
W =[20,80] AW, =[15,25].

Die final gewéhlten Parameter wurden anhand visueller Beurteilung der durch verschiedene Parameter-

€Raum

kombinationen des Wertebereichs gebildeten Cluster festgelegt. Beispielhaft fiir den 18.07.2018 sind die
Auswirkungen auf die Clustergroen durch den Vergleich der Minimal- und Maximalkombination der
Parameterwerte des Wertebereichs visuell ersichtlich (Abb. 5.4). So ergibt sich bei der Parameterkombi-
nation minPts = 30, eRaum = 20km und ez¢j; = 15 min (links) eine wesentlich hohere Anzahl an Clustern
im Vergleich zur Parameterkombination minPts = 50, €raum = 80 km und €z = 25 min (rechts). Zu be-
achten ist auch, dass durch groBBere Werte nicht automatisch auch generell grolere Cluster identifiziert
werden.

Die in dieser Arbeit fiir den Clusteralgorithmus ST-DBSCAN verwendete Parameterkombination ist
(Abb. 5.3 Mitte, Punkt): eraum = S0km, €zt = 20 min und minPts = 40.
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Abb. 5.4.: Die Anwendung des ST-DBSCAN-Algorithmus auf das Blitzaufkommen am 18.07.2018 mit verschie-
denen Parameterwerten (links: minPts = 30, éraum = 20km und €zei; = 15 min; rechts: minPts = 50, éraum =
80 km und ez¢; = 25 min) identifizierte Cluster (verschiedene Farben). Schwarze Punkte markieren Blitze, welche
aufgrund ihrer Umgebung als Rauschen eingestuft werden.

5.2.2. Bestimmung der Gewittercluster mithilfe von ST-DBSCAN

Bei der Anwendung des ST-DBSCAN-Algorithmus auf alle Blitze eines Sommerhalbjahrs ist eine Her-
ausforderung die Grofe des Datensatzes mit beispielsweise iiber fiinf Millionen CGs im Jahr 2015. Um
die Rechenzeit zu reduzieren, wird bei den meisten Implementierungen zunéchst eine rdumliche und
zeitliche Distanzmatrix der Punkte erstellt. In der 2x2 Matrix werden vor dem Clustering die Distanzen
samtlicher Punkte zueinander gespeichert. Die Identifizierung der einzelnen Cluster durch den Algorith-
mus wird so erheblich beschleunigt. Allerdings nimmt der dafiir benétigte Speicherplatz mit der Anzahl
der Punkte quadratisch zu. Die Berechnung und gleichzeitige Speicherung aller rdumlichen und zeitli-
chen Distanzen der Blitze eines Sommerhalbjahres untereinander ist aufgrund des Rechenbedarfs und
dem benotigten Speicherplatz praktisch nicht durchfiihrbar. Daher wurde hier eine neue Methode entwi-

ckelt, die eine Anwendung des Algorithmus auf den gesamten Blitzdatensatz ermoglicht.

Zunichst werden die Blitze hinsichtlich ihres zeitlichen Auftretens geordnet. Die Grundidee ist es da-
bei, den Datensatz abschnittsweise in zeitliche Teilstiicke zu zerlegen. Auf die einzelnen Teilstiicke kann
dann der ST-DBSCAN-Algorithmus angewendet werden. In einem weiteren Schritt werden die identifi-
zierten Cluster auf mogliche Uberschneidungen gepriift und ggf. zusammengefiigt (Merge-Algorithmus).
Im Folgenden wird ein detaillierter Uberblick iiber diesen Prozess gegeben: Die erste Anwendung des
ST-DBSCAN erfolgt auf die (zeitlich) erste Blitzteilmenge (hier 18 000 Blitze; Abb. 5.5 links, schwarzer
Balken oben). Der Zeitpunkt des ersten und letzten Blitzes, fsy¢ und fgpge, innerhalb dieser Menge wird
gespeichert (schwarze Rauten an den Enden des schwarzen Balkens). Ebenso werden fiir alle in der Teil-

menge identifizierten Cluster der jeweils erste und letzte Blitz erfasst.

86



5.2. Gewittercluster

Fiir jedes identifizierte Cluster werden nun vom Merge-Algorithmus die in Abbildung 5.5 rechts abgebil-
deten Bedingungen abgepriift. Eine wesentliche Herausforderung sind dabei Cluster, welche sich zeitlich
iber mehrere Blitzteilmengen (Index fiir die Teilmenge: n) erstrecken. Dabei ergeben sich folgende Kon-

stellationen:

- Im ersten Fall (1) ist sowohl der erste als auch der letzte Blitz des Clusters innerhalb der Blitzteil-
menge (innerhalb der Rauten des schwarzen Balkens). Bei diesem trivialen Fall bedarf es keiner

weiteren Bearbeitung durch den Merge-Algorithmus.

- Im zweiten Fall (2) ist das Cluster ebenfalls vollstindig innerhalb der Blitzteilmenge, allerdings
ist ein Teil des Clusters auch innerhalb von fgnge — €7¢it. Das Cluster konnte also in diesem Fall le-
diglich durch die (technisch bedingte) Unterteilung des Blitzdatensatzes zu Ende sein. Eigentlich
konnte das Cluster noch weitere, zeitlich spéter auftretende Blitze beinhalten, da sich die zeitli-
che e-Umgebung des ersten Blitzes der nachfolgenden Teilmenge bis zu fsirtn+1 = !Ende n — €Zeit

erstrecken wiirde.

Im Falle von (2) wird das Cluster geteilt (a und b). Der spitere Teil b wird dann durch den ST-
DBSCAN in der zeitlich darauffolgenden Teilmenge (schwarzgrauer Balken) identifiziert. Der

Merge-Algorithmus verkniipft dann Teil a mit Teil b zum Gesamtcluster.

- Der dritte Fall @ unterscheidet sich von @ dadurch, dass das Cluster innerhalb von fgnde — €z¢it
liegt, d. h. dieses Cluster wird vollstindig beim Clustering der nachfolgenden Teilmenge final ge-

speichert.

- Die Fille (4) und (5) treten erst beim Clustering von nachfolgenden Teilmengen auf, wenn sich
Cluster iiber mehrere Teilmengen hinweg erstrecken. Bei (4) muss der in der aktuell geclusterten
Teilmenge mit dem Cluster in der vorherigen Teilmenge verkniipft werden. Auch bei (5) ist dies
der Fall, allerdings ist hier die zeitliche Erstreckung des Clusters sogar iiber mehrere Teilmengen

andauernd.

AbschlieBlend ist noch folgender wichtiger Punkt anzumerken: die zeitliche Dauer der Blitzteilmenge
(fstart bis fgnde) kann bei hoher Blitzaktivitdt wenige Stunden, bei geringer Blitzaktivitidt mehrere Wochen
umfassen. Die Teilmengendauer sollte (erfahrungsgemif3) mindestens den vierfachen zeitlichen Umfang
von ezq;; betragen. Anderenfalls wird die Ausfiihrung der Kombination aus Merge- und ST-DBSCAN-
Algorithmus sehr hédufig notig und damit der Clusterprozess insgesamt langsam. Der Grund dafiir ist,
dass die nachfolgende Teilmenge immer von fgnde n+1 — €zeit Startet. Ist nun fseart n+1 — fEnde n+1 < 4€zeit, 1St
auch die Differenz zwischen dem Startpunkt der Teilmenge fgnge n+1 Und dem Startpunkt der vorherigen
Teilmenge fgpde n gering (Abb. 5.5 rechts, linke schwarze bzw. dunkelgraue Rauten). Entsprechend oft

muss dann auch der Merge-Algorithmus zur Anwendung kommen.

87



5. Erfassung der Gewitteraktivitit

|
T
Estart ' Cluster
l——p]
1

OO OO

i

Abb. 5.5.: Konzept des auf zeitliche Abschnitte angewendeten ST-DBSCAN-Algorithmus mit anschlieBender Zu-
sammenfiigung der identifizierten Cluster. Mogliche Konstellationen (links) der zeitlichen Dimension der Cluster
(horizontale, hellblaue Linien) in den zeitlich geordneten Blitzdaten (hellgrauer Pfeil) und Flussdiagramm (rechts)
des Merge-Algorithmus beim Zusammenfiigen der Cluster. Weitere Erlduterungen im Text.

5.2.3. Kennzahlen der Gewittercluster

Durch die Anwendung des ST-DBSCAN- und Merge-Algorithmus auf die Blitzteilmengen der Jahre
2001 bis 2021 werden in der MJJA-Periode insgesamt 46 768 Gewittercluster identifiziert. Grundlegen-
de Eigenschaften der einzelnen CCEs sind die Gesamtzahl der Blitze und die Dauer. Die Grofie, und
daraus abgeleitet auch die raum-zeitliche Blitzdichte (definiert als Einschldge pro Quadratkilometer und
Minute), oder die Orientierung eines Clusters sind weniger intuitiv zu ermitteln. Die Bestimmung dieser

GroBen wird daher im Folgenden ausfiihrlicher diskutiert.

Raum-zeitliche Charakterisierung der Cluster

Die rdumliche Erstreckung der Cluster wird definiert durch ein die Blitzorte umbhiillendes Polygon. Da-
bei kommt ein Algorithmus zum Einsatz, welcher auf dem a-shapes Ansatz basiert (Edelsbrunner et
al., 1983). Die duBleren Punkte der Punktwolke eines Clusters werden durch einen Polygon verbunden
(Abb. 5.6 oben). Bei Polygonen, deren Innenwinkel stets kleiner als 180° sind, liegen keine ,,Einbuch-
tungen‘ vor. Solche Polygone werden als konvex, anderenfalls als konkav bezeichnet. Zur Erstellung der
die Punktwolken umhiillenden Polygone ist eine Balance aus moglichst genauer Lokalisierung der Blit-
ze und geringstmoglicher Zahl an ,,Einbuchtungen® wiinschenswert. Die Anzahl der ,,Einbuchtungen*
wird bestimmt durch einen Tuningparameter, welcher die so genannte Konkavitét festlegt. Anschaulich

moduliert der Tuningparameter die Stirke eines die Punkte umspannenden Gummizugs.
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Kleine Werte fiir die Konkavitit bedeuten eine hohe Zahl der umhiillenden Punkte und damit eine kleine-
re Fliche des Polygons (Abb. 5.6 oben links), wohingegen hohere Werte fiir die Konkavitit eine grofere
Flache des Polygons (Abb. 5.6 oben rechts) zur Folge hat. Ein geeigneter Wert fiir den Tuningparameter
optimiert das Gleichgewicht zwischen rdumlicher Ausdehnung des Clusters und akkurater Lokalisie-
rung der enthaltenen Blitze. Zur Ermittelung eines optimalen Werts fiir den Tuningparameter wird das
Verhiltnis der Polygonflache basierend auf der Variation des Parameters und jener Polygonfliche nied-
rigstmoglicher Konkavitdt berechnet. Wie in Abbildung 5.6 oben ersichtlich, ist das so berechnete Fla-
chenverhiltnis auch von der Groe des Polygons abhingig. Dieses Optimierungsproblem wird in Abbil-
dung 5.6 unten verdeutlicht, welches den Mittelwert des Flichenverhiltnisses aller identifizierten Cluster
aller Jahre einschlielich des 75. und 25. Perzentils als Streuung zeigt. Das mittlere Fldchenverhiltnis
nimmt mit zunehmender Konkavitit stark zu, bis es einen Wert von etwa 2,2 erreicht. Das 75. Perzentil
zeigt diesen starken Anstieg bis zu einem Wert von etwa 2,4. Fiir das 25. Perzentil geschieht dies bei
etwas niedrigeren Werten um 2. Danach nimmt die Steigung fiir beide Perzentile und den Mittelwert ab.
Der in dieser Arbeit gewihlte Wert fiir den Tuningparameter ist durch die vertikale gepunktete Linie bei
2,5 in Abbildung 5.6 dargestellt. Hier kommt es bei einer sukzessiven Erhohung des Tuningparameters
zu einer Anderung des Vorzeichens der Anderungsrate des 75. Perzentils von positiv zu negativ. Ab-
schlieBend bleibt zu bemerken, dass ringformige Cluster (wie beispielsweise in Abbildung 3.1 rechts)
oder dhnliche Sonderformen in dem Clusterdatensatz selten vorliegen. Die so erhaltenen Polygone der

Gewittercluster werden im Folgenden als convective clustered event (CCE) bezeichnet.

Sowohl die Grofle als auch die Dauer der CCEs weisen eine rechtsschiefe Verteilung auf (Abb. 5.7).
Um die CCEs aus Abbildung 5.6 in der Gesamtstatistik einzuordnen, sind im Folgenden die Gré8e und
Dauer der CCEs in der mittleren Abbildung 5.6 oben (von Norden nach Siiden) angegeben. Fiir diese
CCE ergeben sich eine Dauer von 11,3; 3,4; 6,8 und 1,8 h und fiir die Gré8e 246; 713; 6620 35671 und
4690 km?.

Mit zunehmender Grofe nimmt die Anzahl der CCEs exponentiell ab. Dagegen steigt die Wahrschein-
lichkeitsdichte der CCEs fiir Werte von weniger als einer Stunde zunichst stark an und erreicht ein
Maximum bei etwa 1,25h (Abb. 5.7 rechts). Danach erfolgt ein dhnlicher Riickgang der Wahrschein-
lichkeitsdichte wie bei der CCE-Dauer mit zunehmender Grofle. Diese Verteilung mit zunéchst starkem
Anstieg und anschlieBend geringerer Abnahme hat seinen Grund in der Definition der Dichteparameter
minPts, €raum UNd €z¢j; in Kombination mit dem Aufkommen von kurzlebigen, isolierten Gewitterzellen.
Allerdings muss auch gleichzeitig die Blitzzahl mindestens minPts = 40 betragen. Die Anzahl an solchen
isolierten Einzelzellen mit mindestens 40 Blitzen ist seltener als groere Blitzcluster, welche durchaus

auch mehrere Gewitterzellen umfassen konnen.
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Abb. 5.6.: (Oben von links nach rechts) Beispiele fiir umhiillende Polygone der Cluster unterschiedlicher Gro-
Ben an unterschiedlichen Tagen mit verschiedenen Werten (1; 2,5; 5) fiir die Konkavitit. (unten) Verhiltnis der
Polygonfldachen aller identifizierten Cluster zu der Flidche mit einem Wert des Tuningparameters von 1. Die rote
Schraffur markiert die Flidche zwischen 25. und 75. Perzentil, und die vertikal gepunktete Linie zeigt den in dieser
Arbeit verwendeten Wert von 2,5 an.

Die Korrelation zwischen der Gesamtzahl der CGs und der Flidche betrdgt 0,87 und ist damit etwas ho-
her als die Korrelation zwischen der Anzahl der Blitze und der Dauer mit 0,75 (beide signifikant, p =
0,05). Im Gegensatz dazu ist die Korrelation zwischen der Gesamtzahl der CGs und der Blitzdichte fast
Null, was durch die grole Variation von Gewitterclustern mit unterschiedlichen Blitzdichten innerhalb
der CCE:s selbst erkldrbar ist (vgl. auch die CCEs aus Abbildung 5.6). Im weiteren Verlauf der Arbeit
werden vom CCE-Datensatz primér groBe, zusammenhingende Gebiete mit Gewitteraktivitét analysiert.
Dafiir wird das obere 90. Perzentil (bezogen auf die Blitzzahl) der CCE verwendet (CCEpyg). Dies ent-
spricht ungefiihr einer FlichengroBe von 20000 km? und einer Dauer von 6 h. Weiterhin werden in eini-

gen Untersuchungen auch die alle iibrigen Perzentile (0 — 90. Perzentil) betrachtet (CCEpg.g0).

Orientierung
Zur Beschreibung der rdumlichen Orientierung der CCEs wurden zwei verschiedene Ansitze getestet:
(i) Definition mittels der Eigenvektoren der Kovarianzmatrix einer Hauptkomponentenanalyse (Bro und

Smilde, 2014) der raumlichen Punktwolke des CCEs und (ii) iiber die Verbindung des (gemittelten) Orts
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Abb. 5.7.: Histogramme der (links) Fldchengrofe und (rechts) Dauer aller CCE. Zur besseren Einordnung zei-
gen die vertikalen schwarzen Linien (links) die Grofe des Nationalterritoriums von Luxemburg (links) und der
Schweiz (rechts).

der ersten und letzten 5 % der Blitze (gerundet) eines CCE (Abb. 5.8 links). Der ldngere Vektor dient
dann zur Beschreibung der Orientierung.

Im Falle von Definition (i) ist eine Bestimmung der Orientierung lediglich in einem Halbraum von 0 bis
180° moglich. So ist beispielsweise nicht zwischen einer Ost-West oder West-Ost Orientierung differen-
zierbar. Die Differenz zwischen beiden berechneten Orientierungen betrédgt in tiber 2/3 der Fille weniger
als 30°. Die Frage nach dem zeitlichen Start- und Endpunkt ist fiir die weiteren Betrachtungen der bes-
ser zu interpretierende Ansatz. Daher wird im weiteren Verlauf der Arbeit Definition (ii) via zeitlichem

Start- und Endpunkt des CCE zur Beschreibung der Orientierung verwendet.

56° N 4

52° N

50° N+

Flache in km? [ <1000 [ 1000 -5000 M > 5000

Abb. 5.8.: (Links) Beispiel der Bestimmung der Orientierung eines iiber Ostdeutschland und Polen gelegenen CCE

anhand der Eigenvektoren der Kovarianzmatrix (rote Gerade) mittels Hauptkomponentenanalyse und mittels zeit-
licher Start- und Endgebiete (blaue Gerade, Definition siehe Text). Die Orientierungswinkel o (Eigenvektor) und
B (zeitlicher Start und Ende) sind angegeben. (Rechts) Histogramm (in Polarkoordinaten) der CCE-Orientierung
im gesamten Untersuchungsgebiet. Die verschiedenen Farben markieren unterschiedliche CCE-Grof3en.
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Der grofite Anteil der CCEs weist eine oststidost-westnordwest Orientierung auf (Abb. 5.8 rechts). Die
Anzahl der CCEs mit zunehmend nordlicher bzw. siidlicher Orientierung ist gleichmifBig abnehmend. Im
gesamten Raum von Siidostsiid bis Nordwestnord (im Uhrzeigersinn) weist die Verteilung der Anzahl
der CCE ein nahezu gleichméBiges Minimum auf. Die Verteilung der rdumlichen Orientierung ist fiir
alle drei GroBlenklassen praktisch identisch. Diese Verteilung mit einem Schwerpunkt in Westsiidwest-
Orientierung entspricht auch der Verteilung der Orientierung von Hagelzugbahnen basierend auf Radar-
messungen (Fluck et al., 2021) und auf der bevorzugten Ausbreitungsrichtung von MCS basierend auf

Satellitenmessungen (Morel und Senesi, 2002).

5.2.4. Von Clustern zu Gitterpunkten

Fiir die systematische Auswertung der raum-zeitlichen CCE-Haufigkeit erfolgt die Projektion der CCE-
Polygone auf ein raum-zeitliches Gitter. Fiir jedes Polygon wird iiberpriift, welche Mittelpunkte der je-
weiligen Gitterzellen von diesem umschlossen werden (Abb. 5.9). Wiirde lediglich das Uberlappen einer
Gitterzelle durch das Polygon ausreichen, wiirde es zu einer systematischen Uberschitzung der CCE-
Flache kommen. Durch die oben beschriebene Methode der Mittelpunktiiberpriifung kommt es sowohl

zu Uber- als auch zu Unterschiitzungen der PolygongroBe.

Bei der Entscheidung der rdumlichen Auflosung muss abgewogen werden zwischen einer praktikablen
MindestgroBe und der Anzahl an CCE, welche aufgrund ihrer Form und Grofle keinen Gitterpunkt um-
schlieBen. Abbildung 5.9 zeigt die (interpolierte) Anzahl der durchs Gitter fallenden CCE bei sukzessiver
Erhohung der GittergroBe. Ab einer Gitterweite zwischen 15 und 20 km ist ein (nahezu) linearer Anstieg
entfallenden CCE zu beobachten. Aulerdem hat bei einer Grée von 20 km die iiberwiegende Zahl der
keinen Gitterpunkt umschlieBenden CCEs eine Blitzzahl nahe der Mindestanzahl von 40 (Abb. 5.9 unten

rechts). Daher erfolgt die Entscheidung fiir eine Gitterweite von 20 km.

Zeitlich erfolgt die Abgrenzung durch den jeweiligen (zeitlichen) Start- und Endzeitpunkt des CCE
(Kap. 5.2.3). Die zeitliche Auflosung orientiert sich an der Auflésung der Wetterregime (Kap. 4.4; me-
teorologische Hauptzeiten, 00, 06, 12, 18 UTC). Mehr als 90 % aller CCE sind kiirzer als 6 h und werden
dem darauffolgenden Zeitschritt zugeordnet. Beispielsweise ein CCE von 13:50 UTC bis 17:50 UTC
wiirde auf dem 18 UTC-Zeitschritt gespeichert werden. Sind CCE lidnger als 6 Stunden, werden diese
in beiden Zeitschritten auf dem Gitter gespeichert. Die 2% der CCE mit einer Dauer > 12 h werden bei
drei Zeitschritten abgespeichert. Die Auswirkungen dieser multiplen Speicherungen von CCE mit lan-
ger Dauer auf klimatologische Betrachtungen sind zu vernachlissigen, da die Berechnungen immer nur
einen Zeitschritt pro Tag beinhalten, also mehr als 24 h dazwischen liegen. Lediglich 0,31 % der CCE

haben eine Dauer von mehr als einem Tag.
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Abb. 5.9.: (Oben) Beispiel der riumlichen Projektion zweier CCE-Polygone auf ein Gitter. Grau schraffierte Zellen
markieren das Auftreten eines CCE. (links unten) Prozentualer Anteil der entfallenden CCE pro Gitterweite und
(rechts unten) die Verteilung entfallender CCE (nach Blitzanzahl).

Die Anzahl der von CCEs umschlossenen Gitterpunkte ist mit etwas mehr als 1,2 Millionen beim 18 UTC-
Zeitschritt am groBten (Abb. 5.10). 32 % weniger Gitterpunkte sind beim 06 UTC-Zeitschritt zu verzeich-
nen. Die allgemeine zeitliche Verteilung mit einem Maximum beim 18 UTC- und einem Minimum beim
06 UTC-Zeitschritt entspricht auch dem Tagesgang der mittleren Blitzzahl in Europa mit einem Maxi-
mum am Nachmittag und einem Minimum um ca. 05 UTC (z. B. Wapler, 2013; Poelman et al., 2016).

Fiir die Gitterpunkt-basierten Auswertungen der CCE wird bei den Untersuchungen grofirdumiger Stro-
mungsmuster der 18 UTC-Zeitschritt verwendet (in Kap. 8 und Kap. 9). Dadurch ist die Stichprobe ma-
ximal groB. AuBerdem werden mogliche Einfliisse des Tagesgangs auf die Ergebnisse eliminiert, wenn
beispielsweise die Lebenszyklen der Regime im Tagesverlauf enden. Die klimatologischen Auswertun-
gen (Kap. 6) und Trendanalysen (Kap. 7) erfolgen, mit Ausnahme des seriellen Clusterings, mit allen

Zeitschritten.

5.3. Gewittertage

Zur Beschreibung der Gewitteraktivitdt werden in der Literatur oft so genannte Gewittertage verwendet

(z. B. Wapler, 2013; Piper und Kunz, 2017). Ein Gewittertag ist dabei als ein Tag mit einer bestimmten
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Abb. 5.10.: Gesamtzahl der pro Zeitschritt von den beiden verschiedenen anhand der Perzentile aufgeteilten Teil-
mengen der CCE umschlossenen Gitterpunkte.
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Abb. 5.11.: Empirische Wahrscheinlichkeitsdichte der Gitterpunkte mit mindestens einem Blitz und gewihltem
Grenzwert fiir einen GT.

Mindestzahl an Blitzen innerhalb einer Gitterzelle definiert. Piper und Kunz (2017) nutzen zur Bestim-
mung eines geeigneten Grenzwerts folgende Methodik: fiir jede Gitterzelle (unter Ausschluss der Tage
ohne Blitze) wird die empirische Wahrscheinlichkeitsdichteverteilung der Tagesblitzsummen berechnet.
Anschliefend erfolgt eine Mittelung iiber alle Gitterzellen (Abb. 5.11). Ein geeigneter Schwellenwert
wird, wie bei der ANN-Methode, oberhalb des Bereichs der stirksten Abnahme der Wahrscheinlichkeits-
dichte gesetzt (blaue, vertikale Linie). Ein Gewittertag wird also wie folgt definiert: 5 CGs auf einer
Fliche von 10 x 10 km?. Auf den hier vorliegenden Datensatz angewendet ergibt sich ein nahezu identi-

sches Ergebnis wie in Piper und Kunz (2017).
Der Vorteil von Gewittertagen gegeniiber CCE ist die hochaufgeldste rdumliche Lokalisierung der Ge-

witteraktivitédt. Der Nachteil ist, dass aufgrund der Gitterpunkt-basierten binidren Definiton (Gewittertag

ja/nein) die Gitterpunkt-iibergreifende, raum-zeitliche Beziehung der Blitze untereinander nicht beriick-
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Abb. 5.12.: Als Gewittertag identifizierte Gitterpunkte am 18.07.2018.

sichtigt wird. Die rdumliche und zeitliche Ausdehnung eines gewitteraktiven Gebiets kann daher anhand

der Gitterpunkt-basierten Gewittertage nicht beschrieben werden (vgl. Abb. 5.12 mit Abb. 5.1).

5.4. Beschreibung serieller Cluster

Um der Frage nachzugehen, ob zwischen bestimmten Wetterregimen und der Persistenz (serielles Clus-
tering) der Gewitteraktivitit ein Zusammenhang besteht, muss eine geeignete Methodik zur Erfassung
von seriellem Clustering gewihlt werden. Drei wesentliche Punkte sind bei einer geeigneten Definition

eines seriellen Clusterereignisses zu beachten:

1. Die Gewitterhdufigkeit weist in verschiedenen Regionen grofle klimatologische Unterschiede auf
(siehe Kap. 6). Feste Grenzwerte fiir serielles Clustering (wie beispielsweise mindestens fiinf auf-
einanderfolgende Tage mit Gewitteraktivitit) wiirde in verschiedenen Regionen unterschiedliche
Auftretenswahrscheinlichkeiten widerspiegeln. Wihrend in Regionen mit klimatologisch hohem
Gewitteraufkommen (wie beispielsweise den siidlichen Alpenhingen, vgl. Abb. 6.4) fiinf aufein-
ander folgende Tage mit Gewitteraktivitdt durchaus ein hdufig auftretendes Phinomen ist, wire
dies in Regionen mit wenig Gewitterauftreten (wie beispielsweise dem Atlantik) ein extrem selte-

nes Ereignis.

2. Die Gewitteraktivitét sollte moglichst in Zusammenhang mit dem momentan dominierenden Wet-
terregime stehen. Rein lokal bedingte Gewitterursachen, welche in keinem Zusammenhang zur
groBrdumigen synoptischen Stromungskonfiguration stehen, konnen fiir die statistische Analyse
hinderlich sein. Groflere zusammenhéngende konvektive Cluster haben eine hohere Wahrschein-
lichkeit, nicht ausschlieBlich lokale Ursachen zu haben. Daher werden CCEpgy und keine Gewit-

tertage fiir die Persistenzanalyse verwendet.

3. Wie bereits von Piper (2017) diskutiert, sollten Persistenzanalysen auch den Umstand beriicksich-

tigen, dass ein serielles Cluster nicht liickenlos sein muss. D. h. es konnen auch durchaus Tage mit
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keinem Gewitter in einer Clusterperiode enthalten sein. Daher sollten auch ereignisfreie Tage in

einem seriellen Cluster zuldssig sein.

Um diese drei Punkte zu beriicksichtigen, wird die zeitliche Entwicklung der dichotomen Variable
(CCEpyg ja/nein) pro Gitterpunkt in einen neue Zeitreihe tiberfithrt (Abb. 5.13). Gewitterereignisse (rote
Sterne) werden iiber einen Zeitraum von fiinf Tagen vor und nach dem Ereignis ausgedehnt (rote Bal-
ken). Der Zeitraum von fiinf Tagen orientiert sich am Median der Dauer der Wetterregime, welcher bei
ca. acht liegt (Kap. 9.1).

Da die Regime iiber einen Wert von Iwg > 1 definiert sind (siche Kap. 4.4), werden durch die zwei
zusitzlichen Tage — einer zu Beginn und einer am Ende eines Lebenszyklus — das Auf- bzw. Abbauen
des jeweiligen Wetterregimes beriicksichtigt. Anschlieend erfolgt dann die Summierung der roten
Balken pro Tag (Zahlen iiber dem Zeitstrahl). Der maximale Wert pro Tag kann elf betragen. Zusétzlich
werden pro Gitterpunkt auch die jeweiligen benachbarten Gitterpunkte bei der Betrachtung hinzugezo-
gen, um zusitzlich auch eine (geringe) rdumliche Variabilitdt zuzulassen. D. h. auch wenn ein CCEpyg
lediglich bei benachbarten Gitterpunkten auftritt, wird dies fiir den jeweiligen Gitterpunkt selbst als

Gewitteraufkommen gewertet.
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Abb. 5.13.: Methodik und Beispiel fiir die Erstellung einer neuen Zeitreihe zur Erfassung serieller Clusterereignis-
se. Erlduterung siehe Text.

In Kapitel 9 wird der Zusammenhang zwischen seriellem Clustering und den verschiedenen Wetter-
regimen diskutiert. Um verschiedene Regionen mit unterschiedlicher klimatologischer Haufigkeit von
seriellem Clustering vergleichbar machen zu kénnen, wird folgende Methodik gewéhlt:

An einem Gitterpunkt liegt zu einem bestimmten Zeitschritt serielles Clustering vor, wenn das obere
90. Perzentil der (wie oben beschriebenen) neu erzeugten Zeitreihe des jeweiligen Gitterpunkts tiber-
schritten wird. Daraus ergibt sich dann eine dichotome Zeitreihe mit tiglicher Auflésung pro Gitterpunkt.
Der Wert eins in dieser dichotomen Zeitreihe markiert dann die Zugehorigkeit zu einer Clusterperiode
(Abb. 5.13, schwarzer Balken oben). Die Summe der Tage der im Beispiel dargestellten Clusterperiode

betrdgt zehn und liegt damit zwei Tage tiber der Gesamtzahl der CCEpgg-Ereignisse.

Die raumliche Verteilung der Werte des 90. Perzentils sind im Allgemeinen mit der Klimatologie

des durchschnittlichen Wertes der Zeitreihe des seriellen Clusterings identisch (vgl. Abb. 5.14 links
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Abb. 5.14.: Der Wert (links) des 90. Perzentils der Zeitreihe fiir serielles Clustering von CCEpgg pro Gitterpunkt

(Definition siehe Kap. 5.4) und die durchschnittliche jahrliche Anzahl an seriellen Clusterereignissen pro Git-
terpunkt. Gebiete, in denen das 90. Perzentil weniger als 3 betrigt, werden von der Berechnung ausgeschlossen
(grauer Bereich).

mit Abb. 6.12links). Die rdumliche Verteilung der mittleren Summe der Clusterperiodentage im
Jahr weist definitionsgeméall zwischen den diskreten Grenzwertschritten jeweils einen Gradienten auf
(Abb. 5.14 rechts).

Dies bedeutet, dass die Anzahl serieller Clusterperiodentage von Regionen mit kleinerem Grenzwert zu
Regionen mit hoherem Grenzwert zunimmt. Bei der Interpretation der Ergebnisse (vor allem in Kapitel 9,
wo die StichprobengroBe aufgrund der Anzahl der Tage mit einem bestimmten Wetterregime stark vari-
iert) muss dies beriicksichtigt werden. Sollte diese sprunghafte rdumliche Varianz der Stichprobengrof3e
einen (wesentlichen) Einfluss auf das Ergebnis haben, wird entsprechend darauf Bezug genommen. Ge-
biete, in denen das 90. Perzentil weniger als 3 betrégt (also praktisch nie mehr als 3 CCEpyg in 11 Tagen
auftreten), werden von der Berechnung ausgeschlossen (Abb. 5.14 rechts, dunkelblaue Farbtone; links

grauer Bereich).
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6. Klimatologie der Gewitteraktivitat

Zunichst erfolgt in diesem Kapitel eine Darstellung der saisonalen Variabilitit der Gewitteraktivitit
im gesamten Sommerhalbjahr. Anschlielend liegt der Fokus auf der klimatologischen Betrachtung von
schweren Gewitterereignissen wie Gewittertagen mit hoher Blitzzahl und CCEs mit groer raumlicher
Erstreckung. Zum Schluss wird die jdhrliche Variabilitidt der Gewitteraktivitit diskutiert und das Kapitel

mit der klimatologischen Betrachtung der Haufigkeit von seriellem Clustering abgeschlossen (Kap. 5.4).

6.1. Saisonale Variabilitat

Die saisonale Variabilitdt der Gewitteraktivitit zeigt sich sowohl in den Unterschieden der durchschnitt-
lichen Monatssummen der GT pro Gitterpunkt als auch durch rdumliche Verschiebungen des Gewit-
terauftretens. Im April sind im tiberwiegenden Teil des Untersuchungsgebiets praktisch keine GT zu
verzeichnen (Abb. 6.2 oben links). Ausnahmen groBerer, zusammenhingender Gebiete mit mittlerer Ge-
witteraktivitét bilden die Pyrenden, die franzosische Kiistenregion des Mittelmeers, die Siidhdnge der
Alpen im Norden Italiens, die italienische Westseite und der siidliche Teil des Apenningebirges sowie
die Westkiiste des Balkans und insbesondere hoheren Lagen des PoZega Gebirges. Ursache fiir diese
relative Hiaufung der GT gegeniiber nordlicher gelegenen Gebirgsziigen ist die dort bereits im Friihling
die Konvektionsauslosung begiinstigende hohere solare Einstrahlung (z. B. Galanaki et al., 2018). Mit
Ausnahme dieser Gebirgsziige tritt aber praktisch im gesamten Untersuchungsgebiet im Durchschnitt
weniger als ein Gewittertag im April auf. Lediglich an 7 Gitterpunkten treten im Mittel ein oder mehr
GTs im April auf (Abb. 6.2 oben links).

Im September ist ein rdumlicher Zusammenhang der Gewitterhdufigkeit zur Mittelmeerregion zu beob-
achten (vgl. auch z. B. Taszarek et al., 2019; Manzato et al., 2022). Allerdings sind die hochsten Werte
der mittleren Zahl an GT pro Jahr, im Gegensatz zum April, direkt iiber dem Meer oder unmittelbar
an der Kiistenlinie. Die hochsten Werte finden sich iiber der nordlichen Adria sowie an der Kiiste um
und siidlich von Genua mit mehr als drei GT pro Jahr. An der kiistennahen franzdsischen Region Cote
d’ Azur treten ebenfalls im Mittel bis zu zwei GT auf. Diese Hiufung der GT in der Mittelmeerregion hat
allerdings eine andere Ursache als die obenerwéhnte strahlungsbedingte Hiufung im April.

Die im Vergleich zu Landmassen sehr viel hohere Wirmekapazitit des Meereswassers fiihrt dazu, dass
sich die Meeresoberfliche im Vergleich zur Landoberfliche im Sommer zwar langsamer erwirmt, die

Temperaturen im Herbst dann aber deutlich hoher sind gegeniiber den umgebenden Landoberflichen.
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Abb. 6.1.: Topographie des Untersuchungsgebiets. Regionen (Kreise) und Gebirgsziige (Dreiecke), auf die in den

nachfolgenden Kapiteln Bezug genommen wird: 1 Bretagne, 2 Girondemiindung, 3 Paris, 4 westliches Mittelmeer,
5 Cote d’Azur, 6 Nizza, 7 Tessin, 8 Florenz, 9 Poebene, 10 Berlin, 11 Adria; A Pyrenden, B Zentralmassiv, C
Vogesen, D Eiffel, E Schwarzwald, F Schwibische Alb, G Apenningebirge, H Sintis, I Erzgebirge, ] Pozega
Gebirge(Psunj), K Dinarisches Gebirge.

In der Folge herrscht im Herbst hédufig eine labile Schichtung im Bereich des Mittelmeers vor, die zu-
sammen mit der hoheren Luftfeuchtigkeit aufgrund von Verdunstung die Gewitterneigung erhoht (Ko-
troni und Lagouvardos, 2016; Galanaki et al., 2018). Eine zusitzliche Labilisierung der Atmosphére
erfolgt aulerdem durch die Advektion kiihlerer europdischer Kontinentalluftmassen aus dem Norden
iber die meeresoberflachennahen warmen Luftschichten bei entsprechenden Stromungskonfigurationen
(Price und Federmesser, 2006).

Bedingt durch orographische Hebung zeigt sich ein weiteres Maximum der GT iiber den Pyrenéden. Nord-
lich des 46° Breitengrades, also etwa auf Hohe der Alpen, bilde sich im Mittel im September so gut wie

keine Gewitter.

Wihrend der Monate Mai bis August treten im Vergleich zu den Monaten April und September insge-
samt weniger grofle regionale Schwankungen auf. Im Mai treten insbesondere im Vergleich zum April
auch nordlich der Alpen Gewitter auf. Allerdings ist in diesem Monat iiber dem Alpenhauptkamm prak-
tisch keine Gewitteraktivitidt zu beobachten. Weiterhin treten im Mai entlang der Nordseekiiste fast keine
GT auf. Sowohl iiber der Nordsee als auch entlang der Kiiste kommt es nahezu ausschlieBlich in den
Sommermonaten Juni bis August zu Gewittern.

Die absolut hochsten Werte der mittleren Anzahl der GT sind im Juli und August (mittlere Abbildungen)
im Norden Italiens und an der Alpensiidseite zu verzeichnen. Hervortretend ist dabei insbesondere das

Tessin und die angrenzenden Regionen im Norden Italiens mit teilweise im Mittel mehr als sechs GTs.
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Abb. 6.2.: Monatliche mittlere Anzahl an Gewittertagen pro Gitterpunkt der Monate April (oben links), Mai (oben
rechts), Juni (Mitte links), Juli (Mitte rechts), August (unten links) und September (unten rechts). Die Skalen sind
aufgrund der schiefen Verteilung der Gewittertage nicht linear.
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In Deutschland und Tschechien treten die hochsten Werte im Juni und im Juli auf; verglichen mit dem
dritten Sommermonat August finden sich hier (mit Ausnahme des norddeutschen Flachlands und der
Kiistenregionen) flichendeckend Werte um zwei GTs.

Im August ist zum Norden hin bereits eine leichte Abnahme der GT-Anzahl zu verzeichnen. Erwih-
nenswert sind lokal leicht erhohte GT-Werte entlang der niederldndischen und deutschen Nordseekiiste.
Dies konnte im Zusammenhang mit den in diesem Monat hochsten Meeresoberflichentemperaturen der
Nordsee (Lane und Prandle, 1996) und der bereits saisonal bedingten Abnahme der Bodentemperaturen

in Kombination mit Land-Seewind-Zirkulationen stehen.

Die saisonale Variabilitit duBlert sich auch in der Hiufigkeit der convective clustered events (CCEs). So
treten im April im Mittel lediglich 170 und im September 320 CCEs auf (nicht dargestellt). Im Gegensatz
dazu werden von Mai bis August im Mittel 540 CCE pro Monat registriert mit der hochsten Zahl von im
Mittel 610 CCE im Juli.

Der Einfluss auf die Charakteristiken Flache und Dauer der CCE zeigt sich deutlich im April. Dort treten
gegeniiber den Monaten Mai bis August sowohl kiirzere als auch rdumlich kleinere CCE auf (Abb. 6.3).
Im September ist die zweidimensionale Verteilung hingegen hinsichtlich der Dauer, nicht jedoch hin-
sichtlich der Fldche mit den Verteilungen der iibrigen Monate vergleichbar. Grund hierfiir ist sehr wahr-
scheinlich der rdumliche Schwerpunkt der Gewitterhdufigkeit im GroBraum der nordlichen Adria und
der italienisch-slowenischen Grenzregion. Dieser iiberschneidet sich teilweise mit dem Schwerpunkt der
Auftrittshiufigkeit von CCEs mit grofer raumlicher Erstreckung (CCEpgg), welcher ebenfalls in die-
sem Gebiet liegt (Abb. 6.6 rechts). Allerdings bilden sich die Gewitter im September wie oben erwéhnt
aufgrund der relativ zur Landoberfliche wirmeren Meeresoberflache und der damit einhergehenden La-
bilisierung vorzugsweise iiber dem Meer. Die Bildung von grof8en, Meer- und Landoberfliche iibergrei-
fenden CCE ist daher weniger wahrscheinlich.

Im Mai treten im Vergleich zu den Monaten Juni, Juli und August weniger CCE mit extremer Fléche und
Dauer auf. Im Gegensatz zu den Verteilungen im April und September ist die Verteilung jedoch nédher an

den Verteilungen der Sommermonate. (Abb. 6.3).

6.2. Betrachtung der Monate Mai bis August

Aufgrund der hohen Anzahl an Gewittern, der Ahnlichkeit der rdumlichen Verteilungen der GT (vgl.
Abb. 6.1) und der Ahnlichkeit der Bagplots der CCE (Abb. 6.3) in den Monaten Mai bis August (MJJA)
erfolgt in diesem Kapitel eine detaillierte Analyse der Klimatologie fiir diese Monate aggregiert.

Die mittlere jdhrliche Zahl der GT und CG weist eine hohe rdumliche Variabilitit auf (Abb. 6.4). Beide
GroBen zeigen auf der kontinentalen Skala einen Gradient von der Kiiste (bspw. Bretagne mit weniger als
einem GT und weniger als 20 CG) zum Landesinneren (bspw. Tessin mit iiber 12 GT und iiber 500 CG).

Seine Ursache hat dieser Gradient vor allem in der mit der Entfernung zur Kiiste ansteigenden atmosphé-
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Abb. 6.3.: Bagplots der zweidimensionalen Verteilungen von Dauer und Fliche der CCE der verschiedenen Mo-
nate. April und September, welche im Folgenden nicht im Datensatz enthalten sein werden, sind transparent
dargestellt.

rischen Instabilitdt im klimatologischen Mittel (Mohr und Kunz, 2013). Lokal begrenzte Gebiete mit im
Vergleich zur Umgebung hoheren GT-Werten finden sich in enger rdaumlicher Beziehung zur Orographie

(vgl. Abb. 6.1) und damit verbundenen Auslosemechanismen fiir Konvektion (Kap. 2.3).

Ein Vergleich der Blitzdichte mit der Haufigkeit der GT (Abb. 6.4 links und rechts) zeigt eine grofle
Ubereinstimmung der Hotspots sowohl was ihre Lage als auch ihre Anzahl betrifft. Ursache hierfiir ist
eine relativ hohe Korrelation der Blitzdichte mit der Anzahl der GT (Spearman-Korrelation: r = 0,73; p
< 0,05). Eine geringere Ubereinstimmung zeigt sich dagegen iiber der Adria und dem westlichen Mittel-
meer, wo die Anzahl der GT und die Blitzdichte divergieren. Auch weist hier der Median der CG pro GT
hohere Werte auf (Abb. 6.5 links). Uber der Adria und der Westkiiste Italiens lassen sich im Vergleich
zur Umgebung ebenso hohere Varianzwerte der angepassten theoretischen Gammaverteilung pro Gitter-
punkt (Kap. 3.1) beobachten (Abb. 6.5 rechts). Ein Grund dafiir sind wahrscheinlich die eher stationidren
und einzelnen isolierten Gewittersysteme, welche bevorzugt iiber dem Mittelmeer auftreten (Kotroni und

Lagouvardos, 2016).

Die hochste Anzahl an GT findet sich an den siidlichen Alpenhingen mit lokalen Maxima um Nizza, im
Tessin und im Dreilindereck von Osterreich, Italien und Slowenien. Diese Hiufung hat seine Ursache
in der Orographie in Kombination mit feuchten siidlichen Luftstrémungen (Manzato et al., 2022). Im
Gegensatz dazu sind die hochsten Erhebungen der Alpen lokale Minima der Gewitteraktivitiit, wie auch
Manzato et al. (2022) und Analysen basierend auf OTs (Punge et al., 2017) zeigen. Ein rdumlich auf

einen Gitterpunkt begrenztes Maxima in der Schweiz (nahe der Grenze zu Osterreich, siche Abb. 6.1 H)
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Abb. 6.4.: Mittlere jihrliche Anzahl an (links) CG und (rechts) GT pro Gitterpunkt (10 x 10 km?). Beide Skalen,
sowohl die CG-Dichte als auch die GT, sind aufgrund der schiefen Verteilung nicht linear.

ist der Berg Séntis mit einem exponierten Sendemasten auf dem Gipfel, welcher fiir eine sehr hohe
Blitzhdufigkeit bekannt ist (Manoochehrnia et al., 2008).

Orographische Erhebungen konnen iiber verschiedene Faktoren, wie beispielsweise durch Feuchtefluss-
konvergenzen aufgrund der Ablenkung der Strémung in den unteren Atmosphérenschichten, die Ent-
stehung von Gewittern begiinstigen (siehe auch Kap. 2.3). Mittelgebirge zeichnen sich daher als lokal
begrenzte Hotspots mit erhohtem Aufkommen der GT aus. Das zeigt sich beispielsweise deutlich ausge-
prégt iiber der Eifel und dem Erzgebirge in Deutschland sowie dem Zentralmassiv in Frankreich. Deutlich
erkennbar ist auch ein Hotspot im Siidwesten Deutschlands, der seine Ursache vermutlich in Stromungs-
konvergenzen und Schwerewellen stromab des Schwarzwalds und der Schwibischen Alb hat (Kunz und
Puskeiler, 2010). Das Maximum entlang der spanisch-franzosischen Grenze im Zusammenhang mit den
Pyrenéden mit bis zu 8 GT und jihrlichen Blitzzahlen von bis zu 200 pro Gitterpunkt ist durch orographi-
sche Stromungsmodifikationen in Kombination mit einer Land-Seewind Zirkulation bestimmt (Callado

und Pascual, 2005).

Auch auf der italienischen Halbinsel zeigt sich der Zusammenhang der Gewitteraktivitit und der Oro-
graphie in Kombination mit der Advektion feucht-warmer mediterraner Luftmassen: Wihrend in der
Poebene in Norditalien Werte von etwa 3 GT zu beobachten sind, steigt die Zahl iiber dem Apennin auf
mehr als 8. In der Region um Florenz mit weniger ausgeprégter Orographie ist ein lokales Minimum
von etwa 4 GT erkennbar. Ostlich der Adria findet sich ein Hotspot in den Dinarischen Alpen. Dafiir
urséchlich ist eine Kombination aus warmen und feuchten Luftmassen aus dem Mittelmeerraum und
orografischer Hebung. Kotroni und Lagouvardos (2016) zeigen, dass eine positive Korrelation zwischen
der Gesamtzahl der Blitzeinschldge und der Meeresoberflachentemperatur des umgebenden Mittelmeers
vorliegt. Ein weiteres Maximum in einer Region mit im Vergleich zu den nérdlicheren und westlichen

Lindern Europas generell hoheren Anzahl von GT (mindestens mehr als 5) auf dem Balkan findet sich
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Abb. 6.5.: (links) Median der CG pro GT und (rechts) die Varianz, welche anhand der theoretischen Gammaver-
teilung der CG pro GT berechnet wurde (siehe Kap. 3.1). Zur VergoBerung der Stichprobe, auf der die Anpassung
an die theoretische Gammaverteilung erfolgte, wurden jeweils 4 x 4 Gitterpunkte zusammengefasst.

in Bosnien und Herzegowina und den Dinarischen Alpen. Ein weiterer, die Konvektion begiinstigender
Faktor, sind synoptische Bedingungen mit siidwestlichen Stromungen, welche fiir die Advektion relativ
warmer und feuchter Luftmassen liber der Adria sorgen (Strajnar et al., 2019). In dieser Region treten
ebenfalls mit die hochsten konvektiven Niederschlagssummen in Europa auf (Dietzsch et al., 2017).

Ein weniger ausgeprigtes weiteres Maximum in den PoZegan-Bergen in Kroatien findet sich iiber einer
kleinen Gebirgsregion mit dem hdchsten Berg Psunj mit bis zu 10 mittleren jdhrlichen GT. Das Minimum
iber dem westlichen Teil des Mittelmeers mit teilweise im Mittel weniger als einem GT ist teilweise dar-
auf zuriickzufiihren, dass hier lediglich die Monate Mai bis August betrachtet werden. Das saisonale
Maximum in dieser Region liegt zum Herbst hin im September und Oktober (Kotroni und Lagouvardos,
2016; Piper und Kunz, 2017; Galanaki et al., 2018).

Im Allgemeinen ist die hier vorgestellte Klimatologie der Gewitteraktivitit weitestgehend in Uberein-
stimmung mit anderen Studien (Wapler, 2013; Anderson und Klugmann, 2014; Poelman et al., 2016;
Piper und Kunz, 2017; Taszarek et al., 2019; Enno et al., 2020; Manzato et al., 2022, z. B.). Geringfiigige
Unterschiede ergeben sich hauptsichlich aufgrund unterschiedlicher betrachteter Zeitraume, Definitio-
nen der Gewittertage oder aufgrund unterschiedlicher Datenquellen, die zur Analyse der Gewitterakti-
vitdt genutzt wurden. Der zugrunde liegende Blitzdatensatz der hier vorgestellten Klimatologie ist im
Vergleich zu den oben genannten Studien der zeitlich umfangreichste Datensatz direkter Gewittermes-

sungen und bildet das Gewitterauftreten der ersten beiden Dekaden des 21. Jahrhunderts sehr robust ab.

Der bei den GT vorherrschende Gradient von der Kiiste zum Landesinneren aufgrund der Zunahme der
atmosphirischen Instabilitét ldsst sich ebenso bei der mittleren jahrlichen Anzahl der CCE beobachten
(Abb. 6.6). In absoluten Zahlen treten CCEpyg im gesamten Gebiet deutlich haufiger auf als die unteren
90 % der CCE. Beispielsweise finden sich im Hotspot iiber dem Erzgebirge fiinfmal mehr CCEpyg pro

105



6. Klimatologie der Gewitteraktivitét

Gitterpunkt gegeniiber den restlichen CCE. Im Vergleich zur Klimatologie der GT (Abb. 6.4 rechts) gilt
es zu bedenken, dass die absoluten Zahlenwerte nicht direkt miteinander vergleichbar sind. So kdnnte
beispielsweise die Vermutung naheliegen, dass die Summe der beiden CCE der Anzahl an GT entspre-
chen konnte.

An dieser Stelle sei auf die verschiedenen Definitionen der Gewittererfassung verwiesen. Beispielsweise
gibt es innerhalb der CCE-Polygone durchaus Gebiete, in denen keine Blitzaktivitit beobachtet wird,
also folglich auch kein Gewittertag auftritt. Weiterhin ist die Gitterweite der CCEs doppelt so grof3 wie
die Gitterweite der GT (20 km gegeniiber 10 km).

Auffilligstes Merkmal der CCEpgg, neben dem oben genannten Gradienten, ist die Ausprigung zwei-
er Hiufigkeitsschwerpunkte: Einer im Dreildndereck Italien, Osterreich und Slovenien und ein weiterer
tiber dem Bundesland Bayern und dem Westteil Tschechiens als ein zusammenhiingendes Gebiet mit
Werten iiber im Mittel sieben CCEpgg pro Jahr mit einem Maximum iiber dem siidlichen Rand des Erz-
gebirges. Der siidliche Hotspot ist direkt in Ubereinstimmung mit dem ebenfalls in dieser Region veror-
teten Hotspot der GT. Der nordliche Hotspot im Erzgebirge hat den selben maximalen Zahlenwert wie
der Hotspot im Dreildndereck mit 10 CCEpgg pro Jahr. Das Erzgebirge stellt bei den GT ebenfalls einen
lokal begrenzten Hotspot dar, der allerdings in absoluten Zahlen um den Faktor zwei geringer ist. Eine
Betrachtung der Klimatologie der unteren 90 % der CCE zeigt, dass im Dreildndeeck ebenfalls erhohte
Werte der Auftrittswahrscheinlichkeit zu beobachten sind. Fiir die hohen Werte bei den GT sind also die
Kombination aus der hochsten gemessenen Haufigkeit der CCEpgg und zusétzlich der unteren 90 % der

CCE ursichlich.

Weiterhin ist bei den unteren 90 % der CCE ein Zusammenhang sowohl zu den Mittelgebirgen als auch
zu den Hochgebirgen (vorrangig der Pyrenden und Alpen) erkennbar. Wie auch schon bei den GT treten
iber dem Alpenhauptkamm sehr selten CCE auf; dieser Bereich ist als ein zusammenhingendes Gebiet
von der franzosisch-italienischen Grenze iiber die Schweiz und Osterreich sichtbar. An den siidlichen
Héngen finden sich, ebenfalls dhnlich zu den GT, hohe Werte der CCE-Hiufigkeit mit darin eingela-
gerten lokal begrenzten Maxima im Tessin, bei Nizza und im nordostlichen Teil Italiens bis zur Grenze
Osterreichs im Norden und Sloveniens im Osten. Weiterhin findet sich jeweils ein Hotspot im PoZega
Gebirge und im siidlichen Teil Italiens im Appenin. Auch diese Auspriagungen finden sich bei den Kli-

matologien der GT und CG-Dichte.

Eine mittlere Anzahl von mehr als drei CCEpgq pro Jahr (mit Ausnahme der Adria) treten ausschlieBlich
iiber dem Festland auf. Ein Zusammenhang zur Orographie ist lediglich bei den Alpen, nicht jedoch zu
den Mittelgebirgen erkennbar. Hochalpine Regionen sind bei den CCEpg ebenfalls als ein Minimum und
als schmales Band, am stédrksten ausgeprégt iiber dem siidlichen Teil der Schweiz und Westosterreich, zu

erkennen.
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Abb. 6.6.: Mittlere Anzahl an CCE pro Jahr pro Gitterpunkt (links) der unteren 90 Quantile und (rechts) des
obersten 90. Quantils.

Die Randbereiche des Untersuchungsgebiets und dabei insbesondere die Ostliche Seite weisen eine Ab-
nahme der Hiufigkeit der CCEpgg auf, welche aus der Konstruktion der CCE im Allgemeinen resultiert.
CCE, welche sich eigentlich weiter nach Osten erstrecken wiirden, sind durch die Begrenzung der Daten
abgeschnitten. Daher sind diese Ereignisse, welche sich eigentlich {iber das Untersuchungsgebiet hinaus
erstrecken wiirden, im Randbereich kleiner als in der Realitét. Je groBer die CCE, desto groBer ist auch
dieser Effekt. Dies ist die Ursache fiir die deutlich sichtbare Abnahme der Auftrittswahrscheinlichkeit
der CCEpgg am 0Ostlichen Rand, was bei den unteren 90 % der CCE nicht so deutlich hervortritt. Dieses

Phinomen ist rein technisch bedingt und hat keine meteorologischen Implikationen.

Eine Einordnung der Klimatologie der CCEpqg in die Literatur ist eine Herausforderung, da klimatologi-
sche Analysen bisher meistens fiir voneinander unabhéngig betrachtete Gitterpunkte erfolgten. Analysen,
welche die riumliche Ausdehnung der Gewitteraktivitét beriicksichtigen, wurden in Europa bisher selten
vorgenommen. Fiir eine solche Analyse ermittelten Morel und Senesi (2002) die Auftrittshiufigkeit von
MCS basierend auf Satellitenmessungen. Auch wenn sich zu dieser Arbeit der Zeitraum (1993 — 1997 ge-
geniiber 2001 —2021), die Datengrundlage (Blitze gegeniiber Satellitenbildern) und auch die Definition
der BasisgroBen (rdumlich ausgedehnte Blitzcluster, CCEpog gegeniiber ausgedehnten Flichen 1000 km?
mit Wolkenoberflachentemperaturen < —45 °C) unterscheiden, so bilden doch beide Datensitze die Hiu-
figkeit von grofrdumigen, zusammenhingenden Gebieten mit Gewitteraktivitit ab (Abb. 6.7).

Die Analysen von Morel und Senesi (2002) zeigen iibereinstimmend mit der Klimatologie der CCEpqg
(Abb. 6.6 rechts) die wesentlichen Charakterisierungen der (rdumlich ausgedehnten) Gewitteraktivitit: (i)
einen Gradienten von den Kiistenregionen ins Landesinnere und (ii) ein west-0stliches Band mit erhéhten
Werten entlang der siidlichen Alpenhiinge mit einem Maximum im Dreiléndereck Italien, Osterreich und

Slowenien.
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Abb. 6.7.: MCS-Héufigkeit iiber jedem Gitterpunkt auf der Grundlage der aus Satellitendaten ermittelten Wol-
kenoberflachentemperaturen (1993 —1997, nach Morel und Senesi, 2002). © John Wiley & Sons (genehmigter
Nachdruck)

Allerdings finden sich auch drei (wesentliche) Unterschiede: (i) Bei der Klimatologie der CCEpg findet
sich keine Hiaufung iiber den Pyrenéen, (ii) ein Minimum iiber dem Alpenhauptkamm findet sich aus-
schlieBlich bei der Klimatologie der CCEpgg und (iii) ein weiteres Maximum im Nordwesten Tschechiens
ist lediglich bei der Klimatologie der CCEpgg zu finden. Vermutlich ist (i) die fehlende Haufung tiber den
Pyrenden der CCEpgg aufgrund der Nihe zur Grenze des Untersuchungsgebiets erkldrbar (vgl. Erkla-
rung zum Ostlichen Randbereich des Kartenausschnitts im vorherigen Absatz). Das nur in den Blitzdaten
sichtbare (ii) Minimum iiber dem Gebirgszug der Alpen tritt vermutlich in Satellitendaten nicht auf, da
der Eisschirm, welcher sich aufgrund der hochreichenden Konvektion am Oberrand der Troposphére aus-
bildet (Kap. 2.5), sich auch unabhingig des Gebirgszugs sowohl in nordliche als auch siidliche Richtung
ausbreiten kann. Da Blitze vornehmlich in der Nihe des Aufwindbereichs auftreten (Kap. 2.8.1), ist eine
Trennung der Gewittercluster in nordlich und siidlich des Gebirgszugs gelegene CCE wahrscheinlicher
als bei den MCS. Bei MCS umfassen die Wolken auch Gebiete ohne konvektive Aktivitit (bspw. auch
Regionen mit stratiformen Niederschlag, Kap. 2.5). Die Ursache fiir das Maximum iiber dem Erzge-
birge der CCEpg konnte ebenfalls in der unterschiedlichen Datengrundlage begriindet sein. Das lokale
Maximum der Blitzhiufigkeit (Abb. 6.4 links) fiihrt ebenfalls zu einer Haufung der CCEpyg, allerdings
sind aufgrund der nérdlicheren Lage die Ausbildung groBer, zusammenhingender Eisschirm weniger

wabhrscheinlich.
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6.3. Betrachtung von Teilgebieten

Es soll nun der Frage nachgegangen werden, ob und wie sich die CCE in verschiedenen Regionen un-
terscheiden. Dazu wird eine Aufteilung des Untersuchungsgebiets in kleinere Teilgebiete vorgenommen.
Das Ziel ist es dann, fiir jedes Teilgebiet eine statistische Beschreibung der dort auftretenden CCEs durch-
fithren und dafiir auch spéter Trendanalysen (Kap.7.2) durchzufiihren. Die Aufteilung erfolgt anhand der

folgenden Kriterien:

1. Das Gebiet mit dem klimatologisch haufigsten Gewitteraufkommen soll moglichst umfassend ab-
gedeckt sein. Der Atlantik, die Britischen Inseln und die Nord- und Ostsee konnen also ausge-

schlossen werden (vgl. Kap. 6.2).

2. Das Gewitteraufkommen nordlich und siidlich der Alpen soll getrennt voneinander analysiert wer-
den, da durch den Alpenhauptkamm eine rdumliche Separierung des Auftretens der CCEpgg zu

beobachten ist.

3. Die Gebiete sollen eine geometrisch einfache Form haben (Rechtecke) und die Groflen ndherungs-

weise gleich sein, damit ein Vergleich der Regionen untereinander moglich ist.

4. Die jeweilige Linge und Breite der Rechtecke soll sich aus riumlichen Ahnlichkeiten des Gewit-

teraufkommens ergeben.

Insbesondere aufgrund des letztgenannten Punkts wurden raumliche Korrelationsanalysen fiir die CCEpgg
durchgefiihrt. Dafiir wurden jeweils alle Gitterpunkte nacheinander als Referenzpunkt festgelegt und zu
dieser Referenz jeweils die Korrelationen aller anderen CCEpgg-Gitterpunkte berechnet. Im Folgenden
werden daher — auch vorgreifend auf die darauf basierende Festlegung der Teilgebiete — die Ergebnisse
fiir drei (exemplarische) Referenzgitterpunkte diskutiert. Zwecks besserer Ubersicht wird eine Zusam-
menfiigung der drei unterschiedlichen zweidimensionalen Ergebnismatrizen vorgenommen. Dabei wird
pro Gitterpunkt der jeweils hochste Wert fiir die finale zweidimensionale Ergebnismatrix {ibernommen
(Abb. 6.8).

Die allgemeine Form der Verteilungen der Korrelationen an den drei Orten unterscheiden sich erheblich
voneinander. Das Gebiet mit Korrelationswerten von iiber 0,5 des an der Grenze zwischen Deutschland
und Tschechien liegenden Referenzpunkts erstreckt sich iiber weite Teile Ost- und Mitteldeutschlands
bis hin zur Westgrenze Polens und dem nordwestlichen Teil Tschechiens. Dieses Gebiet weist eine ovale
Form auf mit im Vergleich zu denen in Italien und Frankreich gelegenen Punkten geringer Exzentrizitét.
Die Ost-West Erstreckung ist dabei etwas ausgeprigter als die Nord-Siid Erstreckung.

Der Referenzpunkt in Frankreich weist ebenfalls eine ovale Form auf, allerdings mit einer grofleren Ex-
zentrizitdt und einer Hauptachse, welche von Siidwesten nach Nordosten weist. Diese Form hat ihre
Ursache in der Hauptzugbahn (siehe Abb. 6.9) der dort auftretenden Gewitterziige, welche ebenfalls eine

Stidwest-Nordost Richtung aufweisen. Das Gebiet mit Korrelationswerten iiber 0,5 umfasst weite Teile
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Abb. 6.8.: Spearman-Korrelationskoeffizient der CCEpgg bezogen auf drei verschiedenen Referenzpunkte (schwar-
ze Punkte). An jedem Gitterpunkt wird jeweils der maximale Wert der tiberlappenden Korrelationswerte der Punk-
te angegeben. Die Skala ist zwecks besserer Auflosung der hoheren Korrelationswerte im negativen Bereich nicht
linear. Die schwarzen Boxen zeigen drei Teilgebiete, deren Gewitteraktivitit voneinander getrennt untersucht
wird.

Siidfrankreichs und erstreckt sich im Siiden bis an die Grenzen der Pyrenden und im Norden bis in den

GroBraum Paris. Im Westen grenzt es an die Kiiste der Biskaya.

In Italien ist der Einfluss der Alpen auf die Korrelation am deutlichsten erkennbar an dem nach Norden
hin stdrkeren Gradienten. Wie bereits im Kapitel 6.2 erldutert, ist iiber dem Alpenhauptkamm selten
Gewitteraktivitit zu beobachten. Insbesondere bei den CCEpyg fungiert dieser als Grenze zwischen der
nordlich und siidlich der Alpen auftretenden Gewitteraktivitit. Die Fliche mit Korrelationswerten iiber
0,5 weist eine stark exzentrische Ovalform auf, deren Hauptachse eine Orientierung von nahezu West-
Ost aufweist. Erfolgt dieselbe Berechnung der Korrelationen an Punkten nahe der Referenzpunkte, so
ergeben sich den oben erlduterten Befunden zufolge dhnliche Ergebnisse (nicht gezeigt). Daher konnen

die rdumlichen Korrelationsmuster als robust angenommen werden.

Aufgrund der oben diskutieren Formen der Gebiete mit hoher Korrelation (hier die Gebiete iiber 0,5)
bei den drei Referenzpunkten in Frankreich, Deutschland und Italien und den oben aufgezihlten An-
forderungen zur Aufteilung in Teilgebiete wurde eine Aufteilung durchgefiihrt wie in Abbildung 6.8
durch schwarze Boxen gekennzeichnet. Randgebiete mit klimatologisch geringer Gewitteraktivitét (vgl.
Abb. 6.5) sind dabei nicht enthalten. Das westliche Gebiet (W-Region), welches hauptséichlich Frank-

reich umfasst, zeichnet sich durch eine grofiere Nord-Siid Erstreckung aus, was vor allem durch die Lage
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der in senkrechte Richtung gekippten Hauptachse der ovalen Form der Flache mit Korrelationskoeffizi-
enten grofer als 0,5 Rechnung trigt.

Das Teilgebiet mit dem Hauptanteil Deutschland und Tschechien (NO-Region) ist nahezu quadratisch,
was wiederum seine Ursache in der im Vergleich zu Frankreich runderen Form der Fliache mit Korrela-
tionswerten groBer als 0,5 hat. Die siidliche Begrenzung lduft entlang des Alpenhauptkamms, welcher
eine natiirliche Barriere der Gewitteraktivitét darstellt.

Das siidostliche Gebiet (SO-Region) weist eine groflere Ersteckung in Ost-West als in Nord-Siid Rich-
tung auf, wiederum bedingt durch die Form der Fldche mit Korrelationswerten grofler als 0,5. Die Grofle
der Regionen haben eine Abweichung von ca. 5 % voneinander. Lediglich die Verzerrung der Flichen
durch die Projektion der Kugeloberfliche der Erde in zwei Dimensionen lisst die Groen unterschiedlich
wirken.

Die diskutierten unterschiedlichen Charakteristika der Flichen mit Korrelationswerten groer 0,5 haben

ihre Ursache zum grofiten Teil in den unterschiedlichen Orientierungen der CCE (Abb. 6.9):

- In der W-Region weisen die CCEs eine Orientierung hauptsichlich in Ostsiidost-Westnordwest
Richtung auf (Median: 239°). CCEs mit einer ostlichen Komponente in der Zugrichtung sind du-
Berst selten (24 %). Vor allem CCEs mit einer Grofie von mehr als 5000 km? weisen praktisch

immer eine westliche Zugrichtung auf.

- Die Verteilung der Orientierungen der CCEs in der NO-Region ist jener der W-Region &dhnlich.
Lediglich das Maximum der Orientierungen ist etwas mehr in Richtung Osten verschoben (Medi-

an: 247°).

- Das Maximum der Verteilungen der Orientierungen der CCEs verlduft in der SO-Region nahezu
in Ost-West Richtung (Median: 271°). Orientierungen mit zunehmender nordlicher bzw. siidlicher
Komponente (im 6stlichen Halbraum) sind nahezu symmetrisch. Ebenso ist der Anteil aus Ost-
lichen Richtungen gegeniiber den anderen beiden Regionen etwas erhoht (33 %). Die Ost-West
Orientierung ist sehr wahrscheinlich auch der Grund fiir die oben diskutierte Ost-West Orientie-

rung der Fliche mit Korrelationswerten von mehr als 0,5.

Die zweidimensionale Verteilung der Grofie und Dauer der CCEs unterscheidet sich in den verschiedenen
Regionen nahezu ausschlieBlich in der Dauer und nicht in der Grofe. Eine mogliche Ursache fiir die
langere Dauer der CCEs in der O-Region konnten die dort statistisch hiufiger auftretenden stationiren

und linger andauernden Gewitter iiber dem Mittelmeer sein (Kotroni und Lagouvardos, 2016).

6.4. Jahrliche Variabilitat

Die bisherigen klimatologischen Betrachtungen sollen nun noch um die Darstellung der jihrlichen Va-

riabilitit erweitert werden. Die jahrliche Zahl der GT weist in allen Regionen eine erhebliche jéhrliche
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Abb. 6.9.: Histogramm (in Polarkoordinaten) der CCE-Orientierung in den verschiedenen Teilgebieten (siehe auch
Abb. 6.8, W, rechts; NO, Mitte; SO, links). Die verschiedenen Farben markieren unterschiedliche CCE-Gro6en.

101

Dauerin h

Region
ow

0 so

) 20000 40000 60 000
Flache in km?

Abb. 6.10.: Bagplots aller CCE in den verschiedenen Subregionen.

Variabilitit auf ( Abb. 6.11). Generell ist zu beobachten, dass die prozentuale Abweichung der Gewitter-
hiufigkeit in den einzelnen Jahren in groBeren, zusammenhingenden Gebieten erfolgt, was einen Zusam-
menhang zu synoptischen Antrieben vermuten lisst. Beispielhaft werden im Folgenden die prozentualen
Anomalien der Hiufigkeit der GT bzw. der CCEpyy fiir die Jahre diskutiert, die besonders stark von den
anderen Jahren abweichen (2001, 2009 und 2021, alle iibrigen jdhrlichen Anomalien finden sich in An-
hang A).

Im Jahr 2001 sind groere zusammenhédngende Gebiete mit positiven prozentualen Abweichungen von
der mittleren jahrlichen GT-Haufigkeit vorrangig im nordwestlichen Teil zu beobachten (Abb. 6.11 oben
links). Vor allem der westliche Teil Grof3britanniens tritt mit hohen Werten am oberen Ende der Skala
hervor. Dabei gilt es zu beachten, dass in diesem Bereich die mittlere jéhrliche Zahl an GT mit weni-
ger als einem Tag (vgl. Abb. 6.4 rechts) die klimatisch niedrigsten Werte aufweist, d.h. Abweichungen
von mehr als 300 % entsprechen dann 3 Gewittertagen im Jahr. Uber dem Norden Frankreichs mit den
hochsten Werten im Grofiraum Paris ist ebenfalls eine deutliche positive Anomalie der GT-H&ufigkeit

zu beobachten. Dem gegeniiber steht eine teilweise iiber die Hilfte geringere GT-Héaufigkeit in weiten
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Teilen Deutschlands, dem Norden Polens, Osterreichs, Sloveniens, Kroatiens und der Adria. Im Norden
Italiens ist hingegen eine leichte positive Anomalie im Vergleich zur mittleren jahrlichen Gesamtzahl zu
beobachten.

Bei den Anomalien der CCEpgg-Hiufigkeit finden sich in einem zusammenhéingenden Gebiet an der
spanisch-franzosischen Grenze und entlang der franzosischen Atlantikkiiste (mit Ausnahme der Breta-
gne) bis zur Normandie Werte von —100 %. Dies bedeutet, dass in diesem Jahr keine CCEpyg aufgetre-
ten sind. Im nordlichen Teil Baden-Wiirttembergs und Bayerns und in weiten Teilen Sachsen-Anhalts
sowie in weiten Teilen Polens sind negative Werte in diesem Jahr zu beobachten. Bis zu einer Verdreifa-
chung der CCEpgg-Héufigkeit ist im Stidosten Frankreichs und in Italien ebenso wie an der Nordseekiiste

Deutschlands zu verzeichnen.

Im Jahr 2009 (Abb. 6.11 Mitte rechts) sind im nordwestlichen Teil des Untersuchungsgebiets, vorran-
gig iiber der Nordsee und dem Armelkanal, kleinrdumige, voneinander riumlich separierte Gebiete mit
hohen Werten zu verzeichnen. Weiterhin befindet sich ein groBeres, zusammenhédngendes Gebiet positi-
ver Abweichungen mit lokal eingelagerten Extremwerten (> 300 %) iiber weiten Teilen Frankreichs, der
Schweiz, dem Siiden Deutschlands, Tschechiens und dem Siiden und der Mitte Polens.

In diesem Jahr iiberwiegen bei den CCEpgy-Anomalien positive Werte. Mit Ausnahme des Siidosten ver-
zeichnet dieses Jahr nahezu in ganz Frankreich positive Werte. Auch in der Schweiz, Osterreich und der
Siiden und Osten Deutschlands treten Werte von bis + 300 % auf. Entlang der Mittelmeerkiiste Frank-

reichs und Westitaliens finden sich negative Anomalien der CCEpgo-Haufigkeit.

Die geringste Gesamtzahl an CG (vgl. Abb. 4.2)) wurde im Jahr 2021 beobachtet. Dies zeigt sich am
deutlichsten an der geringen Gewitterhdufigkeit im siiddstlichen Teil, namentlich in Italien, der Adria,
Slovenien, Kroatien und Bosnien und Herzegowina. Groflere Gebiete weisen hier eine um zwei Drittel
niedrigere GT-Hiufigkeit auf gegeniiber dem klimatologischen Mittel. Dieses Gebiet mit einer redu-
zierten GT-Haufigkeit tiberlappt aulerdem auch mit jenen Gebieten mit relativ hohen klimatologischen
Werten (vgl. Abb. 6.4 rechts). Mit Ausnahme von kleinen Gebieten im Nordosten Osterreichs und im
Osten Tschechiens und im Norden Spaniens gibt es praktisch iiber dem gesamten europdischen Festland
ausschlieBlich negative Werte der prozentualen GT-Héufigkeit in diesem Jahr.

Ebenso treten in diesem Jahr tiber nahezu dem gesamten Festland praktisch keine CCEpgg auf (- 100 %).
Lediglich im Norden Deutschlands, dem Norden und Siiden Polens, im Siidwesten Frankreichs und ei-

nem kleinen Teil im Nordosten Italiens sind Werte um 0 % zu beobachten.

Die oben diskutierten Beispieljahre der prozentualen Abweichungen der jihrlichen Hiufigkeit der GT
zeigen allerdings ebenfalls ein grundsitzliches Problem auf: Bedingt durch die hohe rdumliche Auflo-
sung weisen einzelne Gitterpunkte in zusammenhéngenden Gebieten teils stark abweichende Anomalien

auf. Dies erschwert die statistische Auswertung und Anderungen sind oftmals statistisch nicht signifikant.
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Abb. 6.11.: Jahrliche prozentuale Abweichungen von (links) der mittleren jahrlichen Anzahl an Gewittertagen pro
Gitterpunkt und (rechts) der mittleren jahrlichen Anzahl an CCEpgg der Jahre (von oben nach unten) 2001, 2009,
2021. Gebiete mit einer CCEpgp-Haufigkeit von im Durchschnitt weniger als zwei CCEpgy pro Jahr sind von
der Berechnung der Anomalie ausgenommen. Die positiven (roten) Farbschattierungen umfassen einen gréferen
Wertebereich als die negativen (blauen) Farbschattierungen.
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Im Jahr 2021 sind in dem oben genannten siidostlichen Gebiet um die nordliche Adria mit stark negativer
Anomalie einzelne Gitterpunkte enthalten, die keine aulergewohnliche Abweichung aufweisen (erschei-
nen als weille Punkte). Bei den CCEpgp-Anomalien finden sich im Allgemeinen in groBeren, zusam-
menhingenden Gebieten weniger eingelagerte Gitterpunkte mit abweichenden Werten. Vielmehr sind
Gebiete mit positiven bzw. negativen Anomalien — im Gegensatz zu den Anomalien der GT-Héufigkeit
—in der Regel raumlich voneinander klarer getrennt.

Spiter in der Arbeit wird untersucht, ob grofSraumige atmosphirische Stromungskonfigurationen fiir eine
solche ungewohnliche Reduktion der jahrlichen GT-Haufigkeit ursdchlich sein konnten. Wie in Kapi-
tel 6.2 gezeigt, wird der GroBteil der GT-Héufigkeit durch das Auftreten der CCEpgg bestimmt. Durch
die exklusive Betrachtung grofler, zusammenhingender Gebiete ist einerseits eine statistische Auswer-
tung der Auftrittswahrscheinlichkeit deutlicher, zum anderen ist der meteorologische Zusammenhang zu
groBrdumigen Stromungskonfigurationen wahrscheinlicher als bei rdumlich separiert auftretenden klein-

rdumigen CCEs.

6.5. Serielles Clustering

Die bisherigen Betrachtungen der Gewitteraktivitdt haben den zeitlichen Aspekt auller Acht gelassen.
Daher wird nun die klimatologische Verteilung serieller Clusterereignisse von CCEpg( (Definition siehe
Kap. 5.4) vorgestellt.

Die Analyse der rdumlichen Verteilung von zeitlich gehiduftem Auftreten von Gewittern in einer Region
erfolgt pro Gitterpunkt anhand des durchschnittlichen Werts pro Tag und Jahr der fiir serielles Cluste-
ring neu generierten Zeitreihe (Kap. 5.4). Insgesamt ist die rdumliche Verteilung jener Verteilung der
mittleren Anzahl an CCEpgg pro Jahr (Abb. 6.6) dhnlich. So ist auch beim seriellen Clustering ein deut-
lich ausgeprigter Gradient der Gewitteraktivitit vom Meer und den Kiistengebieten ins Landesinnere zu
beobachten (Abb. 6.12 links). Das Maximum liegt mit einem Wert von 2,5 entlang der siidlichen Alpen-
hiinge im Nordosten Italiens und dem Dreiléindereck Italien, Osterreich und Slowenien. Die Auflosung
ist definitionsgemdl geringer als bei der Verteilung der mittleren Anzahl an CCEpqo, da fiir die Erstellung
der neuen Zeitreihe auch die jeweils angrenzenden Gitterpunkte bei der Berechnung mitberiicksichtigt
werden (siehe Kap. 5.4). Wie bereits bei der Hiufigkeit der CCEpyg diskutiert, unterliegen auch beim se-
riellen Clustering die Randbereiche einer technisch bedingten Abnahme, welche keine meteorologische

Implikation hat.

Um die bei der Erstellung der Zeitreihe des seriellen Clusterings zugrundeliegende rdumliche Verteilung
der mittleren Anzahl der CCEpgq zu beriicksichtigen, erfolgte die Berechnung der relativen Klimatolo-
gie. Dazu wurde pro Gitterpunkt der durchschnittliche Wert pro Tag und Jahr der fiir serielles Clustering
neu generierten Zeitreihe durch die mittlere Anzahl an CCEpgq pro Jahr geteilt. Die rdumliche Verteilung

(Abb. 6.12 rechts) ermoglicht aufgrund der Beriicksichtigung der CCEpyg-Haufigkeit die Vergleichbar-
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Abb. 6.12.: Durchschnittlicher Wert der Zeitreihe (links) des seriellen Clusterings pro Tag (siehe Definition in
Kap. 5.4) und durchschnittlicher Wert des seriellen Clusterings pro Tag (rechts), allerdings normiert auf die mitt-
lere Anzahl der CCEpgg pro Gitterpunkt. Lediglich Gebiete mit einem durchschnittlichen Wert von mehr als 1,2
pro Tag sind dargestellt (vgl. links, ungefihr dritter blauer Farbton).

keit der Gitterpunkte untereinander und kann als indirektes Maf fiir die bedingte Wahrscheinlichkeit
von seriellem Clustering bei CCEpgo-Auftreten interpretiert werden. Dabei tritt wie schon bei den GT
pro Gitterpunkt (Abb. 6.4 rechts) der Alpenhauptkamm deutlich als ein bogenférmiges Band hervor mit
Werten grofer als 0,45 entlang der franzosisch-italienischen Grenze, der siidlichen Schweiz und dem
westlichen Teil der Osterreichisch-italienischen Grenze. Die hochsten Werte sind in diesem Band an der
Mittelmeerkiiste zu finden. Ebenso sind die Werte im Siidosten Frankreichs iiber dem Zentralmassiv und
entlang der Pyrenden gegeniiber dem iibrigen Kontinent (mit Ausnahme der Alpenregion) etwas erhoht.
Wenn es iiber der Gebirgskette der Alpen also zu groB3rdumiger Gewitteraktivitdt kommt, dann meist in
naher zeitlicher Abfolge.

Weiterhin sind im Siidosten Frankreichs die Werte gegeniiber dem iibrigen Teil Europas hoher (> 0,3),
was ebenfalls auf eine erhohte zeitliche Haufung der groBraumigen Gewitteraktivitit schlieBen ldsst. Auf
dem iibrigen Kontinent, insbesondere iiber den Mittelgebirgen, sind die Werte iiberwiegend unter dem

Wert von 0,3 mit lediglich geringer Varianz.

Ein Vergleich der beiden Bereiche mit den hochsten Werten der jihrlichen CCEpgo-Hiufigkeit
(Abb. 6.6 rechts, Norden Tschechiens, Dreilindereck Italien, Osterreich und Slovenien) zeigt, dass beim
seriellen Clustering geringere Werte in der nordlichen Region zu verzeichnen sind, weshalb in dieser
Region bei den Absolutwerten auch keine Maxima dort auftreten (Abb. 6.12 links). Daraus folgt, dass
zwar die CCEpyg-Héufigkeit in beiden Regionen gleich ist, jedoch serielles Clustering dieser CCEpgg im
siidlichen Bereich héufiger auftritt. In der nordlichen Region treten groBraumige Gewitterereignisse also

zeitlich tendenziell separierter auf als in der Region siidlich der Alpen.
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An der Nordseekiiste Deutschlands und den Niederlanden sind ebenso leicht erhohte Werte zu finden,
ebenso im Siiden an der westlichen Mittelmeerkiiste Italiens. Der Grund hierfiir ist wiederum in der De-
finition des seriellen Clusterings begriindet: Durch die Beriicksichtigung der angrenzenden Gitterpunkte
wird an den Gitterpunkten in Kiistenndhe auch das serielle Clustering von den angrenzenden Gitter-
punkten iiber dem Meer beriicksichtigt. Uber den Meeren ist allerdings die Stichprobe klein und somit
sind Extremwerte der auf die Anzahl der CCEpg(-Héufigkeit normierte Klimatologie dort moglich (und

deshalb dort auch nicht dargestellt; Abb. 6.12 rechts, grau schraffiert).
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7. Zeitliche Trends der Gewitteraktivitat

Der vorliegende Zeitraum von 2001 bis 2021 ermdglicht eine Betrachtung von zeitlichen Trends der
Gewitteraktivitit auf Basis von direkten Messungen der Blitzdaten fiir das westliche und zentrale Eu-
ropa. Zunichst wird fiir die Blitzdichte und die Gewittertage eine hoch aufgeloste, Gitterpunkt-basierte
Betrachtung der Gewitteraktivitdt vorgenommen. Sowohl fiir das gesamte Untersuchungsgebiet als auch
fiir die in Kapitel 6.2 vorgestellten Teilgebiete werden die zeitlichen Anderungen verschiedener Charak-
teristiken der CCEs diskutiert. Am Ende des Kapitels erfolgt abschlieBend die zeitliche Entwicklung des

Auftretens von seriellem Clustering von grofriumigen Gewitterereignissen.

7.1. Trends der Gewittertage und Blitzdichte

Die klimatologischen Betrachtungen der Gewitteraktivitit in Kapitel 6 motiviert die Untersuchung diese
auf zeitliche Trends zu untersuchen. Um die Vergleichbarkeit der Gitterpunkte zu gewéhrleisten, werden
hier relative Trends diskutiert. Relativ bedeutet dabei, dass die berechneten Trends ins Verhéltnis zur
mittleren jahrlichen Anzahl an GT bzw. CG gesetzt werden. Dies ermoglicht die Vergleichbarkeit der
Gitterpunkte unabhiingig von der zugrunde liegenden Klimatologie. Gitterpunkte, an denen in sechs oder
mehr Jahren kein GT auftritt (Abb. 6.4 links), sind dabei von der Berechnung ausgenommen, da dort die
Trendberechnung nicht sinnvoll ist. Daher sind fiir gro3e Teile des Nordatlantiks, des Mittelmeers und
der Nordsee GroBbritannien keine Trends angegeben.

Am auffilligsten ist ein groles zusammenhingendes Gebiet mit signifikant negativen Werten sowohl bei
dem Trend der GT als auch bei dem Trend der Anzahl der Blitze pro Gitterpunkt von bis zu =7 % in
Zentralfrankreich (Abb. 7.1). Das Gebiet erstreckt sich von 0stlich der Gironde in Frankreich bis zu den
Grenzen Belgiens und bis zu den Vogesen, mit weiteren kleineren Ausdehnungen nach Luxemburg und
Westdeutschland. Bei den Gitterpunkten mit den maximalen Riickgidngen in Zentralfrankreich bedeutet
eine prozentuale Verringerung von —7 % pro Jahrzehnt in konkreten Zahlen fiir die absolute Anzahl an
Blitzen einen Riickgang von etwa 85 Blitzen im Jahr 2001 auf 70 im Jahr 2021 pro Gitterpunkt. Im Ge-
gensatz dazu findet sich am siidwestlichen Rand des Untersuchungsgebiets in Nordspanien ein kleineres
zusammenhéngendes Gebiet mit positiven Trends, welche jedoch nur vereinzelt signifikant sind. Dariiber
hinaus weisen einige Gitterpunkte an den Kiistengebieten des Mittelmeers, in Norddeutschland, in Teilen
Polens, an der Ostsee und in einigen kleinen Gebieten auf dem Balkan positive Trends auf. Die meisten

dieser Trends sind jedoch statistisch nicht signifikant.
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Abb. 7.1.: Relative Trends der (links) Gewittertage (GT) und (rechts) Blitze pro Jahrzehnt. Schwarze Punkte zeigen

die Ergebnisse eines TFPW Mann-Kendall-Signifikanztests (p = 0,05). Gitterpunkte mit sechs oder mehr Jahren
ohne Gewittertage sind ausgeschlossen und entsprechend transparent. Gitterpunkte mit geringem oder keinem
Trend sind in Grau dargestellt.

In dem oben erwihnten Gebiet mit Schwerpunkt Frankreich mit dem stédrksten Negativtrend bei den Ge-
wittertagen ist der Trend bei den CG in Bezug auf die Trendstirke und die statistische Signifikanz noch
ausgepragter. Dieser Befund steht im Zusammenhang mit einem Riickgang der Tage mit extremen CGs
pro Gewittertag. Au3erdem hat dieses Gebiet negativer Trends in siidwest-nordostlicher Richtung eine
groflere Ausdehnung. Dies deutet auch auf eine Abnahme der rdumlichen Ausdehnung intensiver Blitz-

cluster hin und wird daher in Abschnitt 7.2 vertiefend diskutiert.

Viele bisherige Studien iiber die Gewitteraktivitit und damit verbundenen Extremereignissen in Europa
zeigen im Allgemeinen eine Zunahme von konvektionsbegiinstigenden atmosphéarischen Umgebungsbe-
dingungen in den letzten Dekaden in Europa (z. B. Ye et al., 2017; Taszarek et al., 2021a; Taszarek et al.,
2021b; Battaglioli et al., 2023). Der Befund einer abnehmenden Gewitteraktivitit in einigen Regionen
Europa ist angesichts dieser Studien daher unerwartet.

Diese Diskrepanz motiviert daher eine genauere Betrachtung der Trendentwicklung hinsichtlich der Ent-
wicklung der GroBe, Ausdehnung und Intensitit der Gewitteraktivitdt. An dieser Stelle ist zu erwihnen,
dass die der Trendberechnungen zu Grunde liegenden Zeitreihen bei den genannten Studien deutlich
langer sind als der in dieser Arbeit betrachtete Zeitraum. Erwdhnenswert ist auch, dass Taszarek et al.
(2021b) fiir die im letzten Absatz erwihnte Region mit signifikant negativen Trends in Frankreich eben-
falls einen (wenn auch nicht signifikanten) negativen Trend (Taszarek et al., 2021b, Abb. 6 a) berechnen.
Insgesamt weisen 37 % aller Gitterpunkte der CG-Anzahl und 59 % aller GT vernachlissigbare Trends
von weniger als + 1% (Abb. 7.1, in grau) auf. Dies bedeutet eine geringe systematische Verinderung der
Gewitteraktivitdt an diesen Gitterpunkten. Vielmehr zeigt sich hier eine hohe jihrliche Variabilitit der
Gewitteraktivitit, aus der sich keine Trends ergeben (vgl. auch Abb. 6.11). Dieser Befund gilt fiir weite

Teile Polens und Ostdeutschlands ebenso wie fiir die Tschechische Republik, Osterreich, die Schweiz,

120



7.1. Trends der Gewittertage und Blitzdichte

Italien und die im Untersuchungsgebiet liegenden Balkanldnder. Einzelne isolierte Gitterpunkte mit oft
sogar signifikanten Trends in diesen Lindern sind sehr wahrscheinlich auf das gehédufte Auftreten (oder
Nichtauftreten) einzelner schwerer Gewitter zu Beginn (oder am Ende) der Zeitreihe zuriickzufiihren,

ohne jedoch eine regional ausgeprigte Tendenz der Gewitteraktivitét zu reprisentieren.

Die um 22 % hohere Zahl der Gitterpunkte mit weniger als = 1% bei den Trends der CG gegeniiber
den GT-Trends ist darauf zuriickzufiihren, dass durch die Definition der Gewittertage Ausreifier (ein
Tag mit beispielsweise 100 Blitzen fliet mit derselben Gewichtung in die Statistik der GT ein wie ein
Tag mit 5 Blitzen) zu einer deutlichen Abnahme der Gitterpunkte mit hoheren Trendwerten fithren (vgl.
auch Kap. 5.3). Bei der Trendberechnung mittels parametrischer linearer Regression (Gl. 3.11) sind
die Trends tendenziell betragsmiBig groBer (nicht gezeigt). So betrigt der Median der Anderungsrate
der CG fiir med,@TS = —1.15 und fiir medﬁkQ = —1.63; bei GT—Anderungen sind med,@ts = —0.67 und
medfrq = —1.02.

Das Verhiltnis von positiven zu negativen Trends betrigt bei der Gesamtzahl der CG 0,16 und bei den
GT 0,12. Der héhere Wert bei den CG-Trends ist aufgrund der schiefen Verteilung der Blitze pro Gewit-
tertag (vgl. 5.12 links) erwartbar. Extremwerte der Blitze pro Tag flieBen trotzdem als einzelner GT in die
Statistik ein, wohingegen bei den CG-Trends ein einzelner Tag mit einer hohen Blitzanzahl unter Um-

standen eine Blitzsumme aufweisen kann, die der Gesamtsumme sehr vieler GT-Blitzsummen entspricht.

Die hoheren Anderungsraten der CG-Trends gegeniiber den GT-Trends und die hohere Anzahl an Git-
terpunkten mit nicht vernachlidssigbaren Trends motiviert zwei sich daraus ergebende Fragen zu beant-

worten:
1. Gibt es Anderungen bei der mittleren Anzahl an Blitzen pro Gewittertag?

2. Welche Trends pro Gitterpunkt ergeben sich bei der Betrachtung extremerer Blitzhdufungen pro

Gewittertag?

Zur Beantwortung dieser Fragen wird der Trend der mittleren Blitzzahl pro Gewittertag und Jahr und
Gewittertage mit einem doppelten Schwellenwert fiir die Definition eines GT von zehn Blitzen pro Tag
hinsichtlich eines Trends untersucht. Durch die Verdoppelung des Schwellenwerts auf zehn Blitze redu-
ziert sich die absolute Anzahl der GT und damit der den Trends zugrunde liegenden Jahressummen an GT
pro Gitterpunkt. Sichtbar wird diese Tatsache u. a. auch durch die gegeniiber den Trends mit fiinf Blitzen
pro Tag groBere Flache an Gitterpunkten ohne Trendberechnung (Abb. 7.2 links). Die Verdoppelung des
Schwellenwerts auf zehn Blitze pro Tag ergibt an vielen Gitterpunkten eine Erh6hung des Betrags der
iiberwiegend negativen Trends vor allem in Frankreich (med,Bts = —1.11 gegeniiber medf}ts = —0.67 bei
einem Schwellenwert von fiinf Blitzen pro Gewittertag). Die Verteilung der Gitterpunkte mit negativen
Trends bleibt hinsichtlich der rdumlichen Verteilung nahezu identisch (vgl. Abb. 7.1 links). Der Anteil

der Gitterpunkte mit vernachlédssigbaren Trends verringert sich auf 48 %.
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Abb. 7.2.: Relative Trends (links) der Gewittertage mit auf zehn Blitze pro Gitterpunkt verdoppeltem Schwellen-
wert der Definition eines GT und (rechts) der mittleren Anzahl an Blitzen pro Gewittertag pro Jahrzehnt. Schwarze
Punkte zeigen die Ergebnisse eines TFPW Mann-Kendall-Signifikanztests (p = 0,05). Gitterpunkte mit sechs oder
mehr Jahren ohne Gewittertage sind ausgeschlossen und entsprechend transparent. Gitterpunkte mit geringem
oder keinem Trend sind in grau dargestellt.

Auch der Trend der mittleren Zahl an Blitzen pro Gewittertag weist eine dhnliche rdumliche Vertei-
lung auf wie die Trends der Gewittertage beider Schwellenwerte. Auffilligste Unterschiede sind nicht
signifikante negative Trends am Siidrand der Alpen im Nordwesten Italiens und der Poebene und nicht
signifikante positive Trends auf dem Balkan am Rand des Untersuchungsgebiets. Aufgrund der Nicht-
signifikanz und der Tatsache, dass sowohl bei den Gewittertagen als auch bei der mittleren Anzahl an
Blitzen pro Gewittertag fast keine rdumlich zusammenhéngenden Trends (positiv/negativ) in diesen Re-
gionen zu verzeichnen sind, liegen diesen Beobachtungen aller Wahrscheinlichkeit nach keine systema-

tische meteorologische Ursache zugrunde.

Zusammengefasst ist also das auffilligste Merkmal der Trendanalysen ein zusammenhingendes Gebiet
mit negativen Trends, welches sich von dstlich der Gironde in Frankreich bis zu den Grenzen Belgiens
und bis zu den Vogesen mit weiteren Ausdehnungen nach Luxemburg und Westdeutschland erstreckt.
Die Hauptachse einer gedachten umbhiillenden Ellipse hat dabei eine siidwestlich-nordéstliche Orientie-
rung. Wie bereits im Rahmen der Klimatologie diskutiert (Kapitel 6.2, Betrachtung von Teilgebieten),
ist die Hauptorientierungsrichtung der CCE &hnlich (vgl. auch 6.8, westlicher Referenzpunkt). Ebenso
zeigt sich nicht nur eine Abnahme von Gewittertagen, sondern auch vor allem von Gewittertagen mit
hoher Blitzintensitit. Um der Frage nach Anderungen der Gewitterarten nachzugehen, soll daher nun
eine vertiefende Analyse dieser Beobachtungen anhand von zeitlichen Anderungen der riumlichen und

zeitlichen Charakeristiken der CCE erfolgen.
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7.2. Trends der CCE-Aktivitat

Die zweidimensionalen jdhrlichen Verteilungen der CCE zeigen eine Tendenz zum Auftreten von klei-
neren, raumlich voneinander isolierten CCEs (Abb. 7.3 links), insbesondere bei Betrachtung des inneren
Polygons des bagplots. Analog zur Box und den whiskers eines eindimensionalen boxplots visualisieren
das innere und dulere Polygon des bagplots zweidimensionale Daten, hier die Dauer und Flache der
CCE. In den Jahren zu Beginn des Jahrhunderts (blaue Farben) treten mehr groere Cluster auf als in den
Jahren nach 2010. So liegt beispielsweise das 90. Quantil der GroBe aus dem Jahr 2021 bei 22900 km?,

was eine Verringerung um etwa 31 % im Vergleich zu 33000 km? aus dem Jahr 2001 bedeutet.

Es zeigt sich auch eine hohe jdhrliche Variabilitéit der zweidimensionalen Verteilung der Dauer und Grof3e
(siehe Abb. 7.3 links). Dies wird noch deutlicher, wenn man die Extremwerte der CCE-Verteilungen
mit langer Dauer und grofler Grofe betrachtet, die durch die dulere konvexe Hiille des bagplots (siehe
Kap. 3.5) angezeigt werden.

Die Gesamtzahl der CG pro Jahr weist einen signifikanten (p = 0,05) negativen Trend von ca.
—0,9 Millionen Einschldgen pro Jahrzehnt auf. Das Minimum lag im Jahr 2021 (2,3 Millionen,
Abb. 7.3 rechts), die hochste Zahl an Blitzschligen wurde im Jahr 2015 (6,4 Millionen) verzeichnet.
Der Jahresmittelwert liegt bei 4,2 Millionen CG mit einer Standardabweichung von 1,04 Millionen.
Am auffilligsten ist die Zunahme von kleinen Clustern (< 1000km?, Abb. 7.3 rechts), wihrend die
Zahl der mittleren (1 000—5000km?) und groferen Cluster (> 5000 km?) abgenommen hat. Ebenso
hat sich das Verhiltnis von kleinen zu groflen Clustern in diesem Zeitraum fast verdoppelt (46 % pro
Jahrzehnt, signifikant mit p = 0,05). Die Anzahl der detektierten CCEs zeigt jedoch nur eine schwache,
nicht signifikante Korrelation mit der Gesamtzahl der Blitze pro Jahr (r = 0,3, p = 0,065) und wird
noch schwicher, wenn die Korrelation ohne die Jahre 2020 und 2021 mit weit unterdurchschnittlichen

Blitzzahlen berechnet wird (nicht gezeigt).

Diese Beobachtung einer Zunahme der Anzahl kleinerer Cluster und einer Abnahme der Anzahl gro-
Berer Cluster — sowie die Beriicksichtigung der Verteilung gemif3 den Bagplots von Abb. 7.3 links — ist
ein Hinweis auf eine Zunahme von kleinrdumiger Gewitteraktivitit. Dieser Befund einer verdnderten
Charakteristik von Gewittern auf der Mesoskala ist vermutlich auch ein Grund fiir die in Abbildung 7.1
dargestellten negativen Trends bei den GTs und der Blitzdichte sowie dem abnehmenden Trend bei der
Gesamtzahl der Blitze. (Abb. 7.3 rechts).

Um dieser Beobachtung vertiefend nachzugehen, erfolgt nun eine rdaumlich differenzierte Betrachtung
der zweidimensionalen Verteilung der Dauer und Grofe der CCE. Dazu werden, analog zu Abbil-
dung 7.3, bagplots fiir jede der in Kapitel 6.2 motivierten Teilgebiete erstellt. Eindeutige Schlussfol-
gerungen sind hier aufgrund der hohen jdhrlichen Variabilitit schwierig. Deshalb wird in diesem Absatz

die Terminologie ,,Tendenz* verwendet um sich sprachlich von dem Begriff ,,Trend* der vorherigen
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Abb. 7.3.: Bagplots (links) der Fliche und Dauer der CCE aller Jahre und (rechts) die Anzahl der CCEs aufgeteilt
in drei verschiedene Flachengrofenklassen und die Gesamtzahl von Blitzeinschldgen pro Jahr in schwarz.
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Abb. 7.4.: Bagplots der Fliache und Dauer der CCE aller Jahre in der (links) westlichen, (Mitte) nordostlichen und
(rechts) siidostlichen Region. Anmerkung: Die dufleren Polygone der bagplots unterliegen aufgrund der regionalen
Teilstichproben einer extrem hohen Variabilitit. Daher sind lediglich die inneren Polygone der verschiedenen
Jahre dargestellt (vgl. mit Abb. 7.3, inneres Polygon).

Absitze abzugrenzen, wo die Schlussfolgerungen beziiglich der zeitlichen Entwicklung klarer sind. Es
zeigt sich, dass die rdumliche Ausdehnung in allen Regionen tendenziell abnimmt (Abb. 7.4). Die stirks-
te Abnahme ist dabei in der nordostlichen Region ersichtlich. Bei der westlichen Region ist zusétzlich
auch eine Tendenz hin zu CCEs mit kiirzerer Dauer zu beobachten. Zusammenfassend ist festzuhalten,
dass sowohl die Dauer als auch die Groie der CCE negative Tendenzen aufweisen. Auch wenn sich
diesbeziiglich Unterschiede in den Teilgebieten ausmachen lassen, ist die Feststellung richtig, dass im
gesamten Untersuchungsgebiet ein Riickgang groSen CCEs mit langer Dauer zu verzeichnen ist. Weiter

untermauert wird diese Aussage in Kombination mit den Befunden der Gitterpunkt-basierten Analysen

im néchsten Kapitel.

Trends der CCE Aktivitat pro Gitterpunkt
An 60 % der Gitterpunkte sind fiir die CCEpg.gg vernachlédssigbare Trends zu verzeichnen (Abb. 7.5), bei
den CCEpyg sind es lediglich 35 %. Ebenso weisen bei den CCEpgg 10 % Prozent der Gitterpunkte einen
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7.2. Trends der CCE-Aktivitit

Abb. 7.5.: Trends (links) des obersten 90. Quantils der CCE und (rechts) der iibrigen Quantile pro Jahrzehnt.
Um die Stichprobe fiir Trendbrechnungen zu vergrofern, wurden jeweils 2 x 2 Gitterpunkte zusammengefasst.
Schwarze Punkte zeigen die Ergebnisse eines TFPW Mann-Kendall-Signifikanztests (p = 0,05).

signifikanten Trend auf, wihrend dies bei den CCEpg.gg lediglich 1 % Prozent sind. Die Unterschiede in
der Anzahl der geringen Trends und der Gitterpunkte mit Signifikanz sind auch auf die unterschiedlichen
StichprobengroBen zuriickzufiihren.

Ein grofles, zusammenhéngendes Gebiet mit signifikant negativen Trends erstreckt sich bei den CCEpgg
tiber weite Teile Frankreichs, nahezu ganz Deutschland, Tschechien und Osterreich. Uber dem Nor-
den Spaniens (soweit im Kartenausschnitt) befindet sich ein zusammenhingendes Gebiet mit signifikant
positiven Trends. Weiterhin findet sich tiber Italien und der Adria ein Gebiet mit signifikant negativen
Trends. BetragsmiBig weisen (mit Ausnahme von neun Gitterpunkten) sowohl die positiven als auch die
negativen Trends einen Wertebereich von [1, 3] auf.

Bei den Trends der CCEpg.gp ist im Gegensatz zu den Trends der CCEpgy die Verteilung rdumlich he-
terogener. In Frankreich beispielsweise gibt es Gitterpunkte mit unmittelbar nebeneinander liegenden
positiven und negativen Trends. GroBere, zusammenhéngende Gebiete mit signifikant positiven Gebie-
ten sind im gesamten Untersuchungsgebiet nicht zu verzeichnen. Gebiete mit relativ geringer rdumlicher
Erstreckung mit signifikant negativen Trends finden sich lediglich an der westlichen Mittelmeerkiiste Ita-
liens. Im Norden Deutschlands ist zwar ein groeres zusammenhingendes Gebiet mit negativen Trends

zu beobachten, allerdings sind die Trends nur an wenigen Gitterpunkten auch signifikant.

Zusammengefasst findet sich in weiten Teilen des Untersuchungsgebiets eine Abnahme vor allem von
grofen, zusammenhingenden Gewittergebieten. Weiterhin ist eine Abnahme der (mesoskaligen) Aus-
dehnung gewitteraktiver Gebiete sowohl bei der Gesamtbetrachtung als auch in den einzelnen Teilregio-
nen zu beobachten. Die beobachteten negativen Trends bei den Gewittertagen haben sehr wahrscheinlich

ihre Ursache (auch) in der Abnahme der Héufigkeit von (mesoskaligen) Gewittergebieten.

125



7. Zeitliche Trends der Gewitteraktivitit
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Abb. 7.6.: Trends (links) der jahrlichen Durchschnittwerte der neu generierten Zeitreihe seriellen Clusterings und
(rechts) der jahrlichen Anzahl serieller Clusterereignisse pro Jahrzehnt. Schwarze Punkte zeigen die Ergebnisse
eines TFPW Mann-Kendall-Signifikanztests (p = 0,05). Gebiete, in denen in denen der Durchschnittswert der
Zeitreihe seriellen Clusterings (links) unter 0,5 liegt, wurden von der Berechnung ausgeschlossen (vgl. 6.12 links)

ebenso wie Gebiete in denen das 90te Perzentil zur Definition eines seriellen Clusterereignisses unter 3 liegt
(vgl. 6.12 links).

7.3. Trends seriellen Clusterings

Der Befund negativer Trends vor allem bei Gewitterclustern mit groBer rdumlicher Ausdehnung wirft
die Frage auf, ob sich auch fiir das zeitlich gehdufte Auftreten negative Trends beobachten lassen. Die
Anderung des seriellen Clusterings von Gewitterereignisse mit groBer riumlicher Ausdehnung im Un-

tersuchungsgebiet wird anhand der beiden Datensitze fiir serielles Clustering untersucht:

1. Die jdhrlichen Durchschnittswerte der neu generierten Zeitreihe seriellen Clusterings (siehe Defi-
nition in Kap. 5.4, Abb. 7.6 links).

2. Die jéhrliche Anzahl an Tagen mit einem seriellen Clusterereignis (das 90te Perzentil der gene-

rierten Zeitreihe seriellen Clusterings wird iiberschritten, siche auch Kap. 5.4, Abb. 7.6 rechts).

Die Trends der jahrlichen Durchschnittswerte der Zeitreihe seriellen Clusterings pro Dekade weisen
tiberwiegend negative Werte zwischen —1 und —3 auf (Abb. 7.6 links; 68% der Gitterpunkte). Lediglich
im Nordwesten Spaniens gibt es eine kleine Region mit signifikant positiven Werten (5% der Gitterpunk-
te).

GroBere zusammenhédngende Gebiete mit geringen Werten ([—1,1]) finden sich (i) im Siidwesten Frank-
reichs entlang der Grenze zu Spanien, (ii) im Norden Italiens und groBen Teilen der Schweiz und im
Siidosten Frankreichs in der Alpenregion, (iii) im Siidosten des Untersuchungsgebiets nahezu iiber ganz

Kroatien und Bosnien und Herzegowina und (iv) im Norden Polens.
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Abb. 7.7.: Spearman-Rangkorrelationskoeffizient zwischen (links) den jéhrlichen Durchschnittwerten der neu ge-
nerierten Zeitreihe seriellen Clusterings und der jahrlichen Anzahl an CCEpyg und (rechts) der jdhrlichen Anzahl
serieller Clusterereignisse und der jahrlichen Anzahl an CCEpgy. Schwarze Punkte zeigen die Ergebnisse des
Signifikanztests (p = 0,05). Gebiete, in denen in mehr als sieben Jahren kein CCEpgq auftritt, wurden von der Be-
rechnung ausgeschlossen. Zusitzlich sind (links) Gebiete, in denen das 90. Perzentil zur Definition eines seriellen
Clusterereignisses unter 3 liegt (vgl. 6.12 links), ausgeschlossen.

Ebenso ist die jahrliche Anzahl der seriellen Clusterereignisse praktisch im gesamten Untersuchungsge-
biet riicklaufig (99% der Gitterpunkte haben negative Werte). Signifikant positive Trends treten nicht auf.
Ebenso sind die Werte hier im Vergleich zum Trend der jdhrlichen Durchschnittswerte der Zeitreihe seri-
ellen Clusterings niedriger. Der Durchschnitt der Trends gemittelt iiber das Untersuchungsgebiet betréigt
bei der Zeitreihe seriellen Clusterings —1,36 und bei der jdhrlichen Anzahl der seriellen Clusterereig-
nisse —2,92. Die oben genannten Gebiete (i bis iv) mit geringen Trendwerten sind — soweit in beiden
Untersuchungsgebieten enthalten — bei dem Trend der jdhrlichen Anzahl der seriellen Clusterereignisse
ebenfalls Gebiete mit geringeren Trendwerten im Vergleich zur Umgebung. Daraus kann geschlossen
werden, dass stirker ausgeprigte serielle Cluster auch einen etwas stirkeren Riickgang aufweisen als

weniger stark ausgeprigte serielle Cluster.

Die Korrelation zwischen den jéahrlichen Durchschnittswerten der neu generierten Zeitreihe seriellen
Clusterings und der jéhrlichen Anzahl an CCEpgg weist im gesamten Untersuchungsgebiet an iiber zwei
Dritteln der Gitterpunkte einen Spearman-Korrelationskoeffizient von iiber 0,75 auf (Abb. 7.7 links).
Signifikante Werte von weniger als 0,5 treten nahezu ausschliellich in Gebieten mit klimatologisch ge-
ringer Gewitteraktivitét auf, beispielsweise an den Kiistengebieten und iiber den Meeresgebieten.

Die raumliche Verteilung der Werte des Korrelationskoeffizienten zwischen der jahrlichen Anzahl der
CCEpyp und der Zeitreihe seriellen Clusterings bzw. der jahrlichen Anzahl der seriellen Clusterereignisse
ist dhnlich, allerdings sind die Werte bei Letzterem im Allgemeinen etwas niedriger (vgl. Abb. 7.7 links

und rechts). So betrdgt der Durchschnitt des Korrelationskoeffizienten links 0,78 und rechts 0,73.
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7. Zeitliche Trends der Gewitteraktivitat

Zusammenfassend ist festzustellen, dass der Riickgang der jdhrlichen Anzahl der groBrdumigen Gewit-
terereignisse gleichzeitig auch ein Riickgang des zeitlichen Clusterings der groBrdumigen Gewitterer-
eignisse im Untersuchungsgebiet bedeutet. Auflerdem ist nahezu im gesamten Untersuchungsgebiet ein
Riickgang von seriellen Clusterereignissen zu verzeichnen. Die hohen Korrelationswerte (Abb. 7.7 links
und rechts) zwischen der jahrlichen CCE-Anzahl und der Anzahl seriellen Clusterereignissen zeigt, dass
es keine Divergenz zwischen diesen Groflen gibt, es also nicht etwa zwar weniger gro3rdumige Gewitte-

rereignisse, aber dafiir diese haufiger zeitlich eng aufeinanderfolgend auftreten.
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8. Telekonnektionen und Gewitteraktivitat

Verschiedene frithere Studien konnten Zusammenhinge zwischen Telekonnektionen und der Gewitterak-
tivitét in unterschiedlichen Regionen der Welt herstellen (z. B. Price und Federmesser, 2006; Allen et al.,
2015; Tippett et al., 2015). Piper und Kunz (2017) und Piper et al. (2019) beispielsweise stellten fiir
West- und Zentraleuropa einen Zusammenhang zwischen Blitzanomalien und verschiedenen Telekon-
nektionen her. In diesem Kapitel wird deshalb eine Analyse moglicher Zusammenhédnge zwischen der
(regionalen) Gewitteraktivitdt und den fithrenden Telekonnektionsmoden (Nordatlantische Oszillation,
NAO:; Ostatlantisches Muster, EA; Skandinavisches Muster, SCAND; Ostatlantisches-Westrussisches
Muster, EAWR; siehe Kap. 4.3) durchgefiihrt. Auerdem werden mogliche Zusammenhinge zu den im

vorherigen Kapitel vorgestellten negativen Trends der Gewitterhdufigkeit diskutiert.

8.1. Nordatlantische Oszillation

Die Nordatlantische Oszillation (NAO) ist fiir die subsaisonale Variabilitit des Wettergeschehens in Eu-
ropa bedeutsam (z. B. Trigo et al., 2002; Cattiaux et al., 2010; Yao und Luo, 2014). Viele Studien kon-
zentrieren sich dabei vor allem auf das Winterhalbjahr, in dem der Zusammenhang zu verschiedenen
meteorologischen Variablen im Vergleich zum Sommerhalbjahr deutlicher ausgeprégt ist (z. B. Folland
et al., 2009; Hanna und Cropper, 2017). Fiir die Untersuchung eines Zusammenhangs zur Gewitterakti-
vitit werden zwei Vergleichsstichproben der MJJA-Periode gebildet (Monatssummen der Gewittertage
bei NAO < 1, NAO_ und alle iibrigen Monate) und mittels Chancenverhiltnis bzw. YulesQ analysiert
(Kap. 3.4). Selbiges wird auch bei Monaten mit NAO > 1 (NAO,) durchgefiihrt. Diese Werte (1 und
—1) motivieren sich aus der Standardabweichung der NAO-Werte und wurden auch von Piper und Kunz
(2017) verwendet. Diese kommen ebenso bei den iibrigen Telekonnektionsindizes zur Anwendung, mit

Ausnahme der EA (Erkldrung siehe dort).

Bei NAO_ finden sich im Westen hauptsidchlich negative Werte (Abb. 8.1 links). Der Mittelwert von
YulesQ im Westen (< 6° O) betrdgt —0,08 und verringert sich auf —0,32 wenn ausschlieBlich Gitterpunk-
te mit signifikanten YulesQ-Werten fiir die Berechnung verwendet werden. Haufigkeitsschwerpunkte von
signifikant negativen Gebieten sind vor allem der Groraum Paris, die Pyrenden und der Alpenraum im
Stidosten Frankreichs entlang der westlichen Seite der Grenze zu Italien. Zusammenhingende Regionen
mit signifikant positiven Werten fiir YulesQ finden sich entlang der dsterreichisch-italienischen Grenze

iiber den Alpen, iiber Polen und der Ostsee. Bei der Berechnung des Mittelwerts im Osten (> 5° O) er-
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8. Telekonnektionen und Gewitteraktivitét

Abb. 8.1.: YulesQ bei Monaten mit (links) NAO < 1 und (rechts) NAO > 1. Gitterpunkte mit mehr als sechs
Jahren ohne Gewittertag sind von der Berechnung ausgenommen. Die Punkte markieren statistische Signifikanz
(p =0,05).

geben sich Werte von 0,06, bei ausschlieBlicher Verwendung von signifikanten Werten von YulesQ 0,26.

Das entspricht einer Erhohung der Auftretenswahrscheinlichkeit von GTs von ca. 75 %.

Gebiete mit einer signifikanten Erhohung des Auftretens von Gewittertagen bei NAO,, finden sich schwer-
punktmifBig im Norden Spaniens und Siidwesten Frankreichs (Abb. 8.1rechts). Der Mittelwert von
YulesQ im Westen (< 6° O) betridgt 0,08 und erhoht sich auf 0,35 wenn ausschlieBlich Gitterpunkte
signifikanter YulesQ-Werte in die Berechnung einflieBen. Dies entspricht im Mittel einer Verdoppelung
der GT Hiufigkeit bei NAO,.

Eine weitere Region mit einem gehduften Auftreten von signifikant positiven Werten findet sich entlang
der Schweizer Nordgrenze zu Deutschland und Frankreich sowie in Siiddeutschland, Kroatien und Bos-
nien und Herzegowina. Gebiete vergleichbarer Grofle mit signifikant negativen Werten finden sich nicht.
Ein kleinere Region mit signifikant negativen Werten findet sich entlang der italienisch-slowenischen

Grenze.

Die vor allem im Westen reduzierte Auftretenswahrscheinlichkeit von GTs bei NAO_ und die erhohte
Auftretenswahrscheinlichkeit von GTs bei NAO, scheint widerspriichlich zu den Ergebnissen von Piper
und Kunz (2017), wo negative NAO-Werte im Allgemeinen im Zusammenhang mit einer Erh6hung und
positive NAO-Werte mit einer Abnahme der Auftretenswahrscheinlichkeit von GTs verbunden sind (ebd.,
Abb. 12). Piper und Kunz (2017) zeigen aber auch, dass es eine erhohte Wahrscheinlichkeit in weiten
Teilen des Untersuchungsgebeits fiir das Auftreten eines Gewitterproxys (auf Reanalysedaten basierend)
bei positiven NAO-Werten besteht, was wiederum in guter Ubereinstimmung zu den hier gezeigten Er-
gebnissen ist (Piper, 2017; Abb. 8.15). Vertiefende Analysen zeigten, dass vermutlich saisonale Effekte
die wahrscheinliche Ursache fiir die von Piper und Kunz (2017) gefundenen Ergebnisse beziiglich der
GT-Haufigkeit sind.
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8.1. Nordatlantische Oszillation
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Abb. 8.2.: (Links) Monatliche Werte (MJJA) des NAO-Index pro Jahr (schwarze Punkte) mit jahrlichen Boxplots.
Die Farben geben dabei jeweils die jahrliche Klassifikation in Jyao+ (rot) oder Jnao- (blau) bzw. nicht klassifiziert
an (grau). (Rechts) Chancenverhiltnis der jahrlichen Summe der Gewittertage zwischen Jnso- (Definition siehe
Text) und den iibrigen Jahren. Schwarze Punkte zeigen Signifikanz (p = 0,05).

Es sollen nun ergénzend zu der bisherigen Betrachtung der monatlichen Summen der GT Jahressum-
men (der in dieser Arbeit verwendeten MJJA-Periode) miteinander verglichen werden. Zwei Ziele sollen
damit erreicht werden: (i) eine nahezu vollstindige Entfernung moglicher saisonaler Einfliisse auf das
Ergebnis und (ii) eine bessere Vergleichbarkeit der niederfrequenten Variabilitit.

Dafiir werden Jahre mit einer aulergewohnlichen Haufung von negativen oder positiven NAO-Werten
(JNnao- oder Jnao+) mittels YulesQ auf Zusammenhiinge untersucht.

Jnao- bzw. Inao+ sind als solche Jahre definiert, in denen der Mittelwert der NAO groBer als 0,5 (Jnao+)
bzw. kleiner als —0,5 (Jnao+) ist. Gleichzeitig darf in einem solchen Jahr kein Monat den Wert von —0,75
unterschreiten, oder um als Jyao- klassifiziert zu werden kein Monat den Wert von 0,75 iiberschreiten
(Abb. 8.2links). Dadurch wird im Vergleich zu den oben dargestellten Analysen auf monatlicher Basis
die Trennschirfe zwischen einzelnen Monaten schwicher, gleichzeitig aber der Einfluss saisonaler Fak-

toren nahezu eliminiert.

Im gesamten Untersuchungszeitraum finden sich in der zweiten Dekade (2011 -2020) viermal so viele
(8 gegeniiber 2) als Jnao+ oder Inao. klassifizierte Jahre gegeniiber der ersten Dekade (2001 —2010). In
der Dekade 2011 bis 2020 sind auBBerdem mehr als die Hilfte der Jahre insgesamt als Jnao. klassifiziert.
Eine Analyse fiir den Zeitraum 1950 bis 2021 zeigt, dass eine solche Hiufung der als Jxao- eingestuften

Jahre in einer Dekade fiir die Periode MJJA bisher noch nicht aufgetreten ist (nicht gezeigt).
Fir YulesQ ergeben sich zwei groflere Gebiete mit signifikant positiven oder negativen Werten

(Abb. 8.2 rechts): (i) positive Werte finden sich im Nordosten des Untersuchungsgebiets iiber der Ostsee,

dem Nordosten Deutschlands mit Werten von iiber 0,5 (entspricht einer Verdoppelung der Auftretens-

131



8. Telekonnektionen und Gewitteraktivitét

Abb. 8.3.: Wie Abbildung 8.1, allerdings fiir das Ostatlantische Muster.

wahrscheinlichkeit) und Polens; (ii) negative Werte (bis zu —0,5, was einer Halbierung der Auftretens-
wahrscheinlichkeit entspricht) finden sich in Teilen Frankreichs, welche sich von der nordlichen Flanke
des Zentralmassivs bis zur belgischen Grenze im Norden und um den Grofraum Paris erstrecken.

Gebiete mit einer Haufung von signifikanten Werten fiir YulesQ, die jedoch eine geringere Ausdehnung
als die oben genannten Gebiete aufweisen, befinden sich iiber der Biskaya (negativ) und im Dreildnde-
reck Osterreich, Slowakei und Ungarn (positiv). Insgesamt wird die Signifikanz jedoch an weniger als

7 % der Gitterpunkte erreicht.

8.2. Ostatlantisches Muster

Das ostatlantische Muster (EA) ist das zweite Variabilititsmuster, das im Zusammenhang mit der Ge-
witteraktivitdt untersucht wurde. Das EA steht im Zusammenhang mit der Variabilitidt verschiedener
meteorologischer Parameter in Europa (z. B. Krichak und Alpert, 2005; Mikhailova und Yurovsky, 2016;
West et al., 2021; Rodrigo, 2021) Wie auch schon bei den Untersuchungen mit der NAO wird hier
ausschlieBlich die MJJA-Periode verwendet. Bei der EA enthilt der Wertebereich im Untersuchungszeit-
raum deutlich mehr positive als negative Werte (Abb. B.1). Beispielsweise betrigt das 25. Quantil fiir
das EA 0,04, bei der NAO dagegen —1,2. Daher wird der Grenzwert, anders als bei der NAO und analog
zu Piper et al. (2019), auf +0,5 gesetzt.

Generell ist die Auftretenswahrscheinlichkeit von GT fiir Monate mit einem EA-Index < —0,5 (EA_) re-
duziert (Abb. 8.3). So betrigt YulesQ iiber das gesamte Gebiet gemittelt —0,13; wird nur {iber signifikante
Gitterpunkte gemittelt, verringert sich der Wert auf —0,43. Dies entspricht einer Reduktion der Auftre-
tenswahrscheinlichkeit von GTs um mehr als 60 %. Im gesamten Alpenraum entlang der italienisch-
schweizerischen und italienisch-6sterreichischen Grenze finden sich zusammenhéingende Gebiete mit
signifikant negativen Werten. Haufungen signifikant positiver Werte finden sich fast ausschlieBlich tiber

dem Mittelmeer und der Adria.

132



8.3. Skandinavisches Muster

Im Gegensatz dazu ist die Auftretenswahrscheinlichkeit fiir Monate mit einem EA-Index > 0,5 (EA;)
nahezu im gesamten Untersuchungsgebiet erhoht (im Mittel: YulesQ = 0,07 bzw. bei signifikanten Git-
terpunkten, YulesQ = 0,24). Bei den signifikanten Gitterpunkten entspricht dies einer Erhohung der
Auftretenswahrscheinlichkeit von GT um ca. 65 % bei signifikanten Werten. Wie auch schon bei EA_
finden sich im gesamten Alpenraum héufig signifikant positive Werte. Allerdings treten auch im {ibrigen
Untersuchungsgebiet kleinere, zusammenhingende Gebiete mit signifikanten Gitterpunkten auf. Insge-
samt weisen 9 % aller Gitterpunkte Signifikanz auf. Insgesamt sind diese Befunde sowohl bei EA_ als

auch bei EA, in guter Ubereinstimmung mit friiheren Arbeiten (Piper et al., 2019, Abb. 6).

Phasen mit positiven EA-Werten sind mit einem langgestreckten Band positiver Geopotentialanomali-
en im Mittelmeerraum und negativer Geopotentialanomalien nordlich der Britischen Inseln verbunden
(Abb. 4.3 Mitte links). Aus dieser Konstellation resultiert in weiten Teilen Mitteleuropas die Advekti-
on feucht-warmer Luftmassen aus subtropischen Regionen durch Tiefdruckgebiete an der Ostflanke des
Trogs und damit einer mittleren Erhohung der dquivalentpotentiellen Temperatur in 850 hPa. Die er-
hohte GT-Héufigkeit bei EA; mit Schwerpunkt an der Alpensiidflanke hat ihre Ursache in der dortigen
orographischen Hebung, welche die Gewitterbildung zusitzlich begiinstigt.

Bei negativem EA ist die Stromungskonfiguration in der mittleren Troposphire entgegengesetzt zur Stro-
mungskonfiguration bei positivem EA und fiihrt zur Advektion kilterer Luftmassen aus Nordwesteuro-
pa. Zusitzlich ist iiber weiten Teilen Europas synoptisch-skaliges Absinken vorherrschend (Piper et al.,
2019). Diese konvektionshemmenden Bedingungen erkldren die Reduktion der Auftretenswahrschein-
lichkeit in weiten Teilen des Untersuchungsgebiets bei EA_. Die beiden kleineren Gebiete mit erhohter
Auftretenswahrscheinlichkeit der GT iiber dem Mittelmeer und der Adria resultieren vermutlich daraus,
dass die beiden oben genannten, eigentlich konvektionshemmenden Faktoren, iber der Meeresoberfldche
sogar konvektionsforderlich sein konnen. Der Grund dafiir ist, dass die advehierte kéltere Luftschicht
iber der durch die relativ hohere Meeresoberflichentemperatur erwédrmten Luftschicht zu Instabilitit
fiihren kann.

Untersuchungen der Korrelation zwischen EA und der Gewitteraktivitit auf Basis von Jahressummen
(analog zur NAO) ist aufgrund der Stichprobengrofie nicht sinnvoll (lediglich fiinf Jahre wiirden nach

den im vorherigen Kapitel genannten Kriterien als positiv eingestuft werden und keines als negativ).

8.3. Skandinavisches Muster

Auch das Skandinavische Muster SCAND steht in Zusammenhang mit Modulationen des Europdischen
Klimas (z. B. Bueh und Nakamura, 2007; Wang und Tan, 2020). Die Untersuchung des Zusammenhangs
zur Gewitterhdufigkeit erfolgt mit der selben Methodik und denselben Grenzwerten wie bei der NAO.
Der Grenzwert betrdgt bei dem SCAND wie bei der NAO +1.
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Abb. 8.4.: Wie Abbildung 8.1, allerdings fiir das Skandinavische Muster.

Dabei ergibt sich bei SCANDL_ eine rdumlich heterogene Verteilung positiver und negativer Werte des
YulesQ (Abb. 8.4 links). Werden nur Werte iiber 45° N betrachtet, so sind lediglich 8 % der Gitterpunkte
auch signifikant. Bei SCAND., findet sich aber eine Zunahme der GT-H&ufigkeit nahezu im gesamten
Untersuchungsgebiet (88 % aller Gitterpunkte > 0, Abb. 8.4 rechts). Vor allem im Siidosten iiber Itali-
en, dem Balkan und der Adria finden sich grofle, zusammenhingende Gebiete mit signifikant positiven
Werten.

Bei Betrachtung der Anomalien des Geopotentials bei positiven SCAND-Anomalien zeigt sich im siid-
lichen Teil des Untersuchungsgebiets von Spanien iiber dem Mittelmeerraum und dem Balkan eine aus-
geprigte Zone negativer Geopotentialanomalien (Abb. 4.3) und ein positive Anomalie iiber Skandina-
vien. Bei SCAND, findet sich also tiber dem 6stlichen Mitteleuropa hédufig ein Riicken, welcher an der
Westflanke fiir siidwestliche Strémungen und damit verbunden fiir konvektionsbegiinstigende thermody-
namische Bedingungen sorgt. Uber Deutschland ist dieser Effekt am groBten und sorgt dort auch fiir eine
mittlere positive Anomalie der dquivalentpotentiellen Temperatur (Piper et al., 2019). Im Gegensatz dazu
ist iber Westeuropa das Potential fiir das Auftreten von Trogen erhoht, welche fiir grordumige Hebung
sorgen.

Die Stromung in der mittleren Troposphire bei SCAND. ist der dem spiter untersuchten Wetterregime
Skandinavischer Block (sieche Kap. 9.3.1) dhnlich. Auch Mohr et al. (2019) konnten zeigen, dass ein
tiber Skandinavien gelegenes blockierendes Hochdrucksystem im Zusammenhang mit einer Zunahme
der Gewitteraktivitit tiber Deutschland steht.

Der beobachtete Riickgang der GT-Haufigkeit mit Schwerpunkt iiber den Benelux-Staaten (oftmals auch
signifikant) kann im Zusammenhang mit der im Falle von SCAND_ vorhandenen westlichen Flanke
eines Trogs iiber Skandinavien stehen. Dort hiufig auftretende Tiefdruckgebiete sorgen dann fiir die

Advektion relativ kiihler Luftmassen vom nordlichen Teil der Nordsee iiber die Benelux-Staaten.
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Abb. 8.5.: Wie Abbildung 8.1, allerdings fiir das Ostatlantische-Westrussische Muster.

8.4. Ostatlantisches-Westrussisches Muster

Ebenso wie die NAO und das EA steht auch das Ostatlantische-Westrussische Muster (EAWR) mit
Niederschlags- und Temperaturanomalien (z. B. Krichak und Alpert, 2005; Liu et al., 2014; Lim, 2015)
in Verbindung. Die Untersuchung des Zusammenhangs zur Gewitterhdufigkeit erfolgt hier mit der glei-
chen Methodik und den selben Grenzwerten wie bei der NAO. Negative Werte des EAWR von unter
—1 (EAWR.) sind in weiten Teilen des Untersuchungsgebiets mit einer Reduktion, positive Werte von
iiber 1 (EAWR, ) mit einer Zunahme (Abb. 8.5) der Auftretenswahrscheinlichkeit der GT verbunden. So
betriagt der Mittelwert aller Gitterpunkte bei EAWR_ 0,1 (nur signifikante Gitterpunkte 0,36) und bei
EAWR, —0,11 (nur signifikante Gitterpunkte —0,36). Die durchschnittlichen Werte von YulesQ an allen
Gitterpunkten mit Signifkanz entspricht bei EAWR_ einer Halbierung bzw. einer Verdoppelung der Auf-
tretenswahrscheinlichkeit von GT bei EAWR, . Gebiete mit einer hohen Anzahl von Gitterpunkten mit
signifikant negativen Werten von YulesQ finden sich bei EAWR_ iiber den Benelux-Lindern, wihrend
bei EAWR, signifikant positive Werte entlang der siidlichen Alpenhénge auftreten.

Die Geopotentialanomalien des EAWR sind denen des SCAND &hnlich, allerdings ist das Band nega-
tiver Geopotentialanomalien weiter nach Siiden verschoben (Abb. 4.3). Die bei EAWR, beobachtete
signifikante Erhohung der GT-Aktivitdt an den Siidhéngen der Alpen kann dabei im Zusammenhang mit
einem im Vergleich zum klimatologischen Durchschnitt hoheren Anteil meridionaler Stromungskonfi-
gurationen stehen. Diese sorgen fiir den Transport subtropischer Luftmassen Richtung Norden und fiir
konvektionsbegiinstigende Umgebungsbedingungen an der orographisch bedingten Staulage.

Werden die selben Kriterien wie auch schon bei der NAO auf die jahrlichen Verteilungen des EAWR-
Index angewendet (Mittelwert +0,5 und Maximal- und Minimalwert +0,75), folgen daraus sechs negativ
klassifizierte Jahre (Jgawr-, Abb. 8.61inks). Wie auch schon bei der monatlichen Auswertung ergeben
sich (mit Ausnahme des Mittelmeerraumes) iiberwiegend negative Werte von YulesQ (Mittelwert: —0,04,

Abb. 8.6 rechts). Groflere zusammenhédngende Gebiete mit signifikant negativen Werten finden sich vor
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Abb. 8.6.: Wie Abbildung 8.2, aber fiir das Ostatlantische-Westrussische Muster.

der belgischen und niederlindischen Kiiste und im Westen Osterreichs. Der Mittelwert aller Gitterpunkte
mit signifikanten Werten nordlich von 45° N betrdgt —0,27, was einer Reduktion der Auftretenswahr-

scheinlichkeit von tiber 40 % entspricht.

8.5. Zusammenhang zu negativen Trends der Gewitteraktivitat

Wie bereits in Kapitel 8.1 diskutiert, findet sich in Jnao- ein groBeres, zusammenhingendes Gebiet mit
einer reduzierten GT-Héufigkeit in Frankreich. Auch bei Jgawr- finden sich in dieser Region negative
Werte fiir YulesQ, wenn auch bei weniger Gitterpunkten signifikante Werte fiir YulesQ auftreten. Au-
Berdem treten als negativ klassifizierte Jahre der NAO und des EAWR (Abb. 8.2 links, Abb. 8.6 links)
nahezu ausschlieBlich im Zeitraum 2011 bis 2021 auf (85 %).

Da das im Kapitel 7.1 (Abb. 7.1links) gezeigte zusammenhingende Gebiet mit signifikant negativen
Trends ebenfalls im Nordosten Frankreichs liegt, iiberlappt es sich zu gro3en Teilen mit dem Gebiet mit
signifikant negativen Werten von YulesQ fiir Iyao. und Jgawr.. Der beobachtete Trend der Gewitterhéu-
figkeit in dieser Region konnte durch die Haufung von Jyao. und Jgawr. in der 2010er-Dekade bedingt
sein.

Moglicherweise sind auch die im Nordosten gehduft auftretenden positiven (aber meist nicht signifikan-
ten) Trends auf die Haufung von Jnao- zuriickzufiihren. Dasselbe konnte auch fiir die positiven Trends
gelten, die im Siidosten iiber dem Balkan berechnet wurden und der Haufung der Jgawr- in der 2010er-

Dekade.
Zur weiteren Untersuchung der Ursachen fiir die negativen Werte fiir YulesQ bei Jnao- werden die Cha-

rakertistiken der in den verschiedenen Jahren aufgetretenen CCE mit Hilfe von Bagplots miteinander

verglichen (Abb. 8.7). In JNao- treten gegeniiber den iibrigen Jahren CCE mit kiirzerer Dauer und Aus-
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Abb. 8.7.: Wie Abb. 6.3, allerdings fiir die Westliche Region und aufgeteilt in JNao-, INao+ und alle iibrigen Jahre.

dehnung auf. So ist das 80. Quantil der Dauer bei den Jyao- mit 7,4 h um ca. eine Stunde kiirzer als bei
den neutralen Jahren (8,3 h) und fast zwei Stunden kleiner als bei Jxaos (9 h).

Dies konnte im Zusammenhang mit einer geringeren Zahl an Tagen mit siidwestlichen Strémungen in
der 2010er-Dekade in Frankreich stehen. Dadurch bedingt ist die Wahrscheinlichkeit der Advektion einer
elevated mixed layer von Spanien iiber Frankreich verringert, welche die Ausbildung schwerer Gewitter

begiinstigt (siehe Kap. 2.2, Carlson et al., 1983; Kunz et al., 2018).

8.6. Zusammenfassende Schlussfolgerungen

In weiten Teilen West- und Mitteleuropas ist eine Korrelation zwischen der Gewitteraktivitit und star-
ken positiven und negativen Anomalien der verschiedenen Telekonnektionen messbar. Die gefundenen
Anderungen in der Auftretenswahrscheinlichkeit der GT stimmen gut mit den Anomalien des von Piper
et al. (2019) entwickelten Gewitterproxys der verschiedenen Telekonnektionsindizes iiberein.

Ein guter Indikator fiir eine meteorologisch bedingte Kausalitit zwischen den Anomalien der verschie-
denen Telekonnektionsindizes und der GT-Héufigkeit wire (idealerweise pro Gitterpunkt) eine hohe
Differenz von YulesQ zwischen Monaten = +1 (also bspw. an Gitterpunkten mit hohen positiven YulesQ-
Werten bei NAO, finden sich bei NAO_ hohe negative Werte fiir YulesQ). Dies wire eine Bestitigung
dafiir, dass umgekehrte Stromungsverhiltnisse, die durch gegenteilige Werte der Telekonnektionsindizes
beschrieben werden, auch einen gegenldufigen Einfluss auf die Gewitteraktivitit in einer Region haben.
Eine solche ist besonders beim EA (vgl. Abb. 8.3) deutlich erkennbar. Hier wire vor allem der Al-
penraum als Beispiel zu nennen. Bei der NAO ist dies zwar in manchen Regionen der Fall (bspw. im
Norden Frankreichs und dem Balkan), allerdings in manchen Regionen Deutschlands auch nicht. Auch
bei SCAND und EAWR gibt es beides: sowohl Regionen mit umgekehrten Vorzeichen als auch Regionen
mit gleichen Vorzeichen der Gewitterhdufigkeit bei Monaten mit positiven bzw. negativen Anomalien der

Telekonnektionsindizes.
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Weiterhin ist auch eine Signifikanz der Ergebnisse bei der groBen Mehrzahl der Gitterpunkte bei allen
Telekonnektionsindizes nicht gegeben. Dies zeigt bei vielen Gitterpunkten, dass eine statistisch eindeu-
tige Aussage nicht moglich ist. Neben meteorologischen Ursachen kann dies auch methodisch bedingt

sein.

Im nichsten Kapitel werden Wetterregime mit tiglicher Auflosung analysiert. Dies hat den Vorteil, dass
keine Monatssummen verwendet werden miissen, sondern auch fiir die Gewitteraktivitit ein Datensatz
mit tdglicher Auflosung verwendet werden kann. Aullerdem ist das fiir die Definition der Wetterregime
verwendete Gebiet gegeniiber dem der Telekonnektionen kleiner. Telekonnektionsmuster werden iiber
ein relativ grofles Gebiet definiert (20° bis 90° N, siehe Kap. 4.3). Vor allem die fithrenden Moden (NAO,
EA, SCAND, EAWR) sind so bei der Wiedergabe der Variabilitit der groBriumigen Stromungsmuster
bezogen auf das Untersuchungsgebiet unpriziser als beispielsweise die im nichsten Kapitel verwendeten
Wetterregime.

Auch wurde bisher auf die Verwendung von Monatssummen der GTs zuriickgegriffen. Insbesondere in
Regionen mit klimatologisch seltenem Auftreten von Gewitteraktivitdt werden Monatssummen sehr stark
von einzelnen Gewittern bestimmt. Analog zu den hier vorgestellten Analysen basierend auf Monatss-
ummen von Gewittertagen wurden dieselben Untersuchungen auch auf Basis von Monatssummen von
CCEpgy durchgefiihrt. CCEpy treten allerdings seltener auf als GT, das heiflit der zuvor erwihnte Nach-
teil ist noch schwerwiegender. Die groflen rdumlichen Heterogenitéten der Verteilungen von YulesQ sind
ein Indikator dafiir, dass eine sinnvolle Interpretation der berechneten Korrelationen schwieriger ist im
Vergleich zu Monatssummen der GT (Abb. B.2-B.5). Die tigliche Auflésung der Wetterregime ermog-
licht die Verwendung der ebenfalls als tdgliche GréBe vorliegenden CCEpgg, welche aufgrund der grof3en
rdumlichen Ausdehnung gegeniiber den GTs eine bessere (regionale) Korrelation zu groSrdumigen at-

mosphirischen Bedingungen aufweisen sollten.
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In diesem Kapitel erfolgt die Untersuchung des Zusammenhangs von ausgewihlten Stromungskonfi-
gurationen — beschrieben durch Wetterregime (WR) — und dem Auftreten von rdumlich ausgedehnter
Gewitteraktivitdt (CCEpgg). Verschiedene Arbeiten konnten zeigen, dass WR fiir die Modulation und
Persistenz von Wetterzustinden verantwortlich sind (z. B. Grams et al., 2017; Biieler et al., 2021; Mo-
ckert et al., 2023)

Als Erstes wird zunéchst eine statistische Beschreibung der Haufigkeit und Dauer der Regime in der
MIJA-Periode vorgenommen. Als Nichstes wird ein Uberblick iiber die jihrliche Variabilitit der Re-
gimehiufigkeit in Kombination mit der Gewitteraktivitéit gegeben. Detaillierte Untersuchungen des Zu-
sammenhangs zur Gewitteraktivitit bei den am héufigsten auftretenden Regime werden im Anschluss
vorgestellt. Abgerundet wird das Kapitel mit einer Ubersicht iiber die projizierten Anderungen der Regi-

mehiufigkeit auf der klimatologischen Skala.

9.1. Statistische Beschreibung der Regime

Fiir die korrekte Interpretation der spiter vorgestellten Ergebnisse ist es wichtig, die Hiufigkeiten der
einzelnen Wetterregime zu kennen. Daher erfolgt zunéchst eine statistische Beschreibung der Regime-
Haufigkeiten, sowohl fiir die gesamte MJJA-Periode als auch getrennt fiir die einzelnen Monate, unter
anderem um mogliche saisonale Einfliisse bewerten zu kdnnen.

Im Untersuchungszeitraum von 2001 bis 2021 weichen die relativen Haufigkeiten der Wetterregime ge-
geniiber dem gesamten vorliegenden Zeitraum der Wetterregimedaten ab (1979 — 2021, Abb. C.1).

Die verschiedenen Regime unterscheiden sich bzgl. der Auftrittshdufigkeit voneinander (Abb. 9.1). So
betrigt die Differenz der relativen Auftrittshdufigkeit zwischen dem am haufigsten auftetenden Skandina-
vischen Block (ScBL, 21 %, dunkelgriin) und dem am seltensten auftretenden Atlantischen Riicken (AR,
rot) und dem Zonalen Regime (ZO, 4,5 %, gelb) mehr als 15 %. AuBerdem tritt im Zeitraum 2001 bis
2021 das Wetterregime ScBL gegeniiber dem gesamten Zeitraum 7 % hiufiger auf. Im Juli und August
betrigt in beiden Fillen die Abweichung vom gesamten Zeitraum ca. 10 %.

Die relative Hiufigkeit der einzelnen Wetterregime variiert auch zwischen den Untersuchungsmonaten.
Die GroBe der Variation ist allerdings zwischen den einzelnen WR sehr unterschiedlich. Eine Differenz
zwischen der maximalen und minimalen relativen Hiufigkeit pro Monat von mehr als 10 Prozentpunkten
weist nur das ScBL-Regime auf. Die relative Hiufigkeit der nicht-klassifizierten Regime (noReg) liegt in

der MJJA-Periode bei ungefihr 30 %, mit einem Maximalwert von 35 % im Mai und einem Minimalwert
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Abb. 9.1.: Relative Haufigkeit der Wetterregime im Zeitraum der Blitzdaten von 2001 bis 2021. Fiir die MJJA-
Periode geben die Zahlen die prozentuale Differenz zum Zeitraum 1979 bis 2021 an (vgl. Abb. C.1).

von 24 % im Juli. Mit Ausnahme des Monats Juli, bei dem mit 30 % am hiufigsten das ScBL-Regime
auftritt, ist die relative Hiufigkeit der noReg stets deutlich grofer als die aller WR. Dass in einem Monat
nicht die noReg den grofiten Wert der relativen Haufigkeiten markieren, ist allerdings eine Besonderheit
des Untersuchungszeitraums (vgl. Abb. C.1). Diese ungewohnliche Haufung der ScBL-Regime vor allem
im Juli (und etwas weniger auch im August) zeigt sich auch in der um 7 % erhohten relativen Haufigkeit
der gesamten MJJA-Periode im Vergleich zur Periode 1979 bis 2021. Vergleichbar gro3e Abweichungen

finden sich bei den iibrigen Regimen nicht.

Fiir die nachfolgenden Analysen des Zusammenhangs zwischen Wetterregimen und Gewitterhdufigkeit
sind vor allem unterschiedlichen Stichprobenumfinge zu beriicksichtigen, die sich aus den Differenzen
der (relativen) Héaufigkeit der WR ergeben. Auch wenn aufgrund der MJJA-Periode die saisonale Varia-
bilitit durch den Ausschluss der Monate April und September (Kap. 6.1) gering gehalten wird, ist ein
saisonaler Einfluss bei den Regimen ScBL und ZO nicht auszuschlieBen (sieche Abb. 9.1, vgl. relative
Haufigkeit der Regime in den einzelnen Monaten). Um den saisonalen Faktor (nahezu) zu eliminieren,
wire eine monatliche Betrachtung besser, was jedoch aufgrund der dann geringen Stichprobenumfinge
nicht sinnvoll ist (z. B. ergébe sich fiir das ZO-Regime im Juli ein Stichprobenumfang von lediglich 8 Ta-
gen). Da auch bei den anderen Regimen die monatlichen Werte nur eine geringe Variabilitit aufweisen,
ist eine statistische Auswertung fiir den gesamten Zeitraum aufgrund der sich so ergebenden grofleren
Stichproben sinnvoll. Bei der Interpretation der Ergebnisse wird auf den Aspekt des saisonalen Einflus-

ses bei den beiden Regimen ScBL und ZO hingewiesen.
Die Dauer der einzelnen Regime variiert ebenso wie die relative Hiufigkeit. Der Mittelwert der Dauer

aller Regime betriigt 7,5, der Median 7 Tage. Der Mittelwert der Dauer aller zonalen bzw. aller blockie-
renden Regime ist praktisch identisch (7,6 gegeniiber 7,5 Tagen). Den hochsten Mittelwert der Dauer
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Abb. 9.2.: Verteilungen der Dauer der Lebenszyklen der einzelnen Wetterregime fiir den Zeitraum 2001 bis 2021.

weist das ScBL-Regime mit 8,5 Tagen auf, den niedrigsten das AR-Regime mit 6,2 Tagen. Alle Ver-
teilungen der Regimelidngen sind rechtsschief (Abb. 9.2). Den hochsten Wert fiir das 75. Perzentil hat
ebenfalls das ScBL-Regime mit 11, den niedrigsten das AR-Regime mit 8 Tagen.

Fiir die in den folgenden Kapiteln vorgenommene Betrachtung der statistischen Zusammenhénge zur

Gewitterhdufigkeit und des Auftretens von seriellem Clustering wird darauf spiter Bezug genommen.

9.2. Jahrliche Variabilitat

Nachdem im vorherigen Kapitel ein Uberblick iiber die Hiufigkeitsverteilung und Dauer der Regime
gegeben wurde, soll das Gewitteraufkommen bei den einzelnen WR betrachtet werden.

Um den Zusammenhang zwischen Wetterregimen und der Auftretenshiufigkeit rdumlich ausgedehnter
Gewitteraktivitit (hier CCEpg, siehe Kap.5.2.4) zu quantifizieren, erfolgt die Analyse in diesem und im
nichsten Kapitel in zwei Schritten. Da die Anzahl der pro Jahr auftretenden WR und zusétzlich auch die
CCEpgo-Haufigkeit in Zusammenhang mit den WR eine hohe Variablitit aufweist, erfolgt zunichst eine
Betrachtung der jihrlichen Schwankungen der CCEpgo-Héufigkeit im Zusammenhang mit dem Auftreten
der Wetterregime akkumuliert fiir das gesamte Untersuchungsgebiet.

Im néchsten Kapitel erfolgt dann die Untersuchung der Modulation der CCEpgo-Héufigkeit durch die
verschiedenen Wetterregime pro Gitterpunkt, was eine regionale Differenzierung erlaubt. Gitterpunkte,
die zwischen 12 und 18 UTC von einem grofrdumigen Gewittercluster (CCEpgg) eingehiillt waren, wer-

den im Folgenden als CCE19oGP bezeichnet.
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Tab. 9.1.: Absolute und relative Anzahl an Gitterpunkten mit CCEpgg-Auftreten im Jahr 2009 bei unterschiedlichen
Wetterregimen.

Wetterregime ‘ noReg AT AR GL EuBL ScBL ZO ScTr

Gesamtzahl | 7185 10708 O 17292 0 19802 8339 0
Relativ 09% 13% 0 21% 0 24% 10% 0

Tab. 9.2.: Durchschnittliche, relativ zur Gesamtzahl der Gitterpunkten Anzahl an Gitterpunkten aller Jahre mit
CCEpygg-Auftreten bei unterschiedlichen Wetterregimen.

Wetterregime ‘ noReg AT AR GL EuBL ScBL ZO  ScTr
Durchschnitt ‘ 14% 05% 03% 08% 08% 14% 03% 04%

Die Anzahl der CCE19oGP variiert von Jahr zu Jahr zum Teil erheblich (Abb. 9.3). Der jeweils oberste
Wert der Kurven gibt dabei die Prozentzahl der CCE199oGP im Verhéltnis zur Gesamtzahl der Gitterpunk-
te an. Zum besseren Verstidndnis der dargestellten Grofle wird hier beispielhaft das Jahr mit dem hochsten
Wert (2009) niher betrachtet (6693 - 123 Tagenyia = 823239 Gitterpunkte pro Jahr, 82323921 Jahre =
17288019 Gitterpunkte gesamt, sieche Kap. 5.2.4). Im Jahr 2009 gab es insgesamt 63 326 CCE1qoGP,
was 7,8 % aller Gitterpunkte entspricht. Diese Zahl setzt sich aus den betroffenen Gitterpunkten bei ver-
schiedenen Wetterregimen zusammen (Tab. 9.1).

Insgesamt nimmt die Gesamtzahl der CCE19oGP signifikant ab ([?Tg =-0,15, p = 0,05) was etwa einem
Prozent pro Dekade entspricht. Dieses Ergebnis steht im Einklang mit den Beobachtungen zur Verin-
derung der Gewitteraktivitit (Kap. 7). Die relative Anzahl der CCE199GP weist bei allen Regimen und

auch bei noReg einen negativen Trend auf, der — mit Ausnahme des noReg — auch signifikant ist.

Insgesamt ist eine hohe jédhrliche Variabilitit der Auftrittshdufigkeit der groBrdiumigen Gewitterereig-
nisse bei allen Wetterregimen und auch bei noReg zu beobachten. Im Durchschnitt treten die meisten
CCETt90GP bei nicht-klassifizierten Stromungsmustern auf. Von allen Regimen weist das ScBL-Regime
die meisten CCEt9oGP auf (Tab. 9.2). Dabei gilt es natiirlich zu beachten, dass nicht-klassifizierte Stro-
mungsmuster ungefihr 50 % héufiger auftreten als das ScBL-Regime (vgl. Abb. 9.1, MJJA-Periode).

Um die Auftrittshdufigkeit der CCET9oGP mit der WR-Héufigkeit ins Verhiltnis zu setzen, erfolgt die

Einfithrung einer neuen Kennzahl, Qccg,Gp. Welche pro Jahr berechnet wird:

_ CCE199GPwr /CCET99GPges
OCCEr9GP = ©.1)
Twr/Tyanr

mit der Gesamtzahl an CCE19oGP wihrend eines Wetterregimes CCEr9oGPwr, der Gesamtzahl der
CCEt99GP CCEr99GPges, der Anzahl an Tagen eines Wetterregimes 7Twg und der Gesamtzahl an Tagen
eines Jahres T,h,. Ein Wert von eins gibt an, dass die Anzahl an aufgetretenen CCET19oGP wihrend eines

WR genau der aufgrund der Hiufigkeit des WR klimatologisch erwartbaren Anzahl an CCE19oGP auch
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Abb. 9.3.: Anzahl der Gitterpunkte, welche pro Wetterregime und Jahr von einem CCEpg( betroffen waren im Ver-
héltnis zur Gesamtzahl der Gitterpunkte. Die verschiedenen Farben markieren die unterschiedlichen Wetterregime
(siehe Abkiirzungen rechts).

tatsichlich aufgetreten sind. Werte von iiber eins zeigen Regime an, bei denen mehr CCE199GP vorliegen
als aufgrund der Anzahl an Tagen erwartbar wire. Werte unter eins zeigen das Gegenteil an, das heift es

treten weniger CCET9oGP auf als aufgrund der Anzahl Tage zu erwarten wiére.

Das ScBL-Regime weist von allen Regimen den hochsten Median von CCE19gGPwr auf (1,3, Abb. 9.4).
Das Einzige weitere Regime mit einem positiven Mittelwert ist das EuBL-Regime mit 1,1. Wihrend
noReg ist der Durchschnitt von CCE19oGPwr mit 0,9 nahe eins, allerdings ist dabei auch die Spann-
weite mit 1,5 am grofiten. Ein Grund dafiir ist vermutlich, dass die Stromungskonfigurationen, welche
keinem Wetterregime zugeordnet werden konnen, auch aulergewohnliche Konfigurationen beinhalten.
Diese konnen sowohl extrem gewitterforderlich oder auch extrem gewitterhinderlich sein. Regime mit

einem negativen Median von CCE199GPwr sind (von kleinstem zum gréBten): ScTr, AR, GL und AT.

9.3. Betrachtungen ausgewahliter Regime

Im nichsten Schritt erfolgt nun eine Analyse des Zusammenhangs zwischen dem Auftreten von
groBriumigen Gewitterereignissen und den Wetterregimen pro Gitterpunkt. Mogliche Ursachen sowohl
der Variabilitit der CCET9oGP-Hiufigkeit zwischen den Regimen als auch der jdhrlichen Variabilitiit
CCEr99GP-Hiufigkeit der einzelnen Regime konnen von Region zu Region verschieden sein. Daher

erfolgt eine vertiefende Diskussion und Interpretation der hier vorgestellten Ergebnisse iiber mogliche
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Abb. 9.4.: Jihrlicher Wert der Qcceo,cp (Definition siehe Text) fiir alle Wetterregime, welche mehr als 10 Tage
eines Jahres aufgetreten sind. Die horizontalen Linien markieren den Median aller Jahre.

meteorologische Zusammenhinge im néchsten Kapitel. Dort wird der Zusammenhang zwischen dem

Regimeauftreten und der Gewitterhdufigkeit pro Gitterpunkt untersucht.

Betrachtet wird hier — wie auch schon bei den Telekonnektionsanalysen —das Chancenverhéltnis (Kap. 3.4,
Gl. 3.22). Als BasisgroBe wird die Zeitreihe der dichotomen Variable CCEpgg in der Form ja/nein pro
Gitterpunkt verwendet. Diese wird in zwei Teilstichproben geteilt: (i) Alle Tage, bei der ein WR einen
aktiven Lebenszyklus hat (Kap. 4.4), und (ii) alle iibrigen Tage. Pro Teilstichprobe wird dann jeweils der
Quotient aus der Summe der CCEpgp und der Summe der Tage ohne CCEpgg gebildet und zueinander
ins Verhiltnis gesetzt (OR, Gl. 3.22). Ausgewertet wird nicht das Chancenverhiltnis selbst, sondern das
daraus abgeleitete YulesQ (GlI. 3.23).

Des Weiteren werden auch zur Untersuchung des Zusammenhangs zwischen seriellem Clustering und
den Wetterregimen zwei Teilproben erstellt: (i) Alle Tage, an denen ein WR einen aktiven Lebenszyklus
hat (Kap. 4.4), und (ii) alle iibrigen Tage. Pro Teilstichprobe wird dann jeweils der Quotient aus der
Summe der Tage mit seriellem Clustering und der Summe der Tage ohne seriellem Clustering gebildet

und zueinander ins Verhiltnis gesetzt.

9.3.1. Skandinavischer Block

Wie im vorherigen Kapitel gezeigt, weist das ScBL-Regime durchschnittlich den héchsten Qccgqo,6p-
Wert auf. Dies zeigt sich auch durch eine Erhohung der Auftretenswahrscheinlichkeit fiir CCEs beim

ScBL-Regime praktisch im gesamten Untersuchungsgebiet (95 % aller Gitterpunkte > 0, Abb. 9.5 links).
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Abb. 9.5.: YulesQ bei einem Skandinavischen Block von (links) CCEpgg und (rechts) von seriellen Clusterereig-
nissen (Definition siehe Kap. 5.4). Gitterpunkte mit im Durchschnitt weniger als zwei CCEpgg pro Jahr sind von
der Berechnung von YulesQ ausgenommen. Ebenso sind Gitterpunkte, bei denen das 90te Perzentil der Zeitreihe
seriellen Clusterings (siche Kap. 5.4) weniger als drei betrdgt, von der Berechnung von YulesQ ausgenommen.
Schwarze Punkte markieren statistische Signifikanz (p = 0,05).

Negative Werte von YulesQ finden sich im Nordosten Spaniens und im Siidwesten Frankreichs nahe den
Pyrenden. Bei mehr als 5 % der Gitterpunkte betrdgt YulesQ mehr als 0,33, was einer Verdoppelung der
Auftretenswahrscheinlichkeit fiir CCEs bei ScBL bedeutet.

AuBerdem ist YulesQ bei fast der Hilfte der Gitterpunkte (46%) signifikant. Die zusammenhingen-
den Gebiete mit signifikanter Erh6hung liegen tendenziell im westlichen Teil des Untersuchungsgebiets.
Mehr als zwei Drittel (69 %) aller Gitterpunkte mit signifikanten Werten von YulesQ liegen westlich des
10. Langengrads. Dieser Anteil erhoht sich auf 75 %, wenn die Gitterpunkte siidlich des 45. Breiten-
grads (d.h. vor allem ohne den Mittelmeerraum) ausgeschlossen werden. Der Mittelwert von YulesQ
aller Gitterpunkte mit Signifikanz betrigt 0,23. Dies entspricht im Mittel etwa dem 1,6-fachen der kli-

matologischen Auftretenswahrscheinlichkeit von CCEs beim ScBL-Regime.

Die Auftretenswahrscheinlichkeit von seriellen Clusterereignissen (Tage, an denen die Werte der neu
generierten Zeitreihe fiir serielles Clustering das 90. Perzentil iiberschreiten, Kap. 5.4) ist wie bei den
CCEs nahezu im gesamten Untersuchungsgebiet erhoht. Mehr als 97 % aller Gitterpunkte weisen einen
Wert von YulesQ > 0 auf (Abb. 9.5rechts), mehr als 32 % aller Gitterpunkte sogar einen Wert von
YulesQ > 0,33, was einer Verdoppelung der Auftretenswahrscheinlichkeit gegeniiber der Klimatologie
entspricht (Tab. 3.1). Bei 91 % Prozent aller Gitterpunkte mit positiven Werten des Chancenverhéltnisses
ist diese Erhohung auch signifikant. Im Vergleich zur Auftretenswahrscheinlichkeit von CCEs ist die
Anzahl der Gitterpunkte mit signifikanten Werten des Chancenverhiltnisses im Ostlichen Teil des Unter-

suchungsgebiets bei den seriellen Clusterereignissen geringer. Ein vergleichsweise kleinrdumiges Gebiet
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im Siidwesten Frankreichs zeigt eine signifikante Reduktion der seriellen Clusterereignisse auf. Fiir alle
Gitterpunkte mit signifikantem Chancenverhiltnis in diesem Gebiet betrdgt der Mittelwert fiir YulesQ

—0,26 was einer Reduktion der Auftretenswahrscheinlichkeit um etwa ein Drittel entspricht.

Bei der Interpretation dieses Ergebnisses gilt es folgendes zu bedenken: Fiir die Berechnung von YulesQ
wurde jeweils der gesamte Zeitraum (MJJA) aller Jahre herangezogen. Das ScBL-Regime tritt im Un-
tersuchungszeitraum im Juli am haufigsten auf (Abb. 9.1). Gleichzeitig ist dieser Monat auch klimato-
logisch der Monat mit der hochsten Gewitterhdufigkeit (Abb. 6.2). Wird ein anderer Zeitraum verwen-
det (z.B. JJA), sind die positiven Werte fiir YulesQ geringfiigig geringer (nicht gezeigt), allerdings ist
durch die geringere Zahl Anzahl an Monaten auch der Stichprobenumfang geringer. Sowohl bei der Auf-
tretenswahscheinlichkeit der CCE als auch der seriellen Clusterereignisse ist ein geringer Einfluss der
Klimatologie vorhanden.

Eine statistische Zunahme der Gewitteraktivitit bei einem atmosphirischen Block iiber der Ostsee wurde
bereits von Mohr et al. (2019) nachgewiesen. Die Lage des blockierenden Hohenhochs mit der statis-
tisch hochsten Zunahme der Gewitteraktivitét entspricht in etwa auch der Lage des ScBL-Regimes (vgl.
Abb. 4.5 mit Abb. 4 aus Mohr et al., 2019).

Zur vertiefenden Analyse der Gewitterhdufigkeit wurde die mittlere Abweichung fiir verschiedene fiir
Konvektion relevante Parameter aus ERAS berechnet, die wihrend der ScBL-Regime vorherrschten (Re-
ferenzperiode: 1979 — 2021, JJA; Kap. 4.2). Eine signifikante Abnahme des SLI gegeniiber dem Mittel
zeigt sich nahezu im gesamten Untersuchungsgebiet (Abb. 9.6 links) mit Werten von iiber —1,5K im
Norden Deutschlands und um —0,5 K auf der italienischen Halbinsel, an den siidlichen Alpenhingen im
Norden Italiens und an der Franzosischen Mittelmeerkiiste.

Auf der spanischen Halbinsel sind schwach positive Anomalien zu verzeichnen, welche mit den ne-
gativen Werten von YulesQ korrespondieren. Ein dhnliches rdumliches Muster ergibt sich auch fiir die
mittlere Abweichung der CAPE (Abb. C.5 links oben). Die mittlere Abnahme des SLI bzw. die positiven
CAPE-Anomalien resultieren in erster Linie aus der Advektion feucht-warmer Luftmassen aus dem Mit-
telmeerraum oder dem Atlantik. So zeigen beispielsweise Graf et al. (2011) und Trefalt et al. (2018) fiir
gewitterspezifische Extremereignisse (Hagel und Tornados in Zentraleuropa und der Schweiz) basierend
auf Riickwirtstrajektorien, dass die fiir die Entstehung ursidchlichen Luftmassen auch vom Mittelmeer
stammen.

Weiterhin sorgen Strdomungsmuster, die warme Luftmassen in niedriger Hohe aus siidwestlichen Regio-
nen von Spanien bis Frankreich advehieren, insbesondere in Verbindung mit einer EML (Kap. 2.2) fiir
gewittertrachtige atmosphérische Bedingungen (z. B. Morris, 1986; Delden, 2001; Kunz et al., 2018).
Die geringeren (und in der Anzahl weniger signifikanten) Werte fiir YulesQ sind vermutlich bedingt

durch einen Riicken in diesem Gebiet wihrend des vorherrschenden ScBL-Regime (Abb. 4.5).
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Abb. 9.6.: Mittlere Abweichungen des (links) SLI und (rechts) der BS wihrend des ScBL-Regimes (1979 — 2021,
JJA). Schwarze Punkte zeigen Signifikanz (p = 0,05). Anmerkung: beim SLI werden positive Werte blau, negative
Werte rot dargestellt. Negative Werte zeigen eine hohere Instabilitdt und damit eine hohere Gewitterneigung an.

Die statistisch etwas stirkere Zunahme von seriellem Clustering gegeniiber den CCEpgy konnte seine
Ursache in der im Vergleich zu den anderen Regimen lidngeren Persistenz des ScBL-Regimes haben.
Dadurch kann es zu hoheren und ldnger anhaltenden Akkumulationen der feucht-warmen Luftmassen
im Untersuchungsgebiet kommen, was wiederum auch die Wahrscheinlichkeit fiir iiber mehrere Tage

anhaltende Gewitteraktivitit erhoht.

In weiten Teilen des Untersuchungsgebiets ist die mittlere Abweichung der vertikalen Windscherung
(BS, Kap. 2.4) negativ mit einem West-Ost-Gradienten iiber dem Kontinent. Vor der franzosischen Atlan-

tikkiiste sind Werte um O ms™!

zu verzeichnen, in Polen Werte von iiber —3 ms~!. Da, wie in Kapitel2.4
erldutert, hohe Werte der BS die Entstehung organisierter Gewitter begiinstigen, kann davon ausgegan-
gen werden, dass auch die Gewitterstiarke und Blitzintensitit zunehmen (z. B. Brooks et al., 2003; Kunz
et al., 2020). Daher wurde das Verhiltnis von CCEpg.9g zu CCEpyg wihrend des ScBL-Regime hinsicht-
lich moglicher Veridnderungen untersucht, indem fiir jeden Gitterpunkt die prozentuale Abweichung vom

klimatischen Mittel berechnet wurde:

CCEpo-9o,wr/CCEpoowr
CCEp0-90,Gesamt/ CCEpoo,Gesamt

9.2)

Negative Werte bedeuten ein erhohtes Aufkommen von CCEp( g gegeniiber CCEpgy im Vergleich zum

klimatologischen Mittel.

Im gesamten Gebiet gibt es rund doppelt so viele Gitterpunkte mit negativen gegeniiber positiven Werten
(Verhiiltnis positiv zu negativ 0,48). GroBere, unzusammenhingende Gebiete mit negativen Werten treten
entlang der Alpen und iiber weiten Teilen Italiens auf (soweit im Untersuchungsgebiet). In diesem Gebiet

(rechteckiger Kartenausschnitt: 5° O - 15° O und < 47,5° N) betrégt die durchschnittliche Zahl —22.
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Abb. 9.7.: Anomalien des Verhiltnisses von CCEpg.99 zu CCEpgg beim ScBL-Regime. Gitterpunkte mit weniger
als 20 CCEpg.g9o wurden von der Berechnung ausgeschlossen (grau).

Im Norden Spaniens ist das Verhiltnis hingegen positiv, mit Werten von mehr als 100 %. Auch iiber Polen
und in der Region des Dreilinderecks Osterreich, Tschechien und Ungarn finden sich zusammenhingen-
de Gebiete mit positiven Werten. Uber Deutschland und Frankreich (mit Ausnahme der siidwestlichen
Region der Alpen und des Mittelmeers) treten sowohl positive, als auch negative Werte rdumlich dicht
aneinander auf. Es sei hier angemerkt, dass weite Teile Frankreichs und auch Gebiete in Deutschland
aufgrund der geringen Anzahl an CCEpg.9g von der Berechnung ausgenommen sind.

Zusammenfassend kann die beobachtete Zunahme der CCEp.gg gegeniiber CCEpgy moglicherweise auf
eine verringerte Wahrscheinlichkeit des Auftretens von kleinrdumigen Gewitterzellen mit geringerem
Organisationsgrad auf die im Mittel in weiten Teilen reduzierte BS zuriickgefiihrt werden. Es gilt dabei
aber zu beachten, dass grole CCE zwar sehr wahrscheinlich, aber nicht zwingend aus organisierter Kon-

vektion, wie Superzellen oder MCS resultieren (siehe Diskussion in Kap. 5.2.3).

Im Herbst besteht eine positive Korrelation zwischen der Anzahl der Blitzeinschldge und der Mee-
resoberflachentemperatur (Kotroni und Lagouvardos, 2016). Im Folgenden wird daher untersucht, ob
hohere Oberflaichentemperaturen des Mittelmeers die Auftretenswahrscheinlichkeit von CCEpgy beim
ScBL-Regime zusitzlich verstirken. Dazu werden tdgliche Anomalien gegeniiber der mittleren Oberfla-
chentemperatur der MJJA-Periode des Mittelmeers (Ort: 42,3° N, 6,3° O, Zeitraum: 2001 —2020, ERAS,
Kap. 4.2) verwendet.

Die bisherige Stichprobe des ScBL-Regimes wird in Tage mit hohen positiven bzw. niedrigen negativen
Oberflichentemperaturanomalien aufgeteilt. Die Definition fiir hohe positive (bzw. niedrige negative)
Temperaturanomalien orientiert sich an der Verteilung der Anomalien. Das 33. Quantil betrigt —1,38 °C,
das 66. Quantil 1,57 °C. Daraus motiviert sich der gewihlte Grenzwert von +1,5 °C. Fiir die Wahl der

Grenzwerte wurde zusitzlich in Betracht gezogen, dass die jeweiligen Teilstichproben der Regime fiir
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eine statistische Evaluation noch hinreichend grof} sein miissen. Daher werden keine Extremwerte fiir
diese Auswertung verwendet.

Erhohte Temperaturen des Mittelmeers fithren im gesamten Untersuchungsgebiet zu einer erhohten Auf-
tretenswahrscheinlichkeit der CCEpgg (Abb. 9.8 links). Bei mehr als der Hélfte der Gitterpunkte ist die-
se Erhohung auch signifikant (53 %). Bei negativen Temperaturanomalien ist hingegen eine Reduktion
der Auftretenswahrscheinlichkeit der CCEpgg nahezu im gesamten Untersuchungsgebiet zu verzeich-
nen (bei 99 % der Gitterpunkte, Abb. 9.8 rechts). Dabei sind beinahe zwei Drittel signifikant (65 %).
Die rdumliche Verteilung der Gebiete mit besonders hohen bzw. besonders niedrigen Werten in beiden
Abbildungen sind dhnlich. Werden beispielsweise pro Gitterpunkt zu den negativen Werten fiir YulesQ
(Abb. 9.8 rechts) die positiven Werten addiert (Abb. 9.8 links) und dann das rdumliche Mittel gebildet,
liegt dieses mit —0,1 nahe 0. Daraus folgt ein inverses Verhalten der Auftretenswahrscheinlichkeit von
CCEpqgg zu positiven bzw. negativen Anomalien der Oberflichentemperatur des Mittelmeers beim ScBL-
Regime pro Gitterpunkt.

Die Alpenregion und insbesondere die siidlichen Alpenhiinge sind Regionen mit besonders hohen bzw.
besonders niedrigen Werten fiir YulesQ. Die Kombination hoher Meeresoberflichentemperaturen und
stidwestlicher Stromungen bei ScBL fiihrt zu einer Akkumulation feucht-warmer Luftmassen an der Al-
pensiidseite. Daraus ergibt sich dort auch eine erhohte Gewitterneigung und damit die statistisch ermit-
telte Zunahme (bzw. Abnahme bei negativen Temperaturanomalien) der Auftretenswahrscheinlichkeit

von CCEpgo .

Richtung Nordosten ist eine Abnahme von positiven YulesQ-Werten (bzw. eine Zunahme der negativen
Werte) zu beobachten. Im d@uBersten Nordosten Deutschlands sind sogar geringe (nicht signifikante) po-
sitive Werte bei negativen Oberflichentemperaturanomalien zu verzeichnen. Diese Reduktion ist vermut-
lich auf die zunehmende Distanz zum Mittelmeer zuriickzufiihren. Der im letzten Abschnitt diskutierte
Zusammenhang zwischen dem Transport feucht-warmer Luftmassen resultierend aus der Kombinati-
on aus hohen Meeresoberflichentemperaturen und siidwestlichen Strémungsmustern im Untersuchungs-
gebiet verliert Richtung Nordosten zunehmend an Einfluss. Damit verringert sich auch der statistisch
messbare Effekt (betragsmiBig geringere Werte fiir YulesQ und keine Signifikanz). Im Nordwesten des
Untersuchungsgebiets, wo die rdumliche Differenz zum Mittelmeer dhnlich grof ist, ist keine Verrin-
gerung der statistisch messbaren Effekte zu beobachten. Der Grund dafiir ist vermutlich folgender: Der
Spearman-Korrelationskoeffizient zwischen Oberflichentemperaturanomalien der Biskaya und dem Mit-
telmeer betrigt 0,91 (signifikant p=0,05). Die selben statistischen Untersuchungen wurden ebenfalls
mit Oberflachentemperaturenanomalien in der Biskaya vorgenommen. Dabei ergaben sich sehr dhnliche
Ergebnisse (nicht gezeigt). Bei siidwestlichen Stromungskonfigurationen ist daher nicht nur das Mittel-
meer, sondern auch der Ostliche Teil des Atlantiks ein Ursprungsort von den nach Norden advehierten

feucht-warmen Luftmassen.
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Abb. 9.8.: YulesQ bei Oberflichentemperaturanomalien des Mittelmeers (2001 —2020) bei ScBL (links) > 1,5K
und (rechts) < 1,5K. Schwarze Punkte markieren statistische Signifikanz (p = 0,05).

0.5

-0.5

Abb. 9.9.: Wie Abbildung 9.5, allerdings fiir das EuBL-Regime

9.3.2. Europaischer Block

Die rdumliche Verteilung von YulesQ der CCEpqq zeigt beim EuBL-Regime im Norden Deutschlands,
Polens und zum Teil in den Niederlanden negative Werte. Der Betrag nimmt dabei im Allgemeinen zu
den Kiisten zu und weist iiber der Ostsee (soweit im Untersuchungsgebiet) negative Werte bis zu -1 auf.
Dies bedeutet, dass dort im gesamten Untersuchungszeitraum wihrend EuBL keine CCEpgq aufgetreten
sind.

Im Gegensatz dazu ist im gesamten siidlichen Bereich (< 45° N) eine Erhohung der Auftretenswahr-
scheinlichkeit von CCEpgy zu beobachten (Abb. 9.9 links). Durchschnittlich betrigt YulesQ stidlich des
45. Breitengrades 0,24, was ungefihr der Erhohung der Auftretenswahrscheinlichkeit um einen Faktor
von 1,65 gegeniiber der Klimatologie entspricht. Weiterhin weisen in diesem Bereich mehr als 60 % aller

Werte von YulesQ Signifikanz auf.
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Abb. 9.10.: Wie Abb. 9.6, aber fiir das EuBL-Regime.

Die Gebiete mit negativen Werten im Norden und positiven Werten von YulesQ im Siiden sind beim
seriellen Clustering dhnlich zur rdumlichen Verteilung der CCEpgo-Hiufigkeit. Ebenso ist hier auch die
Verteilung der Signifikanz dhnlich (Abb. 9.9 rechts). So betréigt siidlich des 45° Breitengrades YulesQ im
Durchschnitt 0,26 und ist damit etwas hoher als bei der CCE-Héaufigkeit. Ebenso ist auch der Prozentsatz
der Gitterpunkte mit signifikanten Chancenverhéltnissen mit 67 % geringfiigig hoher.

In einem in Ost-West-Richtung ovalférmig gestreckten Gebiet mit Schwerpunkt iiber Osterreich, Siid-
ostdeutschland, dem Siidosten der Schweiz und dem Norden Italiens treten signifikant negative Werte
fiir YulesQ auf. Auch bei der CCE-H:ufigkeit treten hauptsichlich iiber Osterreich signifikant negative
Werte auf, allerdings weist das Gebiet gegeniiber dem Gebiet bei seriellem Clustering eine wesentlich
geringere Ausdehnung nach Siidwesten auf. Aulerdem sind die Werte niedriger. Diese liegen fiir YulesQ
bei der CCE-Haufigkeit in diesem Gebiet deutlich iiber —0,5, wohingegen bei der Haufigkeit seriellen
Clusterings die Minimalwerte von YulesQ an einigen Gitterpunkten unter —0,5 liegen. Dies entspricht
einer Reduktion der Auftretenswahrscheinlichkeit um ungefihr zwei Drittel.

In der Mitte des Untersuchungsgebiets (46. bis 50. Breitengrad), mit Ausnahme des oben erwihnten Ge-
biets der Alpen, unterscheiden sich die Werte der CCEpgo-Haufigkeit und des seriellen Clusterings fiir
YulesQ héufiger, allerdings finden sich sonst in diesem Gebiet keine zusammenhédngenden Gebiete mit

signifikanten Abweichungen.

Die mittleren Abweichungen des SLI iiber Frankreich, den Benelux-Lindern und dem Siidwesten
Deutschlands weisen einen Gradienten mit siidwest-norddstlicher Orientierung auf (Abb. 9.10). Mini-
malwerte finden sich iiber dem Land im Siidwesten Frankreichs mit einer signifikanten mittleren An-
omalie von unter —2,5 K. Uber Italien finden sich iiberweigend negative Werte um —1 K, iiber Osterreich,
dem Balkan und Tschechien nur geringe negative Werte. Die grobe Verteilung der CCEpgg mit einer Zu-
nahme der Auftretenswahrscheinlichkeit im siidlichen Teil und einer Abnahme im nordlichen Teil des

Untersuchungsgebiets spiegelt sich auch bei der Verteilung der mittleren Abweichungen des SLI wider.
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Abb. 9.11.: Wie Abb. 9.7, aber fiir das EuBL-Regime.

Ausnahmen bilden kleinere Gebiete mit negativen Werten der Aufretenswahrscheinlichkeit im noérdli-
chen Teil Frankreichs und die relativ deutliche Reduktion iiber der Ostsee. Allerdings konnte hier auch
die Berechnung des SLI iiber der Meeresoberfliche urséchlich sein. Die mittlere Abweichung der CAPE
(Abb. C.6 links oben) ist in diesem Gebiet um 0Jkg™' bzw. leicht negativ.

Ebenso wie beim ScBL-Regime sind in weiten Teilen des Untersuchungsgebiets signifikante negative
Abweichungen der BS zu verzeichnen (Abb. 9.10 rechts). Die niedrigsten Werte von mehr als —4ms™!
finden sich hauptsichlich im Nordosten Frankreichs. Richtung Siiden ist im Allgemeinen eine Zunahme
zu beobachten. Uber nahezu dem gesamten Mittelmeer ist die mittlere Abweichung nahe null.

Die Abweichungen des Verhiltnisses von CCEpg.9g zu CCEpy ist im siidlichen Bereich mit den hochs-
ten Werten fiir YulesQ (< 45° N) leicht negativ (Mittelwert: —1,35), allerdings in der Mitte des Un-
tersuchungsgebiets stark positiv (Abb. 9.11). Bei der Interpretation ist allerdings zu beachten, dass die
Anzahl der CCEpq.9g, welche der Berechnung zu Grunde liegen, sehr viel kleiner ist (besonders nérdlich
von 45° N) als beim ScBL-Regime. In der Abbildung zeigt sich dies durch die grole Menge an grau-
en Gitterpunkten (78 %). Die dargestellten Werte sind daher im Vergleich zur selben Auswertung beim
ScBL-Regime weniger aussagekriftig.

Wie beim ScBL-Regime soll auch beim EuBL-Regime der Zusammenhang zu positiven oder negativen
Oberflichentemperaturanomalien des Mittelmeers (Definition siehe vorheriges Kapitel) untersucht wer-
den. Die Anzahl der Gitterpunkte mit signifikanten YulesQ-Werten ist mit 684 deutlich geringer gegen-
tiber 2075 Gitterpunkte beim ScBL-Regime (positiven Anomalien), was auf einen insgesamt geringeren
Einfluss der Meeresoberflichentemperatur schlieen ldsst (Abb. 9.12). GroBere Gebiete negativer bzw.
positiver Werte von YulesQ finden sich vor allem im Stidwesten Frankreichs und in einem halbmondfér-
migen Band entlang der Alpen. Eine mogliche Erkldrung dafiir konnte folgende sein: Wie bereits im vor-

herigen Kapitel diskutiert, korrelieren die Oberflichentemperaturen des Mittelmeers sehr stark mit denen
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Abb. 9.12.: Wie Abb. 9.8, aber fiir das EuBL-Regime.

iiber der Biskaya. Beim EuBL-Regime finden sich iiber Frankreich westliche bis nordwestliche Kompo-
nenten in der grofraummigen Stromung und fiithren daher zu einer Advektion feucht-warmer Luftmassen
in das stidwestliche Frankreich. Je weiter nordlich, desto kilter die Meeresoberflichentemperaturen und
desto geringer der durch die Advektion feucht-warmer Luftmassen Konvektion begiinstigende Effekt.
Wie Graf et al. (2011) fiir Tornadoereignisse in Zentraleuropa mittels Riickwirtstrajektorien zeigen, ha-
ben die dafiir notwendigen gewitterbegiinstigenden Luftmassen in einigen Fillen ihren Ursprung iiber
dem Atlantik. Uber der italienischen Halbinsel und iiber dem Balkan sowie generell die Gebiete nordlich

der Alpen finden sich wenig Gitterpunkte mit signifikanten YulesQ-Werten.

9.3.3. Gronlandischer Block

Beim GL-Regime ist der prozentuale Anteil der Gitterpunkte mit positiven und negativen Werten von
YulesQ ungefihr ausgeglichen (57 % bzw. 43 %). Weiterhin ist der absolute Wert bei iiber 78 % der Git-
terpunkte kleiner als 0,15. Bei den beiden bisher betrachteten Wetterregimen ist dies beim ScBL-Regime
lediglich bei 42 %, beim EuBL-Regime bei 53 % der Gitterpunkte der Fall. Lediglich bei 8 % der Git-
terpunkte sind die Werte signifikant. Daraus ldsst sich schlielen, dass der Zusammenhang zwischen der
Auftretenswahrscheinlichkeit von CCE und dem GL-Regime gering ist. Ein grofleres zusammenhingen-
des Gebiet mit vor allem signifikant negativen Werten von YulesQ findet sich an der Westkiiste Italiens
bis zum siidlichen Rand des Untersuchungsgebiets. Weitere Gebiete mit signifikant positiven Werten (al-
lerdings mit rdumlich geringerer Ausdehnung) treten im Siidwesten Frankreichs, im Osten Osterreichs
und im duflersten Westen Ungarns auf. Ein etwas groeres Gebiet erstreckt sich vom Nordosten Frank-
reichs iiber den Siiden Belgiens, Luxemburgs bis nach Westdeutschland.

Im Gegensatz zu den oben diskutierten blockierenden Regimen zeigt sich in weiten Teilen des Unter-
suchungsgebiets ein deutlicher Unterschied zwischen der Auftretenswahrscheinlichkeit von CCEs und
seriellem Clustering. 82 % der Gitterpunkte weisen Werte von iiber O auf (Abb. 9.13). Weiterhin weisen
iber 50 % der positiven Gitterpunkte auch signifikante YulesQ-Werte auf. Signifikant negative Werte fiir
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Abb. 9.14.: Wie Abb. 9.6, aber fiir das GL-Regime.

YulesQ finden sich nahezu ausschlielich im Mittelmeerraum, an der Westkiiste Italiens und im Siidosten
Frankreichs.

Die mittleren Abweichungen des SLI zeigen iiber dem Kontinent in weiten Teilen des Untersuchungsge-
biets eine leicht erhdhte instabile Schichtung, allerdings nicht iiberall signifikant (z. B. im Stiden Frank-
reichs, Abb. 9.14 links). Nach Norden Richtung Nord- und Ostseekiiste ist eine leichte Abnahme zu
beobachten. Die in weiten Teilen des Untersuchungsgebiets erhohten Werte von YulesQ (zumeist nicht
signifikant) stehen damit vermutlich im Zusammenhang. Die signifikant negativen Werte entlang der
Westkiiste Italiens haben hier kein korrespondierendes Muster positiver Werte des SLI. Eine mogliche
Ursache konnte in der im Vergleich zu den vorherigen Wetterregimen geringeren Stichprobengrofie lie-

gen.
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9.3. Betrachtungen ausgewéhlter Regime

Die BS ist mit Ausnahme des nordwestlichen Untersuchungsgebiets positiv und weist die hdchsten Werte
(iiber 4ms™1) entlang eines Bands vom Siiden Frankreichs iiber das nordliche Italien bis nach Slowenien
auf (Abb.9.14). Die mittleren Anomalien sind iiber dem Kontinent meistens auch signifikant.

Die Analyse des Verhiltnisses von CCEp(.gg und CCEpy ist aufgrund der Stichprobengréfle wenig aus-
sagekriftig, ebenso wie die beim ScBL- und EuBL-Regime durchgefiihrte Untersuchung zur Oberfla-

chentemperatur des Mittelmeers (die entsprechenden Abbildungen finden sich in Anhang C).

9.3.4. Atlantischer Trog

Beim AT-Regime ist die rdumliche Verteilung von YulesQ nahezu kontrir zu jener Verteilung beim
EuBL-Regime. Am nordlichen Rand des Untersuchungsgebiets erstreckt sich ein Gebiet mit signifikant
positiven Werten von YulesQ von den Niederlanden iiber die deutschen Kiistengebiete bis an die Grenze
Polens und dem Gebiet iiber der Ostsee. Ungefahr zwischen 50° und 46° N befinden sich praktisch keine
Gitterpunkte mit signifikanten Werten von YulesQ (weniger als 6 %). Siidlich von 45° N weisen mehr
als 67 % der Gitterpunkte signifikante YulesQ-Werte auf. Im Mittel betrégt hier YulesQ —0,33, was einer
Halbierung der Auftretenswahrscheinlichkeit der CCEs entspricht.

Bei der Haufigkeit seriellen Clusterings ist die raumliche Verteilung dhnlich zu der Verteilung bei der
Auftretenswahrscheinlichkeit von CCEs, allerdings ist der prozentuale Anteil an Gitterpunkten mit Si-
gnifikanz hoher (26 % zu 46 %). Im Vergleich zu den anderen genannten Regimen ist beim seriellen
Clustering der Einfluss der definitionsbedingt starken rdumlichen Unterschiede der Stichprobengrofie
deutlich sichtbar anhand des scharfen Gradienten entlang der nordlichen Grenze des Gebiets in Bayern
und Tschechiens mit signifikant negativen Werten (vgl. 5.14 rechts). Eine meteorologische Schlussfolge-
rung ist daraus nicht abzuleiten.

Wie schon beim GL-Regime, ist auch beim AT-Regime die Stichprobengréfe nicht ausreichend fiir eine
vertiefende Analyse des Verhiltnisses von CCEpg.gg zu CCEpgg und fiir den Zusammenhang zur Ober-

flachentemperatur des Mittelmeers (die entsprechenden Abbildungen finden sich in Anhang C).

9.3.5. Nicht-klassifizierte Stromungskonfigurationen

Die Werte von YulesQ sind bei den nicht-klassifizierten Stromungskonfigurationen (noReg) bei 83 %
aller Gitterpunkte zwischen +0, 15 und lediglich 15 % weisen signifikante Werte auf, der Mittelwert al-
ler Gitterpunkte betridgt —0,07. Groere zusammenhédngende Gebiete mit signifikant negativen Werten
finden sich im Westen Frankreichs (Abb. 9.16 links). Ebenso treten signifikant negative Werte in einem
Gebiet auf, welches die Schweiz, den Siiden Deutschlands, Teile Osterreichs und den Norden Italiens
umfasst. Auch auf dem auf dem Balkan finden sich signifikant negative Werte. Allerdings sind diese
signifikant negativen Werte betragsmiBig gering. Insgesamt ist bei noReg kaum ein Einfluss auf die
Auftretenswahrscheinlichkeit von CCEpyg feststellbar. Die Ursache dafiir liegt darin begriindet, dass in

dieser Stichprobe alle Tage mit nicht-klassifizierten Strémungskonfigurationen, also sowohl gewitterbe-
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Abb. 9.16.: Wie Abbildung 9.5, aber fiir alle nicht-klassifizierten Stromungskonfigurationen.

giinstigende, als auch konvektionshemmende Konfigurationen enthalten sind. Daher ist im Mittel keine

positive oder negative Auswirkung auf die Auftretenswahrscheinlichkeit von CCEpgg erkennbar.

Der auftilligste Unterschied zwischen der Auftretenswahrscheinlichkeit der CCE und derjenigen des
seriellen Clusterings ist die deutliche Zunahme der Gitterpunkte mit niedrigeren negativen Werten ins-
besondere mit Signifikanz (Abb. 9.16 rechts). So liegen lediglich 34 % der Gitterpunkte zwischen +0, 15,
der Anteil an signifikante Werten betrigt 72 %. Weiterhin weisen 95 % der Gitterpunkte negative Werte
fiir YulesQ auf. Im Mittel betrdgt YulesQ bei allen Gitterpunkten -0,19, was einer Reduktion um rund
ein Drittel entspricht. Das Auftreten von seriellem Clustering wird durch systematisch organisierte Stro-
mungszustinde begiinstigt. Folglich ist beim Gegenteil davon, also der Menge aller nicht-klassifizierten
Stromungskonfigurationen, die Auftretenswahrscheinlichkeit von seriellem Clustering in weiten Teilen

signifikant negativ.
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9.4. Zeitlicher Verlauf der Regime-Haéufigkeiten bei ausgeprigtem seriellen Clustering
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Abb. 9.17.: Anomalien der Auftrittshiufigkeit der verschiedenen Regime gegeniiber der klimatologischen Haufig-
keit zehn Tage vor und nach auBlergewohnlichem seriellen Clustering (Definition siehe Text).

9.4. Zeitlicher Verlauf der Regime-Haufigkeiten bei ausgepragtem seriellen Clustering

In diesem Kapitel soll der zeitliche Verlauf der WR-Héufigkeiten vor und nach auBergewohnlich sel-
tener serieller Clusterereignisse analysiert werden. Dazu wird die Region mit den absolut hochsten
Werten der Zeitreihe seriellen Clusterings ausgewihlt und die jeweiligen Zeitreihen der Gitterpunkte
zusammengefasst (Dreildndereck Osterreich, Ttalien und Sloweniens: 12— 14° N, 45-47° O; vgl. auch
Abb. 6.12links). Um seltene Ereignisse mit einer aufergewohnlichen zeitlichen Haufung von CCEs zu
untersuchen, wird der Grenzwert von bisher sechs (sieche Abb. 5.14 links) auf acht erhoht. Dieser Wert
tritt durchschnittlich lediglich zwei Mal pro Jahr auf.

AnschlieBend werden pro Ereignis zehn Tage vor und nach dem jeweiligen Tag und pro Zeitschritt die

Anomalie zur saisonalen Auftrittshdufigkeit fiir jedes Wetterregimes berechnet.

Das ScBL-Regime ist das einzige Regime, welches eine positive Anomalie aufweist (Abb. 9.17). Sieben
Tage vor dem Extremereignis beginnt sich bereits die Anomalie im Vergleich zur Variabilitdt (zumeist
Werte von +5 %) der iibrigen Regimen abzuzeichnen. Bevor sich ein extremes serielles Clusterereignis
bildet, ist die Auftrittshiufigkeit vom ScBL-Regime bereits erhoht. An dem Tag des Uberschreitens des
hier festgelegten Grenzwerts fiir serielles Clustering von 8 (vertikale schwarze Gerade) und an den fol-
genden vier Tagen ist die Hiufigkeit des ScBL-Regimes gegeniiber dem klimatologischen Mittel um tiber
20 % erhoht. Gleichzeitig geht die Anomalie fiir noReg auf unter —10 % zuriick. AuBerdem weisen am
Tag 0 alle Regime eine negative Anomalie auf, mit Ausnahme des AT-Regimes. Der graduelle Anstieg
der ScBL-Anomalie ist auf das sukzessive Aufbauen des atmosphérischen Blocks zuriickzufiihren. Dies

dullert sich mathematisch durch den Anstieg des Wetterregime-Index (Iwr, GI. 4.1) des ScBL-Regimes.
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9.5. Zusammenfassende Schlussfolgerungen

Die iibrigen Regime (AR, ScTr, ZO) weisen eine zu geringe Stichprobengrofle (vgl. auch Abb. 9.3)
fiir weitere statistische Auswertungen auf (die entsprechenden Abbildungen finden sich in Anhang C).
Daraus abgeleitete statistisch belastbare Schlussfolgerungen sind daher nur begrenzt moglich.
Beispielsweise konnte der beobachtete Riickgang der CCEpyg iiber den Benelux-Lindern, dem Norden
Deutschlands und iiber Polen mit der beim AR-Regime vorherrschenden nérdlichen Stromung erklart
werden (Abb. C.2). In dieser Region zeigt auch die mittlere Abweichung des SLI positive Werte, also
das Vorhandensein einer im Mittel konvektionshemmenden Schichtung der Atmosphére. Allerdings ist
mit dem AR-Regime eine teilweise signifikante Erhohung der CCEpgg im Siiden Frankreichs zu beob-
achten, was zu den Ergebnissen (Mohr et al., 2019, Abb. 5 links) widerspriichlich erscheint. Die Ursache
dafiir kann in dem geringen Stichprobenumfang oder auch den zu Grunde liegenden unterschiedlichen
Datensétze (CCEpg gegeniiber Gewittertage, 2001 —2014) begriindet sein. Daher werden die Ergebnisse
dieser Regime (AR, ScTr, ZO) hier nicht ndher analysiert.

Von allen Regimen zeigt das ScBL-Regime den deutlichsten Zusammenhang zur CCEpgg-Haufigkeit mit
einem Anstieg nahezu im gesamten Untersuchungsgebiet. Auch beim EuBL-Regime ist der Anstieg der
Gewitterhédufigkeit auf den siidlichen Teil West- und Zentraleuropas beschrinkt. Bei beiden Regimen
sind erhohte Meeresoberflichentemperaturen ein zusitzlich verstiarkender Faktor.

Ein beinahe gegenteiliges Muster der Auftretenshiufigkeit von CCEpyg zeigt sich beim AT-Regime. Bei
diesem ist eine signifikante Abnahme der Gewitterhdufigkeit im siidlichen Bereich zu verzeichnen. Bei
allen genannten Regimen gelten alle Aussagen auch fiir die Auftretenswahrscheinlichkeit von seriellem
Clustering. Beim GL-Regime ist der Einfluss auf die Auftretenswahrscheinlichkeit insgesamt gering,
allerdings ist das serielle Clustering nahezu im gesamten Untersuchungsgebiet erhoht.

Im Mittel betrigt YulesQ bei den blockierenden Regimen (ScBL, EuBL, GL und AR) bei seriellem
Clustering rund 0,04, was einer um 7,5 % hoheren Auftretenswahrscheinlichkeit entspricht. Bei den zo-
nalen Regimen (AT, ScTr, ZO) ist YulesQ = 0,16, was einer Reduktion der Auftretenswahrscheinlich-
keit um mehr als 25 % entspricht. Werden nur signifikante YulesQ-Werte verwendet, verdoppelt sich die
Aufretenswahrscheinlichkeit bei den blockierenden Regimen auf 15 %, wihrend diese bei den zonalen

Regimen auf unter 50 % sinkt.

9.6. Klimatologische Veranderungen

Um die im vorherigen Kapitel analysierten Zusammenhinge zwischen grofrdumiger Gewitteraktivitit
und verschiedenen Wetterregimen abzurunden, erfolgt nun abschlieBfend die Untersuchung moglicher
Anderungen in zukiinftigen Klimaszenarien (Community Earth System Model Large Ensemble, CESM-
LE, RCP 8,5, siche Kap. 4.4).
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9.6. Klimatologische Verinderungen

Die Untersuchung von Anderungen bei der Auftrittshiufigkeit und der Dauer der verschiedenen Wetter-
regime auf der klimatologischen Skala erfolgt durch den Vergleich der simulierten historischen (1990 —
1999, D¢yp) mit einer zukiinftigen Dekade (2091 —-2099, D¢y, siche Kap. 4.4). Beide Dekaden enthal-
ten jeweils 35 Projektionsszenarien (ensemble members), jedes mit einer Lange von 10 Jahren, so dass
jeweils 350 Jahre das historische Klima (Deyg) und 350 Jahre die Klimabedingungen am Ende des Jahr-
hunderts (D¢;;) repriasentieren und auch dekadische Schwankungen abbilden.

Analysiert werden im Folgenden zwei Aspekte: (i) Anderungen der Auftrittswahrscheinlichkeit der Wet-
terregime jeweils fiir die einzelnen Monate und fiir die gesamte MJJA-Periode und (ii) Anderungen der

WR-Dauer.

Anderungen der Auftrittswahrscheinlichkeit

Fiir die D¢y ;-Periode wird eine Zunahme der als Wetterregime klassifizierten Stromungskonfigurationen
in allen Monaten — und damit auch fiir die gesamte MJJA-Periode — projiziert (Abb. 9.18 und Abb. 9.19).
Die groBte Reduktion ergibt sich fiir die Monate Juni und August (—3,8 % bzw. —3,7 %, entspricht etwas
mehr als einem zusétzlichen Tag mit WR-Auftreten im Monat), die geringste Reduktion fiir den Mai
(=0,6 %). Fiir die gesamte Periode wird die grofite Zunahme bei den drei Blocking-Regimen (ScBL:
+0,8 %, EuBL: +0,8 %, AR: +1.4 %) projiziert. Bei den iibrigen Regimen sind die zu erwartenden An-
derungen gering (<10,3| %). Von den Blocking-Regimen weist das ScBL-Regime als einziges Regime in
allen einzelnen Monaten eine positive Anderungsrate auf. Mit Ausnahme des Monats Juli ist dies auch
beim AR-Regime der Fall. Die hochste Anderung in einem Monat weist das EuBL-Regime im August
mit +3,3 % auf. Das bisher nicht erwidhnte Blocking-Regime GL weist eine Abnahme von —2,4 % im Mai
auf, in den iibrigen Monaten ein geringe Zunahme (+0,4 bzw. 0,5 %), woraus insgesamt eine Reduktion
fiir den gesamten Zeitraum von 0,3 % folgt.

Die zonalen Regime (AT, ZO, ScTr) zeigen fiir die gesamte MJJA-Periode praktisch keine Verdnderun-
gen. Fiir das AT-Regime wird dabei eine Zunahme von +2,5 % im Juli durch eine Reduktion in allen
iibrigen Monaten ausgeglichen. Beim ScTr-Regime weisen die ersten beiden Monate Mai und Juni eine
Zunahme von 0,7 % auf, der Monat August eine Reduktion von 2,0 %. Beim ZO-Regime ist in allen

Monaten die Auftrittshdaufigkeit praktisch unverédndert.

Anderungen der Dauer der Lebenszyklen

Die Betrachtung der Anderungen bei der WR-Dauer erfolgt fiir die gesamte MJJA-Periode, damit auch
monatsiibergreifende WR-Lebenszyklen zugelassen werden. Mit Ausnahme der ZO- und AR-Regime
sind die Mediane der Verteilungen der WR-Persistenz der D¢yo- und D,y -Periode miteinander identisch
(Abb. 9.20). Bei allen Regimen ist das untere Interquartil (linke Seite des Boxplots) beider Perioden iden-
tisch und liegt, mit Ausnahme des ZO-Regimes (4 Tage), bei 5 Tagen. Die Anderungen bei der Persistenz
der Regime sind in Zukunft im Allgemeinen gering. Eine leichte Zunahme von ldangerer Persistenz ist
beim ScBL-, GL- und AT-Regime zu erwarten, wohingegen ein leichte Verringerung beim ScTr-Regime

projiziert wird.
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Abb. 9.18.: Héufigkeit der Wetterregime in den Monaten Mai (links oben), Juni (rechts oben), Juli (links unten)
und August (rechts unten) der Depo- (dunkelgrau) und Depi-Periode (hellgrau). Die Zahlen geben die Differenz
zwischen der historischen und zukiinftigen Periode in Prozent an.

AbschlieBlend sollen die Verteilungen der WR-Dauer derD.yg-Periode mit den Verteilungen des Unter-
suchungszeitraums (2001 —2021) verglichen und kurz diskutiert werden (vgl. Abb. 9.20 und Abb. 9.2).
Das zonale Regime weist im Untersuchungszeitraum 2001 bis 2021 etwas lingere Persistenzen auf und
die Verteilung der Persistenz der ScBL-Regime zeigt etwas hohere Werte im Vergleich zur Deyo-Periode
an. Die Verteilung des ScBL-Regimes im Untersuchungszeitraum entspricht damit jener Verteilung der
zukiinftigen De¢y1-Periode. AuBlerdem sind im Untersuchungszeitraum beim AR-Regime héufiger Persis-

tenzen langerer Dauer zu beobachten im Vergleich zur D¢yg-Periode.

Am Ende des 21. Jahrhunderts ist, basierend auf den hier vorgestellten Klimaprojektionen, in der MJJA-
Periode ein zusétzlicher als WR klassifizierter Tag zu erwarten. Diese Zunahme resultiert vor allem von
einer Zunahme der beiden blockierenden EuBL- und ScBL-Regime. Ausgehend von den Betrachtun-
gen der Zusammenhénge zur Gewitteraktivitidt (Kap. 9.3.1 und 9.3.2), kann dies zu einer Zunahme der
Gewitteraktivitdt vor allem im siidlichen Bereich in der Ndhe des Mittelmeers fithren. Ein weiterer, ver-

stiarkender Faktor kann dabei auch die erwartete Zunahme der Oberflachentemperaturen des Mittelmeers
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Abb. 9.19.: Haufigkeit der Wetterregime akkumuliert fiir alle Monate (MJJA) der Desg- (1990 — 1999, dunkelgrau)
und Dey;-Periode (2091 — 2100, hellgrau). Die Zahlen geben die Differenz zwischen der historischen und zukiinf-
tigen Periode in Prozent an.

in zukiinftigen Klimaszenarien (z. B. Giorgi und Lionello, 2008; Lionello und Scarascia, 2018) in Kom-
bination mit den beiden Regimen sein (vgl. Abb. 9.8 und 9.12).

Verschiedene Studien projizierten fiir zukiinftige Klimaszenarien einen Anstieg der Gewitterhaufigkeit
oder damit verbundenen Extremereignissen wie beispielsweise Hagel in Europa (z. B. Picik et al., 2017;
Raidler et al., 2019; Kahraman et al., 2020; Taszarek et al., 2021b), . Wesentlich ist dabei ein Anstieg der
thermischen Instabilitdt und der Luftfeuchte; andere Studien verweisen aber auch auf einen gleichzeiti-
gen Anstieg der CIN (z. B. Kahraman et al., 2022). Manzato et al. (2024) beispielsweise zeigen, dass der
Zusammenhang zwischen CAPE und Blitzhédufigkeit nicht linear ist. Eine projizierte Zunahme der CAPE
muss daher nicht zwangsliufig auch eine Zunahme der Gewitterhdufigkeit bedeuten. Auflerdem spielen
hier neben thermodynamischen Bedingungen weitere Faktoren eine wichtige Rolle wie beispielswei-
se der erwartete Anstieg der Schmelzschichthohe und die Abnahme der vertikalen Windscherung (und
damit auch der Organisation der Gewitter). Das Zusammenspiel all dieser Einflussfaktoren auf die Ge-
witterbildung und damit auch die Abschitzung der zukiinftigen Entwicklung der Gewitteraktivitit oder
damit verbundener Extremereignisse ist daher Gegenstand aktueller Diskussionen (z.B. Allen, 2018;
Raupach et al., 2021; Mallinson et al., 2024).

Die Anderungen sowohl der Auftrittshiufigkeiten als auch der Dauer der einzelnen WR sind auf der
klimatologischen Skala relativ gering. Anderungen der groBriumigen Stromungsdynamik auf die Ge-
witteraktivitit sind daher vermutlich gegeniiber den oben genannten Anderungen, sowohl der (lokalen)
dynamischen als auch der thermodynamischen Einflussfaktoren auf die Gewitter, der geringere Faktor

(siehe auch z. B. Ghasemifard et al., 2024).
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Abb. 9.20.: Haufigkeit der Wetterregime akkumuliert fiir alle Monate (MJJA) der Depo- (1990 — 1999, dunkelgrau)

und Dey-Periode (2091 —2100, hellgrau). Die Zahlen geben die Differenz zwischen der historischen und zukiinf-
tigen Periode in Prozent an.
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10. Zusammenfassung, Diskussion und Ausblick

In der vorliegenden Arbeit wurde untersucht, wie sich die Gewitteraktivitidt im westlichen und zentra-
len Europa zwischen 2001 und 2021 geédndert hat und welchen Einfluss groBrdumige atmosphérische
Stromungsmuster auf die regionale Verteilung der Gewitterhdufigkeit haben. Flachendeckende Trend-
analysen fiir Europa oder Deutschland stiitzten sich bisher vor allem auf atmosphérische Konvektionspa-
rameter, da direkte Messungen der Gewitteraktivitit nicht iiber einen ausreichend langen Zeitraum oder
als raumlich und zeitlich homogener Datensatz vorlagen.

Die Grundlage fiir die Analyse der Gewitteraktivitit in dieser Arbeit bildeten Detektionen von
Wolke-Boden-Blitzen (CG) des EUCLID-Netzwerks (engl. EUropean Cooperation for Llghtning
Detection; Schulz et al.,, 2016). Auf Basis von CG-Blitzen wurden zwei Ereigniskataloge erstellt:
(i) Gitterpunkt-basierte Gewittertage (GTs) und (ii) ein Datensatz von Gewitterclustern (convective
clustered events, CCEs) basierend auf der raum-zeitlichen Dichte der Blitze. Letzterer wurde mit Hilfe
des ST-DBSCAN-Algorithmus’ identifiziert, der im Rahmen dieser Arbeit fiir die Anwendung auf
Blitzdaten weiterentwickelt wurde. Die Auswahl der dazu notwendigen Parameter erfolgte durch eine

objektive statistische Auswertung der raum-zeitlichen Beziehungen der Blitze untereinander.

Diese Ereigniskataloge ermoglichten eine detaillierte Analyse der Gewitterklimatologie im westlichen
und zentralen Europa. Dabei zeigte sich, dass die Mehrzahl aller Gewittertage vor allem durch grof3e, zu-
sammenhingende Gebiete mit konvektiver Aktivitit (CCE) in Verbindung stehen. Das auffilligste Merk-
mal der klimatologischen Héufigkeit groer zusammenhéngender Gebiete konvektiver Aktivitit (90. Per-
zentil der CCE, CCEpq) ist die Ausbildung zweier Schwerpunkte nordlich und siidlich der Alpen, wobei
die konvektiven Gebiete siidlich der Alpen tendenziell sowohl grofler als auch ldnger andauernd sind als

die konvektiven Gebiete im Westen iiber Frankreich oder Norddeutschland.

Aufbauend auf den klimatologischen Betrachtungen wurde die jdhrliche Variabilitdt der Gewitteraktivi-
tat fiir das gesamte Untersuchungsgebiet analysiert. Dabei zeigte sich praktisch iiberall eine sehr hohe
jahrliche Variabilitdt sowohl der Gewittertage als auch der CCEpgy. Klimatologische Betrachtungen des
seriellen Clusterings ergaben eine hohe rdumliche Korrelation mit der Gewitterhdufigkeit selbst. Ent-
lang des Alpenhauptkamms ist die Korrelation zwischen seriellem Clustering und der Gewitterhdufigkeit
deutlich hoher als im iibrigen Europa. Wenn es also entlang des Alpenhauptkamms zu Gewittern kommt,

dann treten diese vor allem auch in enger zeitlicher Haufung auf.
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10. Zusammenfassung, Diskussion und Ausblick

Insgesamt ist seit 2001 eine Abnahme der Gesamtzahl der CGs zu beobachten. Gitterpunkt-basierte Tren-
danalysen der Gewittertage ergaben einen groen zusammenhéingenden Bereich mit signifikant negativen
Werten von bis zu —7 % pro Dekade mit Schwerpunkt im Nordosten Frankreichs. Dariiber hinaus zeigte
sich, dass dieser abnehmende Trend von Tagen mit besonders hoher Blitzzahl sogar noch geringer ist;
dies ldsst vermuten, dass die Abnahme besonders blitzintensiver Gewitter noch stéirker ausféllt. In den
ibrigen Regionen ergaben sich betragsméfig kleinere und in der Regel nicht-signifikante Trends.
AuBerdem zeigen Trendanalysen der CCEs eine Zunahme von rdumlich kleineren und kiirzer andauern-
den CCEs bei gleichzeitiger Abnahme von sehr gro3en und lange andauernden CCEs. Aufgrund dieser
Befunde lésst sich eine Abnahme groBer zusammenhéngender blitzintensiver Gebiete mit Schwerpunkt
in Nordwestfrankreich postulieren — gegeniiber einer (leichten) Zunahme kleinerer Ereignisse.

Sowohl der Befund negativer Trends in weiten Teilen des Untersuchungsgebiets als auch die festgestell-
te hohe jdhrliche Variabilitit gaben Anlass, den Zusammenhang zwischen (regionaler) Gewitteraktivitit
und den vorherrschenden grofrdumigen atmosphérischen Stromungsmustern und Bedingungen zu ana-
lysieren. Insbesondere auch mogliche Verdnderungen im Zusammenhang mit den gefundenen negativen

Trends der Gewitteraktivitit wurden dabei untersucht.

Dazu wurden im nichsten Schritt die filhrenden Moden der Telekonnektionsindizes mit einer monatli-
chen Auflésung herangezogen. Im Zusammenhang mit negativen Anomalien der Nordatlantischen Os-
zillation (NAO) wurde eine Abnahme der Auftretenshiufigkeit von Gewittertagen im westlichen Teil
des Untersuchungsgebiets festgestellt, wihrend positive Anomalien dort im Allgemeinen eher mit einer
Zunahme der Gewitteraktivitit verbunden sind.

Eine vertiefende Betrachtung der NAO zeigte, dass vor allem in der zweiten Dekade (2011 —-2020) eine
ungewohnliche Hiufung von Jahren mit iiberwiegend negativen Werten des NAO-Index (Mai — August)
auftraten. Die Gebiete mit reduzierter Gewitterhdufigkeit bei negativen NAO-Werten sind zum grofien
Teil deckungsgleich mit dem Gebiet der oben genannten signifikanten negativen Trends. Dieser gefun-
dene statistische Zusammenhang zur NAO ist vermutlich ein (wesentlicher) Faktor fiir die oben beschrie-
benen negativen Trends der Gewittertage in West- und Mitteleuropa. Dariiber hinaus treten im westlichen
Teilgebiet (das groBtenteils Frankreich umfasst) in Jahren mit negativen NAO-Werten hiufiger rdumlich
kleinere CCE mit kiirzerer Lebensdauer auf als in Jahren mit positiven oder neutralen Werten.

Die negativen Anomalien des Ostatlantisch-Westrussischen Musters, die ebenfalls im Zeitraum 2011 -
2020 gehauft auftraten, konnten ebenfalls ein kausaler Faktor fiir die negativen Trends mit Schwerpunkt
in Frankreich sein, allerdings ist hier das statistische Signal geringer und die riumliche Ausdehnung si-

gnifikant negativer Werte der Korrelation ist kleiner.
Bei den iibrigen Telekonnektonsindizes zeigten sich bei positiven bzw. negativen Anomalien zum Teil

ebenfalls deutliche (regional unterschiedliche) Verinderungen der Gewitterhdufigkeit. Als Beispiel sei

hier die signifikante Reduktion der Gewitterhdufigkeit (vor allem im Alpenraum) bei negativen Anoma-
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lien des Ostatlantischen Musters (EA) erwéhnt, wihrend bei positiven EA-Anomalien genau das Gegen-
teil zu beobachten ist; ndmlich eine signifikante Zunahme im Alpenraum. Des Weiteren ist bei Monaten
mit positiven Werten des Skandinavischen Musters (SCAND) in weiten Teilen des Untersuchungsgebiets

eine Zunahme der Gewitterhdufigkeit zu beobachten.

Der Einfluss der Wetterregime auf die (regionale) Gewitteraktivitdt wurde auf Basis der CCEpgj analy-
siert. Dabei ergab sich im Zusammenhang mit dem Skandinavischen Block (ScBL) im gesamten Un-
tersuchungsgebiet ein erheblicher Anstieg (in einigen Regionen sogar mehr als eine Verdoppelung der
Auftrittswahrscheinlichkeit) sowohl der CCEpgg als auch der seriellen Clusterereignisse. Auch bei einem
Européischen Block (EuBL) ergibt sich eine signifikante Erhohung der Gewitterhdufigkeit; allerdings
auf den siidlichen Teil des Untersuchungsgebiets beschrinkt. Beide genannten Regime haben gemein,
dass hohere Meeresoberflichentemperaturen mit einer zusitzlichen Verstdrkung der beschriebenen sta-
tistischen Signale einhergehen.

Bei den anderen Regimen zeigten sich in verschiedenen (kleineren) Regionen ebenfalls Signale, aller-

dings schwicher als bei den oben genannten.

Im Allgemeinen ist das Auftreten von seriellem Clustering in sehr vielen Regionen bei den meisten
Blocking-Regimen begiinstigt. Auch wenn dies generell ebenso fiir die Gewitteraktivitit gilt, ist die
Erhohung der Auftretenswahrscheinlichkeit fiir serielle Cluster betragsmaflig hoher und insbesondere
auch in groBeren Gebieten signifikant.

Die durchgefiihrten Analysen auf Basis eines Ensembles von Klimaprojektionen (Community Earth Sys-
tem Model Large-Ensemble, CESM-LE, RCP 8,5) ergaben geringe zu erwartende Anderungen der Hiu-
figkeit und der Linge der Lebenszyklen der Wetterregime. Allenfalls bei den blockierenden Regimen
EuBL und ScBL ist eine geringfiigige Zunahme zu erwarten. In Kombination mit den zu erwartenden
hoheren Meeresoberflaichentemperaturen des Mittelmeers und auch des Atlantiks kann eine leichte Zu-
nahme der Gewitterhdufigkeit als Folge der verdnderten grofskaligen atmosphirischen Bedingungen vor
allem im siidlichen Bereich des Untersuchungsgebiets resultieren.

Die ermittelte Klimatologie der Gewitteraktivitit ist im Einklang mit fritheren Arbeiten (Wapler, 2013;
Anderson und Klugmann, 2014; Poelman et al., 2016; Piper und Kunz, 2017; Taszarek et al., 2019; Enno
et al., 2020; Manzato et al., 2022), ebenso auch die rdaumliche Verteilung der CCE (Morel und Senesi,
2002).

Taszarek et al. (2021b) berechneten auf Grundlage von Reanalysedaten fiir das oben genannte Gebiet
in Frankreich ebenfalls einen (wenn auch nicht signifikant) negativen Trend (Zeitraum: 1979 -2019).
Dagegen ermittelten eine Vielzahl weiterer Studien eine Zunahme des Gewitterpotentials in Europa in
den letzten Dekaden (z. B Mohr und Kunz, 2013; Sanchez et al., 2017; Ridler et al., 2018; Ghasemifard
et al., 2024).
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10. Zusammenfassung, Diskussion und Ausblick

Die hier gefundenen iliberwiegend negativen Trends der Gewitteraktivtit sind daher tiberraschend. Wie
in dieser Arbeit gezeigt werden konnte, besteht eine Korrelation zwischen negativen NAO-Werten und
geringerer Gewitteraktivitit. Stromungsanalysen der mittleren Atmosphére zeigten ein geringeres Auf-
treten konvektionsforderlicher Stromungsmuster in Jahren mit negativen NAO-Werten (keine siidwest-
liche Anstromung feucht-warmer Luftmassen) (Folland et al., 2009). Die oben genannte Abnahme der
CCE-Entitdten GroBe und Dauer bei negativen NAO-Werten konnte auch ein Hinweis darauf sein, dass
sich dabei die Art der auftretenden Gewittersysteme und/oder deren mesoskalige Organisation verdndert.
Das gehdufte Auftreten von Jahren mit negativen NAO-Werten in der vergangenen Dekade konnte daher
diesen Riickgang plausibel erkldren. Auerdem umfassen die oben genannten Studien in der Regel deut-

lich lingere Zeitrdume als die hier analysierten 21 Jahre.

Insgesamt sind die Ergebnisse der Analyse des Zusammenhangs zwischen der Gewitteraktivitéit und Te-
lekonnektionen im Einklang mit fritheren Studien, welche allerdings einen kleineren Zeitraum umfassten
(2001 -2014; Piper und Kunz, 2017; Piper et al., 2019). Aufgrund des groeren Zeitraums sind die hier
getroffenen Schlussfolgerungen daher im Vergleich robuster.

Da eine positive Anomalie des SCAND mit einem iiber Skandinavien verorteten, die westliche Stromung
in mittleren Hohen blockierenden, Riicken in Zusammenhang steht, ist dieser Befund in guter Uberein-
stimmung mit den Ergebnissen von Mohr et al. (2019), die ebenfalls einen Zusammenhang zwischen
dort verorteten Blocking und einer Erhohung der Gewitteraktivitit in weiten Teilen Europas feststellen

konnten. In dieses Bild fiigen sich auch hier dargestellten Befunde bzgl. des ScBL-Regimes ein.

Verschiedene Studien projizieren fiir zukiinftige Klimaszenarien in Europa eine Zunahme der Gewitter-
hiufigkeit oder der damit verbundenen Extremereignisse wie z. B. Starkregen oder Hagel. (z. B. Puicik
et al., 2017; Réadler et al., 2019; Kahraman et al., 2020; Taszarek et al., 2021b). Hauptsichliche Ursache
dafiir ist ein Anstieg der thermischen Instabilitit und der Feuchte. Allerdings verweisen andere Studien
auch auf einen gleichzeitigen Anstieg der CIN hin (z. B Kahraman et al., 2022). Des Weiteren zeigen
Manzato et al. (2024) beispielsweise, dass der Zusammenhang zwischen der atmosphirischen Stabilitét
und der Blitzhéufigkeit nicht linear ist. Aulerdem wird die Gewitterhdufigkeit und -intensitét auch durch
Anderungen der 0 °C-Hohe oder Anderungen der vertikalen Scherung des horizontalen Winds bestimmt.
Alle diese Einflussfaktoren auf die Gewitteraktivitdt und insbesondere auch das Zusammenspiel dieser
ist Gegenstand aktueller Forschung und hat auch Auswirkungen auf entsprechende Zukunftsprojektio-
nen (z.B. Allen, 2018; Raupach et al., 2021; Mallinson et al., 2024). Anderungen der Gewitteraktivitit
aufgrund der hier dargestellten projizierten (geringfiigigen) Anderungen der Auftrittshiufigkeiten der
Wetterregime sind fiir die zukiinftige Gewitterentwicklung wahrscheinlich von geringerer Bedeutung als
die im vorherigen Abschnitt genannten Punkte [siehe auch z. B.][](Ghasemifard et al., 2024).

Um der Frage nachzugehen, ob die oben erwihnte Tendenz hin zu mehr Auftreten von kleineren CCEs

auf Anderungen der Organisationsformen der einzelnen Gewitter zuriickzufiihren ist, konnte in zukiinfti-
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gen Arbeiten die mittels ST-DBSCAN identifizierten CCEs vertiefend analysiert werden. Dafiir konnten
zwei Ansitze sinnvoll sein: (i) eine enger gefasste Definition der Dichte, um eine hohere Auflosung
der enthaltenen raum-zeitlichen Blitzstruktur zu gewinnen und/oder (ii) die Kombination mit Radar-
oder weiteren Fernerkundungsdaten, wie overshooting tops (OT). So kann moglicherweise eine genaue-
re Klassifizierung der in den CCE aufgetretenen Gewittersysteme vorgenommen werden.

AuBerdem konnten in naher Zukunft dann auch tiber ausreichend lange Zeitraume vorliegende Datensit-
ze von Radaren oder OT-Daten fiir Trendanalysen verwendet werden, um die hier gefundenen Ergebnisse

zu validieren.

Fiir die hier vorgestellten Ergebnisse wurde die gleiche Regimeklassifikation fiir die Vergangenheit und
die Zukunft verwendet, um die Veridnderungen der Héaufigkeit und Dauer von Witterungsregimen auf der
klimatologischen Skala zu untersuchen. Weitere Untersuchungen kénnten der Frage nachgehen, ob Ver-
dnderungen der zukiinftigen groBraumigen Stromungskonfigurationen auch eine neue Wetterregimeklas-
sifikation sinnvoll machen wiirde. AuBBerdem kdnnten, um die Robustheit der Aussagen iiber zukiinftige
Anderungen der groBriaumigen Stromungsdynamik zu erhohen, auch weitere Klimaszenarien (erginzend

zu dem hier verwendeten RCP 8,5-Szenario) ausgewertet werden.
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Abb. A.1.: Wie Abb. 6.11, aber fiir die Jahre 2002 bis 2004.
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Abb. A.2.: Wie Abb. 6.11, aber fiir die Jahre 2005 bis 2007.
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Abb. A.3.: Wie Abb. 6.11, aber fiir die Jahre 2008, 2010 und 2011.
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Abb. A.4.: Wie Abb. 6.11, aber fiir die Jahre 2012 bis 2014.
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Abb. A.5.: Wie Abb. 6.11, aber fiir die Jahre 2015 bis 2017.
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Abb. A.6.: Wie Abb. 6.11, aber fiir die Jahre 2018 bis 2020.
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Abb. B.1.: Wie Abbildung 8.2 links, aber fiir (links) das Ostatlantische Muster und (links) das Skandinavische
Muster.
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Abb. B.3.: Wie Abbildung B.2, aber fiir das Ostatlantische Muster.
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Abb. B.4.: Wie Abbildung B.2, aber fiir das Skandinavische Muster.

Abb. B.5.: Wie Abbildung B.2, aber fiir das Ostatlantische-Westrussische Muster.
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Abb. C.1.: Relative Haufigkeit der Wetterregime im Zeitraum der Blitzdaten von 1979 bis 2021 fiir die Monate
Mai bis August und akkumuliert fiir alle Monate (MJJA).
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Abb. C.3.: Wie Abbildung 9.5, aber fiir das ScTr-Regime.
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Abb. C.5.: Anomalien (Juni— August, links oben) der CAPE, (rechts oben) der CIN, (links unten) der 0 °C-Grenze

und der (rechts unten) Vertikalbewegung in 500 hPa-Hohe wihrend des Skandinavischen Blocks. Schwarze Punkte
zeigen Signifikanz (p = 0,05).
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Abb. C.6.: Wie Abb. C.5, aber fiir einen Européischen Block.
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Abb. C.7.: Wie Abb. C.5, aber fiir einen Gronldndischen Block.
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Abb. C.8.: Wie Abb. C.5, aber fiir einen Atlantischen Trog.
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Abb. C.9.: Wie Abb. C.5, aber fiir einen Atlantischen Riicken.
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Abb. C.10.: Wie Abb. C.5, aber fiir einen Skandinavischen Trog.
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Abb. C.11.: Wie Abb. C.5, aber fiir ein zonales Regime.
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