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Abstract

The frequency of thunderstorm occurrence in southwest Germany as a function of time, space and inten-
sity is the focus of this work. Existing climatologies of thunderstorm initiations and tracks are updated
and expanded. The availability of radar measurements in volume data sets since 2017 enables a detailed
investigation of the new thunderstorm climatology in addition to the analysis of initiation locations and
tracks. The aim is to quantify trigger mechanisms, investigate the properties and temporal development
of thunderstorms and identify environmental conditions that contribute to the initiation and intensifica-
tion of deep convection. In addition, the dynamics inside and around convection will be determined,
validated and analyzed from measurements. Five new algorithms will be developed for detailed research
of the climatology, some of which can also be transferred to other data sets and regions.

The work is based on an extensive data set from the years 2017 to 2023, which includes measurements
from the months of May to September inclusive. The basic data set contains measurements from seven
radars in the form of three-dimensional volume data sets in spherical coordinates and is supplemented by
lightning measurements from the European lightning detection system EUCLID. In addition, measure-
ments from the Swabian MOSES meteorological measurement campaign in 2021 are used. If no suitable
measurements are available, reanalysis data are used.

The thunderstorm detection and tracking algorithm TRACE3D is applied to identify convective events
as individual objects, whereby a distinction is also made between showers and thunderstorms based on
lightning data. A fuzzy logic algorithm is developed to classify the relevant trigger mechanisms in the
study area. Thunderstorm intensities are determined according to Rossi et al. (2014). In the years 2017
to 2023, 70 % of the thunderstorms reached a weak intensity, 24 % a moderate intensity, 5% a strong
intensity and 1 % a severe intensity.

Thunderstorms are often triggered secondarily by surrounding thunderstorms. In order to investigate
the isolated initiation of thunderstorms, they are grouped into thunderstorm groups. In the years 2017 to
2023, most thunderstorms are triggered downstream of the southern Black Forest. The triggering of thun-
derstorms is favored by mountainous areas and local maxima are found in the Black Forest and Swabian
Alb region. Here, 56 % of the thunderstorms are triggered synoptically, 19 % by a mountain overflow,
13 % by a flow around an orographic barrier and 12 % by heating of the underlying land surface. At the
time of thunderstorm initiation, the wind in 500 hPa blows from southerly directions and the equivalent
potential temperatures are higher than the climatological mean.

A local maximum of severe thunderstorm tracks is observed in the upper Neckar valley, in the area of

the Donau valley and along the southern Swabian Alb. Severe thunderstorms are preferably initiated in



the months of June and July around midday with higher 500hPa and 850hPa wind speeds and higher
equivalent potential temperatures compared to less intense thunderstorms.

According to results for other regions (Markowski and Richardson, 2010), it is shown that air mass prop-
erties and dynamics are important factors that determine the maximum intensity of a thunderstorm. A
new multi-Doppler algorithm is developed which is capable of automatically dealiasing velocities and
filtering measurement uncertainties in radar-based radial velocities. The horizontal wind field can be
determined in the vicinity of convection with a horizontal and vertical resolution of 500m, as well as a
temporal resolution of five minutes with the Multi-Doppler algorithm. The horizontal wind components
calculated with the algorithm are evaluated using a novel validation approach with lidar measurements
at five locations over a period of two and a half months for a large number of events. There is a high
level of agreement between the two measurements. The application of the multi-Doppler algorithm to a
supercell and a multicell shows that the internal cell dynamics including convergence and rotation can
be plausibly tracked and that there is a high spatial agreement between convergence and lightning mea-
surements. With the help of the algorithm, insights into the complex intensification mechanisms of the
cells can be gained and correlations between the dynamics and the development of cell properties can be
analyzed: An increase in convergence in the lower atmosphere can often be observed before an increase
in lightning rate or reflectivity.

This work contributes to a better understanding of the initiation and development of thunderstorms in
southwest Germany in summer. The newly developed methods have potential to be applied to other
regions and data sets to gain new insights into the initiation and development of thunderstorms. In the
future, the horizontal multi-Doppler wind field could be used as an additional tool in short-term forecast-

ing.
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Kurzfassung

Die Hiaufigkeit des Auftretens von Gewittern in Stidwestdeutschland in Abhingigkeit von Zeit, Raum
und Intensitidt steht im Fokus dieser Arbeit. Bestehende Klimatologien von Gewitterinitiierungen und
Zugbahnen werden aktualisiert und erweitert. Die Verfiigbarkeit von Radarmessungen in Volumendaten-
sdtzen seit 2017 ermoglicht, neben der Analyse von Initiierungsorten und Zugbahnen, eine detaillierte
Untersuchung der neuen Gewitterklimatologie. Es geht darum, Auslosemechanismen zu quantifizieren,
Eigenschaften und die zeitliche Entwicklung von Gewittern zu untersuchen und Umgebungsbedingun-
gen zu identifizieren, die zur Initiierung und Intensivierung hochreichender Konvektion beitragen. Au-
Berdem soll die Dynamik im Inneren und im Umfeld von Konvektion aus Messungen bestimmt, validiert
und analysiert werden. Zur detaillierten Erforschung der Klimatologie, werden fiinf neue Algorithmen
entwickelt, die teilweise auch auf andere Datensitze und Regionen iibertragbar sind.

Grundlage der Arbeit bildet ein umfangreicher Datensatz aus den Jahren 2017 bis 2023, der Messun-
gen aus den Monaten Mai bis einschlieBlich September umfasst. Der Basisdatensatz enthilt Messungen
von sieben Radaren in Form von dreidimensionalen Volumendatensitzen in Kugelkoordinaten und wird
durch Blitzmessungen des europiischen Blitzortungssystems EUCLID ergénzt. Zusétzlich werden Mes-
sungen der meteorologischen Messkampagne Swabian MOSES im Jahr 2021 verwendet. Wenn keine
geeigneten Messungen vorhanden sind, wird auf Reanalysedaten zuriickgegriffen.

Der bereits entwickelte Gewittererkennungs- und verfolgungsalgorithmus TRACE3D wird genutzt, um
konvektive Ereignisse als individuelle Objekte zu identifizieren, wobei zusatzlich eine Unterscheidung
zwischen Schauern und Gewittern anhand von Blitzdaten vorgenommen wird. Anschlieend wird ein
Fuzzylogik Algorithmus neu entwickelt, der eine Klassifizierung der im Untersuchungsgebiet relevanten
Auslosemechanismen erlaubt. Die Gewitterintensititen werden nach Rossi et al. (2014) bestimmt. In den
Jahren 2017 bis 2023 erreichten 70 % der Gewitter eine schwache Intensitét, 24 % eine moderate Inten-
sitit, 5 % eine starke Intensitit und 1 % eine schwere Intensitét.

Héufig werden Gewitter sekundédr durch umliegende Gewitter ausgelost (Bennett et al., 2006). Damit
die isolierte Initiierung von Gewittern untersucht werden kann, werden Gewitter zu Gewittergruppen
gruppiert. In den Jahren 2017 bis 2023 werden die meisten Gewitter stromab des Stidschwarzwalds aus-
gelost. Die Auslosung von Gewittern wird durch das Bergland begiinstigt, sodass weitere lokale Maxima
im Bereich von Schwarzwald und Schwébischer Alb gefunden werden. Dabei werden 56 % der Gewitter
synoptisch ausgelost, 19 % durch eine Bergiiberstromung, 13 % durch eine Umstrémung von orographi-
schen Barrieren und 12 % durch Erwdarmung der Landoberfliche. Zum Zeitpunkt von Gewitterinitiierun-

gen weht der Wind in 500hPa aus siidlicheren Richtungen und die dquivalentpotentiellen Temperaturen



sind hoher als es dem klimatologischen Mittel entspricht.

Ein lokales Maximum von schweren Gewittern wird im oberen Neckartal, im Bereich des Donautals
und entlang der siidlichen Schwibischen Alb beobachtet. Schwere Gewitter werden bevorzugt in den
Monaten Juni und Juli um die Mittagszeit bei hoheren 500 hPa und 850 hPa Windgeschwindigkeiten und
hoheren dquivalentpotentiellen Temperaturen, im Vergleich zu weniger intensiven Gewittern, ausgelost.
In Ubereinstimmung mit Ergebnissen fiir andere Regionen (Markowski and Richardson, 2010) kann ge-
zeigt werden, dass Luftmasseneigenschaften und die Dynamik wichtige Faktoren sind, die die maximale
Intensitit eines Gewitters bestimmen. Der neu entwickelte Multi-Doppler Algorithmus ist in der Lage,
automatisiert Faltungen und Messunsicherheiten in Radar-basierten Radialgeschwindigkeiten zu behe-
ben. Das horizontale Windfeld kann in der Umgebung von Konvektion mit einer horizontalen und verti-
kalen Auflosung von 500m, sowie einer zeitlichen Auflosung von fiinf Minuten mit dem Multi-Doppler
Algorithmus bestimmt werden. Die mit dem Algorithmus berechneten horizontalen Windkomponenten
werden mit einem neuartigen Validierungsansatz mit Lidarmessungen an fiinf Orten iiber einen Zeitraum
von zweieinhalb Monaten fiir eine Vielzahl an Ereignissen evaluiert. Es gibt eine hohe Ubereinstimmung
der beiden Messungen. Die Anwendung des Multi-Doppler Algorithmus auf eine Superzelle und eine
Multizelle zeigt, dass die interne Zelldynamik inklusive Konvergenz und Rotation plausibel nachverfolgt
werden kann und dass es eine hohe riumliche Ubereinstimmung zwischen Konvergenz und Blitzmes-
sungen gibt. Mit Hilfe des Algorithmus kénnen Einblicke in komplexe Intensivierungsmechanismen der
Zellen gewonnen werden und Zusammenhinge zwischen der Dynamik und der Entwicklung von Zell-
eigenschaften analysiert werden: Hiufig kann vor einem Anstieg in der Blitzrate oder der Reflektivitit
eine Zunahme der Konvergenz in der unteren Atmosphire beobachtet werden.

Diese Arbeit leistet einen Beitrag zum besseren Verstindnis der Initiierung und Entwicklung von Ge-
wittern in Stidwestdeutschland. Die neu entwickelten Methoden haben Potential, auf andere Regionen
und Datensétze angewendet zu werden, um neue Erkenntnisse in Bezug auf die Initiierung und Entwick-
Iung von Gewittern zu gewinnen. In der Zukunft kdnnte das horizontale Multi-Doppler Windfeld als

zusitzliches Werkzeug in der Kurzfristvorhersage eingesetzt werden.
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Vorwort

Hiermit bestitige ich, Melissa Latt, dass die verdffentlichen Ergebnisse in dieser Arbeit durch meine

eigenstindige Arbeit entstanden sind. In dieser Arbeit wird auf Daten und Methoden von folgenden

anderen wissenschaftlichen Verdffentlichungen zuriickgegriffen:

1.

Die Kaltfrontklassifizierung (Kapitel 4.3) wurde von Max Schaub (Schaub, 2024) basierend auf ei-
nem Datensatz von Dr. Michael Sprenger, der durch den an der ETH Ziirich entwickelten Fronten-

detektionsalgorithmus in ERAS generiert wurde (Jenkner et al., 2010), durchgefiihrt.

. Der von Dr. Jan Handwerker entwickelte Algorithmus TRACE3D (Handwerker, 2002) wurde in

dieser Arbeit zur Verfolgung von Gewittern angewendet. Die Beschreibung des TRACE3D Al-
gorithmus in Kapitel 4.5 basiert auf Handwerker (2002). AuBBerdem wurden weitere MATLAB
Routinen zum Einlesen und zur Darstellung von Radardaten von Dr. Jan Handwerker zur Verfii-

gung gestellt.

. Die Fuzzylogic Klassifizierung der Gewitterstirke (Kapitel 4.6) wurde aus Rossi et al. (2014) ent-

nommen. Dabei wurde die Abbildung der Zugehorigkeitsfunktionen (Abb. 4.10) aus der Original
Veroffentlichung entnommen und die Zugehérigkeitsfunktionen wurden in MATLAB nachpro-

grammiert.

. Paulena Schiller hat im Rahmen ihrer Tétigkeit als studentische Hilfskraft nach Einarbeitung die

Ausldsemechanismen von 800 Gewittergruppen per Hand klassifiziert (Kapitel 4.6).

. Bei der Entwicklung des Multi-Doppler Algorithmus hat ein intensiver Austausch mit Dr. Philipp

Gasch stattgefunden. Viele Ideen von Dr. Philipp Gasch sind in die Entwicklung des Algorithmus

eingegangen. Der Algorithmus wurde von mir eigenstindig umgesetzt und programmiert.

Neben Daten und Methoden wurden Teile des Kapitels 6 von mir bereits fiir Kunz et al. (2022) zur Ver-

fligung gestellt. Sowohl Ergebnisse der Gewitterklimatologie aus Kapitel 5 als auch Analysen des im

Rahmen der Doktorarbeit entwickelten Multi-Doppler Algorithmus (Kapitel 4.7, 7) sind zur Verwen-

dung in zukiinftigen Publikationen vorgesehen. Ich bestitige, dass ich in dieser Arbeit alle von anderen

Arbeiten entnommenen Ideen und wissenschaftlichen Erkenntnisse gekennzeichnet habe.
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1. Einleitung

In Stiddeutschland sind Gewitter im Sommer ein hédufiges Phanomen. Im Durchschnitt wird jeden zwei-
ten Tag in Siiddeutschland mindestens ein Gewitter registriert (Hagen and Finke, 1999). Wihrend sich
die jahrliche Anzahl an Gewittertagen in den letzten Jahrzehnten kaum veridndert hat, konnte eine Zu-
nahme an schweren Ereignissen mit Hagel im Siidwesten Deutschlands beobachtet werden (Kunz et al.,
2009). Starkregen, Hagel, Blitzschlag und Sturmbden verursachen lokal hohe Schidden und stellen eine
Gefahr fiir die Gesellschaft dar. Zwischen den Jahren 1950 bis 2013 waren Unwetter fiir 59 % der 85 von
der international Emergency Events Database erfassten Ereignisse mit weitreichenden Naturgefahren in
Deutschland verantwortlich (Kreibich et al., 2014). Dabei wurde jedoch nicht zwischen Winterstiirmen
und konvektiven Stiirmen im Sommer unterschieden. Auflerdem gab es in Deutschland zwischen den
Jahren 1950 bis 2013 684 Todesfille durch Stiirme, die sowohl Sommergewitter als auch Winterstiirme
umfassen (Kreibich et al., 2014). In Deutschland sind Begleiterscheinungen von Gewittern fiir versicher-
te Schadensummen von einigen hundert Millionen Euros pro Jahr verantwortlich. Davon fillt circa 80 %
der Summe auf Hagelschiden, wovon 70 % alleine in Baden-Wiirttemberg auftreten (SwissRe-Institute,
2021; Siegmann, 2022). Der hohe Wert in Baden-Wiirttemberg kommt zum einen durch eine hohe An-
zahl an Hagelgewittern zustande (Kunz and Puskeiler, 2010), zum anderen hat Baden-Wiirttemberg mit
einem Wert von 95 % eine sehr hohe Versicherungsdichte fiir Schiden an Gebduden durch Naturgefah-
ren (Kreibich et al., 2014). Es muss beachtet werden, dass es schwierig ist, Schiden durch Naturgefahren
zu erfassen und diese oft mit hohen Unsicherheiten behaftet sind, sodass Gefahrenschiaden mit Vorsicht
interpretiert werden miissen (Gall et al., 2009).

Mit hochreichender Konvektion geht ein Transport von Wirme, Feuchte (Doswell, 2001) und Schadstof-
fen (Dickerson et al., 1987) einher. Neben Gefahren, konnen Gewitter aber auch positive Begleiterschei-
nungen haben. Im Sommer konnen sie fiir bodennahe Abkiihlung sorgen und fiir die Landwirtschaft
dringend benoétigten Niederschlag verursachen. Ein Grofiteil des Niederschlags im Sommerhalbjahr ent-
steht in Stiddeutschland durch konvektive Ereignisse (Bennett et al., 2006).

Aufgrund der kleinen rdumlichen und zeitlichen Skalen von Gewittern (Chaudhuri, 2010), der Nichtli-
nearitidt von Gewitterprozessen, der begrenzten Beobachtungsdaten zur Datenassimilation (Das, 2022),
der schnellen Entwicklung (Wilhelm et al., 2023) und der hohen rdumlichen und zeitlichen Variabilitit
(Nisi et al., 2020), bleibt die Vorhersage des genauen Ortes und Zeitpunktes von Gewittern herausfor-
dernd. Dies macht es schwer, Messungen an deren Entstehungsort durchzufiithren. Hochaufgeloste in-situ
Messungen im direkten Umfeld von Gewittern sind aufwindig und teuer, weshalb solche Messungen

selten vorhanden sind. Die Auslosung von Gewittern ist bisher der am wenigsten verstandene Teil des



1. Einleitung

Lebenszyklus. Zeitpunkt, Ort und ob es iiberhaupt zur Auslésung kommt, kann meist nicht ausreichend
genau vorhergesagt werden, wodurch es vor allem im Sommer zu erheblichen Fehlvorhersagen kommen
kann (Lock and Houston, 2014).

Als wesentliche Ursache fiir die Auslosung von Gewittern kommen zwei Mechanismen infrage: Entwe-
der ist eine bodennahe Konvergenz (z.B. hervorgerufen durch die Orographie) der dominierende Faktor
oder aber die Erzeugung von Instabilitdt durch die Verianderung des Vertikalprofiles von Feuchte und
Wirme. Bisher werden Auslosemechanismen durch Fallbeispiele oder Modellstudien ermittelt. Jedoch
konnen nicht-synoptische Auslosemechanismen noch nicht iiber eine Vielzahl von Ereignissen auto-
matisch quantifiziert werden. Aulerdem ist es schwierig, flichendeckend Windfelder und Konvergenz
im Umfeld und im Inneren von Konvektion zu messen und zu validieren. Es gibt bereits Single- und
Multi-Doppler Algorithmen fiir andere Regionen, die jedoch nicht ohne Weiteres auf die vorhandenen
Messungen in Siidwestdeutschland anwendbar sind und meist nicht oder nur fiir einzelne Fallbeispiele
mit Messdaten validiert wurden. Deshalb wird in dieser Arbeit ein Multi-Doppler Algorithmus entwi-
ckelt und validiert, durch den automatisch Windfelder und Konvergenzen im Inneren von Konvektion

basierend auf operationellen Radarmessungen in Deutschland bestimmt werden kénnen.

Kunz and Puskeiler (2010) haben gezeigt, dass es in Stidwestdeutschland ein lokales Maximum an Ha-
gelstiirmen im oberen Neckartal gibt. Sie stellen die Hypothese auf, dass es an Gewittertagen hiufig zu
einer Umstromung des Schwarzwalds kommt (Abb. 1.1a). Im Sommer dominieren in Stiddeutschland
Stidwest- bis Westwinde. Bei einer Umstromung des Schwarzwaldes konnte so stromab auf dessen Ost-
seite eine mesoskalige Konvergenz entstehen, die Gewitter auslost und verstirkt (Kunz and Puskeiler,
2010).

Basierend auf dieser Hypothese wurde im Sommer 2021 die interdisziplindre Messkampagne Swabian
MOSES im Bereich des Neckartals durchgefiihrt (Kunz et al., 2022). Die dort durchgefiihrten Lidarmes-
sungen ermdglichen z.B. eine ausfiihrliche neuartige Validierung des neu entwickelten Multi-Doppler
Algorithmus iiber einen langen Zeitraum und eine Vielzahl an Ereignissen, die so vorher noch an kei-
nem Multi-Doppler Algorithmus durchgefiihrt wurde. Das Ziel der Kampagne war, die gesamte Ereig-
niskette von Gewittern, von ihrem prikonvektiven Umfeld bis hin zu den Auswirkungen, zu erfassen.
Die Auswirkungen von Gewittern sind hiufig lokal begrenzt und es kann meist nicht vorhergesagt wer-
den, wo welche Art von Auswirkungen stattfinden. Wird ein Ort von einem Gewitter getroffen, konnen
hohe Niederschlagssummen oder Sturmboen zustande kommen. Zieht es an dem Ort vorbei, kann hin-
gegen die Sonne scheinen und es werden nur niedrige Windgeschwindigkeiten gemessen. So kann es
lokal zu erheblichen Fehlvorhersagen kommen. Neben den lokalen Folgen von Sturm, Hagel und Stark-
niederschlag, der Uberschwemmungen, Sturzfluten, Hangrutsche auslosen kann und die Bodenfeuchte
veridndert, konnen Gewitter auch grordumige Auswirkungen haben. Von Gewittern erzeugte Stickoxide
konnen das Gleichgewicht des atmosphérischen Ozons und der Hydroxylradikale beeinflussen (Smysh-

lyaev et al., 2010). Durch Starkregen konnen besonders in Gebieten mit landwirtschaftlicher Nutzung
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Abb. 1.1.: Konzeptionelle Darstellung der Umstromung des Schwarzwaldes bei niedrigen Froude Zahlen (a, Ab-
bildung aus Kunz and Puskeiler (2010) entnommen). Klimatologie der Gewitterinitiierungen iiber die Jahre 2000
bis 2006 und das Jahr 2008 (b, Abbildung wurde mit Genehmigung von John Wiley and Sons und Copyright
Clearance Center aus Weckwerth et al. (2011) tibernommen).

Schadstoffe in die Fliisse geraten und weiter transportiert werden (Glaser et al., 2022). Nach manchen
Gewittern kann in deren Umgebung sogar eine erhohte Anzahl an Bronchospasmen (Atemnot) beobach-
tet werden (Dabrera et al., 2013).

Fiir diese Arbeit steht ein umfangreicher, einzigartiger Datensatz zur Verfiigung. Dieser umfasst fiir
die Jahre 2017 bis 2023 Messungen von sieben Radaren des DWD, KIT und von MeteoSchweiz. Erst
seit 2017 stehen Radarmessungen als Basisdaten in Volumendatensitzen zur Verfiigung. Zuvor gab es
Radarprodukte, die Messungen unterteilt in fiinf bis sieben Werteklassen beinhalteten. Vor der Verfiig-
barkeit der Volumendatensitze war es bereits moglich eine Klimatologie von Gewitterauslosungen und
Zugbahnen in Deutschland zu erstellen (Weckwerth et al., 2011, Abb. 1.1b). Aber die Verfiigbarkeit
der hochaufgelosten Messungen ermdglicht erst jetzt eine detaillierte Analyse von Gewittern und ih-
rer Dynamik. Die Radarmessungen werden durch Blitzmessungen, Reanalysedaten und Messungen der
Messkampagne Swabian MOSES erginzt.

Ziel dieser Arbeit ist es, einen Beitrag zu leisten, die Entstehung und Entwicklung von hochreichender
Konvektion im Sommer in Siidwestdeutschland besser zu verstehen. Diese Arbeit ist in drei grof3e Teile
unterteilt, welche die Zeitspanne vom prikonvektiven Umfeld des Gewitters bis hin zu dessen Zerfall

behandeln:

1. Initiierung von Gewittern: Wo, wann und durch welche Mechanismen werden Gewitter in
Siidwestdeutschland im Sommer ausgelost?
Basierend auf Messungen, und sofern keine passende Messung zur Verfiigung steht, aus Reana-
lysedaten werden die zeitliche und rdumliche Verteilung von Gewitterauslosungen, deren Variabi-
litdten, Umgebungsbedingungen zum Initiierungszeitpunkt, Gewittereigenschaften in verschiede-
nen Initiierungsregionen und Gewitterauslosemechanismen fiir den siidwestdeutschen Raum ana-

lysiert.



1. Einleitung

Die Grundlage dazu bilden Gewitter, die basierend auf Radarreflektivititsmessungen mit dem
Tracking Algorithmus TRACE3D in den Jahren 2017 bis 2023 nachverfolgt werden. Gewitter-

auslosemechanismen werden mittels Fuzzylogik klassifiziert.

2. Entwicklung von Gewittern: Kommt es zur Hiufung von intensiven Gewittern in der Region
oberes Neckartal/Schwiibische Alb?
AnschlieBend werden Gewitterintensititen, mittlere zeitliche Verldufe, mittlere Eigenschaften so-
wie die Verteilung von Gewitterpfaden mit unterschiedlichen Intensitéiten iiber Siidwestdeutsch-
land in den Jahren 2017 bis 2023 diskutiert.
Dazu werden Verteilungen der von TRACE3D verfolgten Gewitterpfade erstellt und die zeitliche
Entwicklung von Eigenschaften anhand von Radarmessungen entlang der Pfade untersucht. Die
Intensitit der Gewitter wird durch eine bereits publizierte Fuzzylogik Klassifizierung bestimmt
(Rossi et al., 2014).

3. Dynamische Intensivierung von Gewittern: Kann im Lee des Schwarzwalds eine Konvergenz
als Ursache fiir die Auslosung und Intensivierung von Gewittern gemessen werden?
Die Analyse der Umgebungsbedingungen zeigt, dass die Dynamik einen erheblichen Einfluss auf
die Entwicklung von Gewittern hat. Um die Dynamik im Umfeld von Gewittern in Hinblick auf
eine Intensivierung von Gewittern analysieren zu kdnnen, wird ein rdumlich und zeitlich hochauf-
gelostes Windfeld benétigt. In dieser Arbeit wurde ein auf Radarmessungen anwendbarer Multi-
Doppler Algorithmus entwickelt und anschlieBend mit Lidarmessungen validiert. Der Algorith-
mus ist in der Lage, Radarmessungen unterschiedlicher Qualitét zu verarbeiten und ein Windfeld
im Umfeld von Konvektion zu bestimmen. Der Algorithmus wird auf zwei charakteristische Fall-

beispiele angewendet um die Intensivierung einer Superzelle und einer Multizelle zu analysieren.

Die in dieser Arbeit erlangten Einsichten tragen dazu bei, die Initiierung, die Entwicklung und insbeson-
dere die Intensivierung von Gewittern in Stidwestdeutschland besser zu verstehen. Der in dieser Arbeit
entwickelte Multi-Doppler Algorithmus kann auf weitere konvektive Ereignisse angewendet werden, um
dynamische Einsichten in die Entwicklung von Gewittern in anderen Regionen zu erhalten. Das Wissen
iber die klimatologische Verteilung von Gewittervorkommen und deren Intensitidten kann dabei hel-
fen, Vorbereitungen zu treffen um Gesellschaft und Eigentum vor den Gefahren zu schiitzen, die mit
Gewittern einhergehen konnen. Auflerdem kann die Kenntnis iiber die Klimatologie von Gewittern die
operationelle kurzfristige Vorhersage von Gewittern erleichtern (Schneider and Dean, 2008). Abschlie-
Bend kann das bessere Verstidndnis von mesoskaligen Umgebungsbedingungen sowie von der Initiierung
und Entwicklung von Gewittern langfristig dazu beitragen, dass Prozesse wirksamer in den Vorhersage-

modellen implementiert werden, wodurch die Vorhersage von Gewittern verbessert werden kann.



2. Grundlagen und aktueller Stand der Forschung

Das erste Radar wurde in Deutschland von Christian Hiilsmeyer entwickelt und 1904 auf einer Briicke
bei Koln vorgefiihrt (Griffiths et al., 2019). Im zweiten Weltkrieg wurden Radare fiir militdrische Zwe-
cke weiterentwickelt. Nach dem Krieg wurden die entdeckten Storsignale durch das Wetter untersucht
und die meteorologischen Radare entstanden. Diese werden fiir viele zivile Anwendungen eingesetzt und
sie entwickelten sich zu einem der wichtigsten Messgerite in der Meteorologie. Je nach Einsatzgebiet,
wird eine unterschiedliche Wellenldnge fiir die Radare gewihlt (Skolnik, 1962; Burgess and Ray, 1986).
Die Wellenlidnge der Radare wird nach unten durch die Ddmpfung und den Durchmesser der Streuer
bestimmt, welcher deutlich groBer als die Wellenlidnge sein muss, damit Rayleigh Bedingungen erfiillt
sind (Kapitel 2.1.1). Nach oben wird die Wellenléinge des Sendesignals durch die Antennengrofe und
den differentiellen Streuquerschnitt begrenzt (Kapitel 2.1.1, Gleichung 2.5). Ist die Wellenlidnge zu gro8,
wird von den kleinen Partikeln zu wenig Leistung des Radarpulses zuriick gestreut, sodass die Hydro-
meteore nicht mehr erkannt werden.

Seit tiber 70 Jahren werden Radarmessungen dazu verwendet, um Niederschlag zu messen. Von nur
einem Standort, kann iiber einen grofen Bereich flichendeckend und volumenfiillend gemessen werden
(Wilson and Brandes, 1979). Niederschlag kann nicht direkt gemessen werden, sondern wird indirekt z.B.
iiber die Reflektivitit bestimmt (Doviak, 1983). Aber auch in der Datenassimilation und in der Kurzfrist
Wettervorhersage, insbesondere im Nowcasting auf der Skala von Konvektion, spielen Radarmessungen
eine wichtige Rolle (Sun and Wilson, 2003; Kain et al., 2010; Sun et al., 2020; Bae and Min, 2022). In
Projekten wie SINFONY (Seamless Integrated Forecasting system) wurde in den letzten Jahren verstirkt
daran gearbeitet, Kurzfristvorhersagen durch die Assimilation von Radardaten zu verbessern und Now-
casting Ensembles zur Verfiigung zu stellen (Blahak and the Team SINFONY, 2023).

In diesem Kapitel werden zunichst gingige Radarmessgrofen vorgestellt. So praktisch und vielseitig
Radarmessungen sind, gibt es auch einige Unsicherheiten und Herausforderungen, die bei der Verwen-
dung der Messungen beachtet werden miissen (Krajewski et al., 2010). Uber diese wird anschlieBend ein
Uberblick gegeben.

Neben der Bestimmung von Niederschlag werden Radare vermehrt zur Beobachtung und Verfolgung von
Konvektion eingesetzt (Burgess and Ray, 1986). Im zweiten Teil des Kapitels werden etablierte Metho-
den zur Analyse von Konvektion diskutiert und anschliefend Grundlagen der Auslésung von Konvekti-
on, fiir das Untersuchungsgebiet relevante Auslosemechanismen und Grundwissen der Entwicklung von
Gewittern zusammengefasst. Abschlieend wird der aktuelle Stand der Forschung zu hochreichender

Konvektion in Siidwestdeutschland skizziert.
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2.1. Radarmessungen

Ein Radar (Radiation Detection and Ranging) sendet eine scharf gebiindelte, energiereiche, kurze, mo-
nofrequente, polarisierte elektromagnetische Welle aus. Ein Teil der Welle wird von der Atmosphére
zuriick gestreut und anschlieBend am Radar wieder empfangen und analysiert. Aus der Analyse der
Eigenschaften (Signallaufzeit, Amplitudenverinderung, Phasenverinderung, ect.) des zuriickgestreuten
Signals lassen sich Informationen iiber die Streuer (Ort, Anzahl, Grofle, Radialgeschwindigkeit, Form)

ableiten.

2.1.1. RadarmessgroBen

Die ausgesendete Radarstrahlung wird an Partikeln in der Atmosphire gestreut und anschlieend wieder
vom Radar empfangen. Gustav Mie ermittelte 1908 eine allgemeine Losung fiir die Streuung von elek-
tromagnetischen Wellen an Kugeln (Mie, 1908). Damit die Streuung analytisch beschreibbar ist, miissen

folgende Annahmen getroffen werden:

Die ausgesendete Welle kann durch eine ebene Welle beschrieben werden.

Die Streuer sind exakt kugelférmig.

Die Streuer sind homogene Objekte in einer homogenen Umgebung.

Die Umgebung absorbiert nicht.

Diese Bedingungen sind bei Radarmessungen nicht erfiillt. Hydrometeore sind oft weder rund noch
homogen und es findet eine Ddmpfung der Strahlung beim Weg durch die Atmosphire statt. Bei Radar-
messungen spielt vor allem der Streuquerschnitt, welcher eine Fldche beschreibt, eine wichtige Rolle. In
der Mie Theorie ist der totale Streuquerschnitt Q durch

O(A,ct,0,m) = ;L; i(2n+ D(|an(o, 0,m)|> + |by(x, 0,m)|?) (2.1)

n=1

gegeben (Penndorf, 1962). Dabei sind a, und b, die Besselfunktionen, die von der radioelektrischen
GroBe a = 2mrA~!, dem Streuwinkel 6 zwischen einfallender und gestreuter Welle und dem komplexen
Brechungsindex m der Kugel mit Radius r abhidngen. Die Wellenlidnge wird durch A beschrieben. Der to-
tale Streuquerschnitt hat durch A? die Einheit einer Fliche, der restliche Teil ist dimensionslos. Dennoch
beschreibt er nicht die geometrische Fliche eines Streuers mit dem sich ein Objekt der Welle in den Weg
stellt, sondern ist eine reine BerechnungsgréBe. In der Radartechnik ist jener Anteil der Energie wichtig,
der in die Richtung des Senders zuriick gestreut wird. Setzt man dementsprechend 8 = 7 in Gleichung
2.1 ein, ergibt sich der differentielle Streuquerschnitt ¢ zu (Penndorf, 1962):

2 =)

os(A, 0,0 =m,m) = f;ﬂ_| Z(—l)”(2n+ 1)(an —b,)[*. (2.2)

n=1
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Dies entspricht einer Multipolentwicklung in der Elektrodynamik. Verwendet man die Rayleigh Nihe-
rung, in der der Radius der Streuer viel kleiner als die Wellenldnge der gestreuten Welle angenommen
wird (m - r < 1), schrumpft die Multipolentwicklung auf den Dipol Term zusammen, sodass das Streu-
teilchen als ein einzelner, schwingender, von auflen angeregter Dipol beschrieben werden kann (Penn-
dorf, 1962):

s

os(A,0 =7,K,r) = Fquz(zr)é. (2.3)
Dabei ist K der Dielektrizititsfaktor, der von der Wellenldnge, dem Aggregatzustand, dem Material und
der Temperatur der Streukorper abhéngt. Die Rayleigh Streuung héngt somit stark von der Wellenlidnge
ab. Im Rayleigh Bereich nimmt der differentielle Streuquerschnitt mit der sechsten Potenz des Kugelradi-
us zu. Im Mie Bereich kommt es zu Interferenzen. Ist der Radius der Kugel im Verhiltnis zur Wellenldnge
klein, sind Interferenzeffekte unbedeutsam. Im optischen Bereich ist der differentielle Streuquerschnitt
proportional zur Querschnittsfliche der Kugel.

Fiir K wird ein Wert fiir alle Streuer im Messvolumen angenommen, was zu Problemen in Mischphasen-
wolken fiihren kann. Vor allem bei X-Band Radaren, die eine kiirzere Wellenldnge als C-Band Radare
haben, kommt die Rayleigh Néherung bei groen Hydrometeoren an ihre Grenzen. Im Mie Bereich
(r = A) ist die Abhingigkeit der Streuung von der Wellenldnge kompliziert. Wihrend bei der Rayleigh
Niherung symmetrisch nach vorne und hinten gestreut wird, wird bei der Mie Streuung mit wachsender
StreuergroBe bevorzugt in Vorwirtsrichtung gestreut (Mie Effekt). AuBerdem wichst im Mie Bereich der
Streuquerschnitt aufgrund von Resonanzeffekten nicht mehr monoton mit der radioelektrischen Grof3e
der Streuer an. Findet eine Radarmessung im Mie Bereich statt, kommt es bei der Annahme von Rayleigh

Bedingungen somit zu grof3en Fehlern.

Wird die Rayleigh Nédherung verwendet, streut jeder Tropfen Energie gemidf Gleichung 2.3 zum Ra-
dar zuriick. Summiert man die Streuquerschnitte aller Tropfen (Gl. 2.3) im Messvolumen des Radars
auf, erhilt man die Leistung 1 des zuriickgestreuten Radarpulses (Ryzhkov and Zrnic, 2019; Rauber and
Nesbitt, 2018):

n o= / o(1,0 = 7K, n(r)dr, 2.4)
0
s
mit dem Radarreflektivitidtsfaktor (Rauber and Nesbitt, 2018)

Z=2 / wn(Zr)(2r)6dr, (2.6)
0
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wobei n(r) die GroBenverteilung der Tropfen ist. Der Radarreflektivititsfaktor wird meist in der Einheit
mm® m~3 angegeben und hat den Vorteil, dass er nicht von der Wellenlinge der Radarstrahlung abhingt.
Dadurch messen Radare mit unterschiedlichen Wellenldngen beim gleichen Ensemble von Streuern den
gleichen Radarreflektivititsfaktor, wenn Rayleigh Bedingungen erfiillt sind. Im Folgenden wird der Ra-
darreflektivitdtsfaktor nur noch als Reflektivitiit bezeichnet. Da die Reflektivitit von Nieselregen bis
Hagel stark variiert, wird sie oft logarithmisch dargestellt (Z;5,) (Rauber and Nesbitt, 2018; Ryzhkov

and Zrnic, 2019):

6

z
Zip, = 10logyy 7, mit Zy = 1 mm°®m™>. (2.7)

Da die GroBenverteilung der Tropfen unbekannt ist, kann aus der Reflektivitit nicht direkt auf die Nie-
derschlagsintensitiit R geschlossen werden. Marshall und Palmer haben die erste Tropfengréenvertei-
lung durch eine zweiparametrige Exponentialverteilung genzhrt (Marshall and Palmer, 1948). Uber die
Momente der Verteilung und mit Hilfe eines Fallgesetz haben sie daraus eine empirische Z-R Beziehung
abgeleitet (Rauber and Nesbitt, 2018; Ryzhkov and Zrnic, 2019):

2= mit Ry = Immh~". (2.8)

In der Marshall Palmer Z-R Beziehung wurde a = 296 und b = 1.47 gewihlt. In dieser Arbeit wurde
nach miindlicher Absprache mit Dr. Jan Handwerker a = 300 und » = 1.5 gewihlt (Joss et al., 1969).
Die Z-R Beziehung ist ein empirischer Ansatz. Die zu Grunde liegende Tropfengrof3enverteilung hangt
vom Aggregatzustand der Streuer und vom Tropfenspektrum ab, das heifit von der Art des Niederschlags
(konvektiv/stratiform), der Turbulenz, dem Aggregatzustand usw. (Best, 1950). Auerdem wird im Streu-
volumen Homogenitét vorausgesetzt, welche besonders in und um die Schmelzschicht durch unterschied-
liche Aggregatzustinde der Hydrometeore nicht mehr gegeben ist. Fiir lange Mittelungszeiten beschreibt
die Marshall-Palmer Verteilung Tropfenspektren gut. Fiir sehr kurze Zeitraume ist eine normierte, drei-
parametrige Gammaverteilung besser zur Beschreibung der Tropfengroflenverteilung geeignet (Sheppard
and Joe, 1994).

Ahnlich zur Z-R Beziehung haben Hagen and Yuter (2003) eine empirische Beziehung aufgestellt, mit

3 aus der Reflektivitit Z mit der Einheit mm®m—3 be-

der der Wassergehalt W in der Einheit mm>*m~
stimmt werden kann:

W =3.47%7, (2.9)

Aus der Polarisation, also der Schwingungsrichtung der empfangenen und gestreuten Strahlung konnen

Informationen iiber die Beschaffenheit der Streuer gewonnen werden. Die differentielle Reflektivitit
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Zpg ist der Logarithmus aus dem Verhiltnis der Reflektivititen Z bei horizontaler und vertikaler Polari-

sation der Wellen (Ryzhkov and Zrnic, 2019; Rauber and Nesbitt, 2018):

Z
&mzlom&0<’m>. (2.10)
ZVV

Der erste Buchstabe im Index von Z (rechte Seite von Gleichung 2.10) gibt die Polarisation der vom
Radar empfangenen Welle an, der zweite die Polarisation der gesendeten Welle. Zpg gibt eine Informa-
tion liber die Form der Streuer (Ryzhkov and Zrnic, 2019). Bei runden Streuern ist Z, = Z, und somit
Zpg = 0. Dadurch kann auch eine Information iiber die GroB3e fliissiger Streuer gewonnen werden (kleine
Tropfen sind rund, groBe Tropfen platten ab). Zpg wird gemeinsam mit weiteren Messgroflen wie z.B.
der Reflektivitidt hiufig zur Entfernung von Bodenechos und Klarluftechos verwendet (kleines Z + gro-
Bes Zpg — Klarluftechos und kleines Zpgr + groes Z — Bodenechos) (Ryzhkov and Zrnic, 2019). Es
gibt auch Anséitze mit Hilfe von Zpg den Aggregatzustand der Streuer und die Niederschlagsintensitiit
zu bestimmen (Matrosov et al., 2016).

Aufgrund der Radar-Hardware (Antenne, Hohlleiter, Koppler, Duplexer und Verstirker) kommt es zu
unterschiedlichen Verstirkungen und Dampfungen in der horizontal und vertikal polarisierten Welle,
wodurch ein Zpg-Offset entsteht, der durch Kalibration minimiert werden kann (Melnikov et al., 2019).
Der Zpg-Offset hangt von der Umgebungstemperatur des Radars und dessen Antenne ab. Temperatur-
verdnderungen konnen die Achsensymmetrie der Antenne verdndern, wodurch das Signal modifiziert
werden kann (Hubbert et al., 2003). Auch der Polarisationsschalter sorgt fiir Schwankungen des Zpg-
Offsets (Hubbert et al., 2003). Da bei der Berechnung von Zpg die Differenz zweier verhiltnismifig
grofler Werte gebildet wird, ist Zpg mit merklichen Unsicherheiten behaftet.

Eine harmonische, homogene, ebene Schwingung zum Zeitpunkt ¢ kann durch (Rauber and Nesbitt,

2018)
y(t) = Asin(9), (2.11)

beschrieben werden. Dabei ist A die Amplitude und ¢ = @t + ¢y die Phase der Welle, welche sich aus
der Kreisfrequenz @ und der Phase ¢y zum Zeitpunkt 7o zusammensetzt. Ist ¢g fiir zwei Wellen unter-
schiedlich, so schwingen die Wellen phasenverschoben. Die differentielle Phase ¢pp beschreibt den
Unterschied in der Phasenverschiebung zwischen der horizontal polarisierten ¢y; und der vertikal pola-
risierten ¢, Welle (Ryzhkov and Zrnic, 2019):

OpP = Pnn — Puv- (2.12)

Die differentielle Phase beschreibt die Summe aus der Riickstreuphasenverschiebung (Backscatterphase
shift) ¢p aufgrund von Streuung an einem Hydrometeor auflerhalb des Rayleigh Bereichs, einer Sende-

phase ¢s, die von der Radarhardware verursacht wird, und einer Ausbreitungsphasenverschiebung (pro-
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pagational phase shift) ¢p aufgrund unterschiedlicher Ausbreitungsgeschwindigkeiten beim Durchlaufen

eines Mediums (Ryzhkov and Zrnic, 2019):

Opp = P+ @5 + Pp. (2.13)

Die differentielle Phase ist somit eine integrale Messgroe tiber den gesamten durchlaufenen Hin- und
Riickweg der Welle und keine lokale GroBe. Oft sind ¢pp Messungen stark verrauscht. Da die Ausbrei-
tungsgeschwindigkeit elektromagnetischer Wellen in Wasser geringer als in Luft ist und die horizontale
Ausdehnung von Tropfen meist groBer ist als die vertikale, wéchst die differentielle Phase mit dem
Wassergehalt in der Atmosphére anndhernd linear an. Dies gilt jedoch nicht, wenn @pp durch die Riick-
streuphasenverschiebung @p gestort wird, die durch Interferenzen der Wellen beim Streuen an groflen
Tropfen beeinflusst wird. Aufgrund dem annihernd linearen Wachstum von ¢pp mit dem Wassergehalt,
wird @pp hiufig als Mall der Dampfung des Radarsignals beim Durchlauf durch die Atmosphire (Testud,
2000; Bringi et al., 2007) oder manchmal auch zur Abschitzung der Niederschlagsintensitit verwendet.
Der grofie Vorteil ist dabei, dass ¢pp Messungen unabhingig von der Kalibrierung des Radars sind.
Bei perfekt runden Hydrometeoren wird die vertikal und die horizontal polarisierte Welle gleicherma-
Ben verlangsamt, sodass keine Phasenverschiebung gemessen wird: ¢pp = 0°. ¢pp beinhaltet somit eine
Information iiber die Form der Streuer und indirekt tiber die Form auch tiber die GroB3e der Streuer.
AuBerdem eignet sie sich besonders gut zur Entfernung nicht meteorologischer Echos (Kapitel 4.2.3,
Rauber and Nesbitt, 2018). Im Niederschlag wichst ¢pp anndhernd linear mit dem durchlaufenen Was-
sergehalt entlang des Strahls an, wodurch die Struktur von ¢pp fiir meteorologische Streuer kleine Werte
annimmt.

Die Struktur ¢ eines beliebigen Radarparameters x ist die gleitende Standardabweichung entlang des
Radarstrahls mit Reichweite r {iber die Anzahl N Radarentfernungssektoren und berechnet sich durch
(Dufton and Collier, 2015):

1 (N—1)/2

olx)=,—— Z (Xp4i —%)2, N ungerade. (2.14)
N-1 i=—(N—1)/2

Dabei ist N eine ungerade Anzahl an Radarentfernungssektoren, die in die Berechnung mit eingehen
und x das Mittel des Parameters an den betrachteten Radarentfernungssektoren. In dieser Arbeit wurde
N = 11 verwendet. Bodenechos sind starke, punktuelle Streuer. So wird ¢pp von der Riickstreuphase
des Streuers dominiert und variiert stark entlang des Radarstrahls, wodurch hohe Werte der Struktur von
opp entstehen. Klarluftechos sind kleine Punktziele (tote Insekten, Staub, kleine biologische Partikel),
die nicht so stark streuen und deren Lage und Position variabel sind. Deshalb gibt es fiir Klarluftechos
kleinere Spriinge in @pp als bei Bodenechos. Somit ist die Struktur fiir Klarluftechos grofer als bei Nie-
derschlag, aber kleiner als bei Bodenechos.

Die spezifische differentielle Phase Kpp beschreibt die Anderung von ¢pp entlang ihres Ausbreitungs-

10
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weges und berechnet sich somit durch Differenzieren von ¢pp entlang des Radarstrahls (Ryzhkov and

Zrnic, 2019):

1d

Kpp = Ede(PDP(R)- (2.15)

Wie Zpg hingt auch Kpp von der PartikelgroBe der Hydrometeore sowie von deren Form und Orientie-
rung ab. Kpp ist somit eine wertvolle Grofle, um Regentropfen von Hagel und Graupel zu unterscheiden.
Es gibt auch Ansitze die Niederschlagsrate aus Kpp abzuschitzen. Jedoch muss Kpp meist iiber grof3e
Strecken gemittelt werden, um stabile Messwerte zu erhalten.

Die radiale Dopplergeschwindigkeit v, der Streuer kann mit Hilfe der Empfangsphase ¢, iiber die
Dopplerfrequenzverschiebung fp bestimmt werden. Die Empfangsphase berechnet sich aus dem Hin-
und Riickweg vom Radar zum Streuer im Abstand R, der Wellenldnge A und der Phasendifferenz von

27w, was einer Wellenlidnge entspricht (Rauber and Nesbitt, 2018):

- 272R

9 === (2.16)

Durch Differenzieren der Empfangsphase und unter Verwendung der Dopplerfrequenzverschiebung kann

die Radialgeschwindigkeit der Streuer ermittelt werden:

d¢, 4w
= =7 v, =27 fp. (2.17)

Da die Dopplerfrequenzverschiebung auch bei sehr hohen Windgeschwindigkeiten noch sehr gering ist,
wird unter der Annahme, dass sich die Streuer innerhalb der Pulswiederholzeit nicht umsortieren, die

Dopplerverschiebung mit Hilfe einer Fast Fourier Transformation bestimmt.

2.1.2. Herausforderungen in der Radarmeteorologie

Eine Radarmessung ist eine integrale Messung und die Interpretation ist ein Inversionsproblem. Aus
den Eigenschaften der empfangenen Strahlung muss auf Prozesse zuriickgeschlossen werden, die die
Eigenschaften des empfangenen Signals entsprechend verdndert haben. Anschliefend miissen daraus
noch Informationen {iber meteorologische Parameter abgeleitet werden. In der Radarmeteorologie stellen
sich unter anderem folgende Herausforderungen (Bringi et al., 2007; Rauber and Nesbitt, 2018; Ryzhkov
and Zrnic, 2019; Foken, 2021):

- Dampfung: Durch Absorption und Streuung der Strahlung entlang ihres Wegs durch die Atmo-

sphire wird die Signalamplitude in unbekanntem Mal reduziert.

- Nicht meteorologische Echos: Gebiaude, Bewuchs, Boden und kleine Partikel in der Luft wie z.B.

Insekten und Staub streuen die Strahlung zuriick und beeinflussen das empfangene Signal.

11
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- (Partielle) Strahlabschattung: Hinter groen Hindernissen wie z.B. Bergen, Tiirmen oder Masten
kann das Radar nicht messen. Wird nur ein Teil des Radarstrahls abgeschattet, wird die Reflektivi-

tat hinter dem Hindernis unterschétzt.

- Entwicklung unterhalb des Radarstrahls mit dem niedrigsten Elevationswinkel: Mit zuneh-
mendem Abstand zum Radar vergréBert sich die Hohe tiber Normalnull (ii. NN.) des Radarstrahls
mit dem kleinsten Elevationswinkel, weshalb meist auch der Abstand zum Boden gréBer wird.
Wenn sich zwischen Radar und betrachtetem Ort zuséitzlich Hindernisse befinden, kann der Ab-
stand des Strahls mit dem niedrigsten Elevationswinkel zum Boden sehr gro8 werden. Da die
Entwicklung des Niederschlags nicht unter der Radarmessung mit dem geringsten Elevationswin-
kel erkannt werden kann, kann es vorkommen, dass vertikal flach ausgedehnter Niederschlag gar

nicht erfasst oder die Niederschlagsmenge unterschétzt wird.

- Z-R Beziehung: Das Radar misst die Reflektivitit Z. Um daraus die Niederschlagsrate R zu schit-

zen, wird eine empirische Formel verwendet.

- Horizontale Verdriftung: Das Radar misst nicht direkt am Boden. Der Niederschlag benotigt
Zeit, um den Boden zu erreichen. Wird die Niederschlagsrate durch die Z-R Beziehung berech-
net, so wird der Niederschlag bis er den Boden erreicht durch Wind und Turbulenz horizontal

verschoben.

- Helles Band: In der Schmelzzone ist die Streuerzusammensetzung inhomogen, sodass viele An-
nahmen nicht mehr erfiillt sind. Z.B. kdnnen Hydrometeore aneinander kleben, sodass groB3e Teil-
chen entstehen und die Rayleigh Ndherung nicht mehr giiltig ist. Im hellen Band sind die Reflek-
tivitdten hoch. Der Hauptgrund fiir die hohen Reflektivitéten liegt in der Zunahme des Dielekrizi-
tatsfaktors (Fabry and Zawadzki, 1995). Die hohen Reflektivititen des hellen Bands liefern jedoch

keine gute Information iiber die Niederschlagsrate in Bodennéhe.

- Messung von nur einer Geschwindigkeitskomponente: Ein Radar kann nur die radiale Ge-
schwindigkeitskomponente messen. Die Bestimmung des Windvektors (z.B. mit Multi-Doppler

Algorithmen) erfordert zusdtzliche Annahmen und Aufwand.

- Multi-Trip Echos: Radarstrahlung vorheriger Radarimpulse werden félschlich als Echo des aktu-

ellen Radarimpuls interpretiert.

- Technische Beschrinkungen: Die Stabilitit von Sender und Empfinger ist begrenzt, die Richt-
charakteristik der Antenne ist nur niherungsweise bekannt, wodurch die Abstandsmessung mit

Messfehlern versehen ist.

Fiir die meisten in dieser Arbeit verwendeten Radare wurde eine Dampfungskorrektur durchgefiihrt,

welche in Kapitel 4.2.3 beschrieben wird. Auch nicht meteorologische Echos wurden fiir das X-Band
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2.1. Radarmessungen

Radar entfernt (4.2.3). In Kapitel 4.7.2 wird beschrieben, wie aus der Radialgeschwindigkeitsmessung
ein horizontaler Windvektor berechnet wird. Helle Band Effekte und Multi Trip Echos werden routi-
nemifig fiir die DWD Radare minimiert (Kapitel 4.2.2), bei den anderen Radaren traten wihrend des

Untersuchungszeitraum solche Effekte nur sehr selten auf, sodass keine Korrektur durchgefiihrt wurde.

2.1.3. Das Reichweiten-Doppler Dilemma

Die maximale Dopplerfrequenzverschiebung und somit auch die maximal eindeutige Radialgeschwin-
digkeit vy (Nyquistgeschwindigkeit), die durch ein Radar gemessen werden kann, ist durch die Pulswie-

derholfrequenz PRF und die Wellenldnge A des Radars beschrinkt (Rauber and Nesbitt, 2018):

A PRF
W= (2.18)

Ist die Anderung des Abstands zwischen Streuer und Radar innerhalb der Zeit zwischen zwei aufein-
ander folgenden Pulsen T grofer als ein Viertel der Wellenldnge der gesendeten Welle, wird die Ny-
quistgeschwindigkeit iiberschritten. Dann entstehen Geschwindigkeitsfaltungen, wobei die Bewegung
der Streuer als Bewegung in die umgekehrte Richtung interpretiert wird.

Die maximal eindeutige Reichweite R);,, legt die maximal mogliche Entfernung eines Echos vom Ra-
darstandort fest, sodass das Echo noch gemessen werden kann. Die maximal eindeutige Reichweite wird
durch die Dauer der Empfangszeit T beschrinkt, welche von der Pulswiederholrate PRF bestimmt wird

(Rauber and Nesbitt, 2018):

g_ c
2  2PRF’

Ryax = (2.19)

Dabei ist ¢ die Lichtgeschwindigkeit. Ist ein Objekt weiter als Ry, vom Radar entfernt, ordnet das
Radar das empfangene Echo félschlicherweise nicht dem zugehorigen Sendesignal, sondern dem bereits
nichsten ausgesendeten Signal zu, wodurch Echos am falschen Ort mit falschen Reflektivitdten und Aus-
dehnungen (Second trip echos) entstehen.

Anzustreben ist eine moglichst hohe maximal eindeutige Reichweite und eine moglichst hohe Nyquist-
geschwindigkeit. Aus den Gleichungen 2.18 und 2.19 ergibt sich folgender Zusammenhang (Rauber and
Nesbitt, 2018):

A
vx - Rygax = % (2.20)

Das Produkt von vy und Ry, ist konstant und endlich und wird durch die Wellenlidnge beschréinkt (Abb.

2.1), welche fiir ein Radar nicht verstellbar ist und meist anhand anderer Kriterien festgelegt wird.
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Abb. 2.1.: Die Nyquistgeschwindigkeit als Funktion der maximal eindeutigen Reichweite fiir verschiedene Wel-
lenldngen. Abbildung wurde mit Genehmigung des Lizenzgebers durch PLSclear aus Rauber and Nesbitt (2018)
entnommen.

2.2. Hochreichende Konvektion

Konvektion beschreibt eine vertikale Luftmassenbewegung, bei der warme Luftmassen aufsteigen und
dabei abkiihlen. Die aufsteigenden Luftmassen induzieren jeweils raumlich als auch zeitlich versetzte
absinkende Kompensationsbewegungen. Erfolgt ein trockenadiabatischer Anstieg eines Luftpakets in-
folge erzwungener Hebung bis zum Hebungskondensationsniveau (HKN, Abb. 2.2), so erreicht es dort
die Séttigung und es kommt zur Wolkenbildung. Ist die Atmosphére gut durchmischt und steigt ein Luft-
paket durch einen thermischen Aufstieg bis in eine Hohe, in der Séttigung erreicht wird, wird diese Hohe
als Kumuluskondensationsniveau (KKN, Abb. 2.2) bezeichnet. Wenn ein Luftpaket das Level der freien
Konvektion (LFC, Abb. 2.2) erreicht, steigt es durch freien Auftrieb weiter auf, solange die Tempera-
tur des gesittigten Luftpakets hoher als die Umgebungstemperatur ist. Bleibt der positive Auftrieb bis
in hohe Hohen bestehen, konnen sich Kumulonimbus Wolken bilden und es wird von hochreichender

Konvektion gesprochen (Markowski and Richardson, 2010).

2.2.1. Etablierte Methoden zur Analyse von Konvektion

Damit die Initiierung und Entwicklung von hochreichender Konvektion erforscht werden kann, miissen
Ereignisse zunidchst identifiziert und anschlieBend verfolgt werden. Im ersten Unterabschnitt dieses Ka-
pitels werden Methoden aus der Literatur zur Identifikation und Verfolgung von Gewittern vorgestellt.
Mit Radarmessungen konnen Gewitter nicht nur identifiziert und zeitlich/riumlich verfolgt werden. Die
Messungen von Radaren eignen sich auch besonders dazu, dynamische Eigenschaften und Entwicklungs-

verldufe von Gewittern zu erforschen. Die Berechnung eines Windfelds aus Radialgeschwindgkeitsmes-
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Abb. 2.2.: Stiive-Diagramm zur Veranschaulichung der verschiedenen Konvektionsniveaus und der Indizes CAPE
(rote Flache) und CIN (blaue Fldche). Dargestellt ist das vertikale Profil der Temperatur (rechte schwarze Linie)
und des Taupunkts (linke schwarze Linie). Die Trockenadiabaten sind grau durchgezogen und die Feuchtadiabaten
grau strichliert. Die Hebungskurve fiir erzwungene und fiir freie Konvektion werden durch rote Linien dargestellt.
Abbildung wurde aus Mahlke (2017) iibernommen.

sungen von Radaren wird bereits seit vielen Jahren mit Doppler Algorithmen durchgefiihrt (Lhermitte,
1966; Miller and Strauch, 1974). Der zweite Unterabschnitt diskutiert Herausforderungen bei der Be-
rechnung Radar-basierter Windfelder und stellt bereits existierende Dual- und Multi-Doppler Algorith-
men aus der Literatur vor. Der letzte Absatz fasst Methoden zusammen, wie die Intensitdt von Gewittern

definiert werden kann.

Identifikation und Verfolgung von Gewittern

Eine Moglichkeit ist, Gewittertage anhand von bodengebundenen Wetterbeobachtungen, Radiosonden-
aufstiegen und einer Monte-Carlo Simulation zu definieren (Cacciamani et al., 1995). Auch Singh et al.
(2011); Enno et al. (2013); Vido et al. (2024) verwendeten bodengebundene Wetterbeobachtungen von
Wetterstationen zur Erstellung einer Gewitterklimatologie. Jedoch haben Gewitterklimatologien, die
durch Beobachtungen von Wetterstationen erstellt wurden, hiufig einen demographischen Bias und eine
geringe zeitliche und rdumliche Auflésung (Lakshmanan and Kingfield, 2015). Silva Neto et al. (2016)
entwickelten ein Verfahren, um Gewitter durch Satellitenbeobachtungen zu detektieren und deren Inten-
sitdt zu bestimmen. Auch Miiller et al. (2019) verwendete Satellitenbeobachtungen des SEVIRI Wasser-
dampfkanals zur Detektion von Aufwinden und Gewittern.

Haufig wurden in der Literatur Gewitterklimatologien basierend auf Blitzmessungen erstellt (z.B. Hanuta
and LaDochy, 1989; DiGangi et al., 2022; Augenstein, 2025) oder Algorithmen zur Radar-basierten Ge-
witterverfolgung angewendet (Lakshmanan and Kingfield, 2015; Werner et al., 2023). Algorithmen zur

15



2. Grundlagen und aktueller Stand der Forschung

Identifikation und Verfolgung von Konvektion mittels Radaren gibt es seit den 50er Jahren und die Al-
gorithmen benétigen oft nur Reflektivitdtsmessungen von mindestens einem Radar (Horvath et al., 2008;
Handwerker, 2002; Braham Jr, 1958). Durch Verwendung von Blitzmessungen wird eine hohere zeitliche
und raumliche Auflosung der Gewitterverteilung gewonnen, als wenn nur bodengebundene Beobachtun-
gen von Wetterstationen verwendet werden (Hanuta and LaDochy, 1989). Blitzmessungen haben die
Vorteile einer hohen Detektionsgenauigkeit und dass Gewitter von schwacher Konvektion (Schauern)
abgegrenzt werden konnen. Es gibt Verfahren, die Blitze verfolgen, dennoch kénnen einzelne Gewitter-
zellen nicht klar voneinander abgegrenzt werden und die Konvektion kann erst im bereits entwickelten
Zustand mit den ersten Blitzen detektiert werden. Die Gewitterverfolgung mit Hilfe von Radaren hat die
Vorteile, dass Zugbahnen der Gewitter ermittelt werden konnen, die Entwicklung der Gewitter bereits vor
der ersten Blitzaktivitit detektiert werden kann und die Ausdehnung der Gewitter genauer erfasst werden
kann (Hayward et al., 2020). Es gibt auch Algorithmen, die Radar-basierte Verfolgungsalgorithmen mit
Blitzmessungen kombinieren und so die Vorteile beider Methoden nutzen (Houston et al., 2015). Meist
wird die verwendete Methode zur Identifikation und Verfolgung von Gewittern durch den zur Verfiigung

stehenden Datensatz festgelegt.

Berechnung von Windfeldern

Mit Hilfe der von Doppler-Radaren abgeleiteten Windfeldern kénnen der Lebenszyklus und die Ent-
wicklungsstadien von Zellen in Hinblick auf deren dynamische Entwicklung analysiert werden (Brandes,
1977). AuBerdem konnen durch Multi-Doppler Windfelder mesoskalige Stromungsmerkmale im Umfeld
von Konvektion erfasst werden (Houze Jr et al., 1989). In Kombination mit weiteren Radarmessungen
konnen Zelleigenschaften wie z.B. die Ausbildung eines Hakenechos untersucht werden (Brandes, 1977).
AuBerdem ist es moglich, mittels Multi-Doppler berechneter Windfelder die Lage und unter Verwendung
der Kontinuititsgleichung die Stirke von Aufwindbereichen sowie die Struktur und den Organisations-

grad von konvektiven Stiirmen zu beobachten (Peterson Jr, 1984; Cha and Bell, 2021; Brook et al., 2023).

Herausforderungen bei Multi-Doppler Windfeldberechnungen

Innerhalb der letzten Jahre wurden viele Verfahren entwickelt, um aus Radar Radialgeschwindigkeits-
messungen von Klarluftechos oder Hydrometeoren ein dreidimensionales Windfeld abzuleiten. Stehen
die Radare dicht zusammen, kann Dual-Doppler basierend auf Radialgeschwindigkeitsmessungen von
Klarluftechos durchgefiihrt werden. Bei grofleren Abstdnden der Radare sind Dual-Doppler Berechnun-
gen nur mit Radialgeschwindigkeitsmessungen an Hydrometeoren moglich. Das liegt daran, dass in Ra-
darndhe Echos mit schwicheren Reflektivititen als in groerer Entfernung gemessen werden konnen,
da die rdumliche Auflosung der Radarmessung feiner ist. Somit wird iiber kleinere Volumina gemittelt,
wodurch die Chance wichst, dass ein Echo mit einer niedrigen Reflektivitit detektiert wird. AuBerdem
nimmt die minimal detektierbare Signalstirke mit der Entfernung zum Radar zu. Aus diesen Griinden

werden Klarluftechos nur im nahen Umkreis von Radaren detektiert.
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2.2. Hochreichende Konvektion

Bei der Berechnung von Windfeldern mit Radar Dual- und Multi-Doppler Algorithmen gibt es einige
Herausforderungen. Eine der grofiten Limitierungen ist, dass die Radare von Radarnetzwerken oft weit
auseinander stehen und nur ein kleiner Uberlappbereich entsteht, in dem Multi-Doppler Windfelder be-
rechnet werden konnen (Chen and Chandrasekar, 2018).

Es gibt Methoden, die unter Verwendung verschiedener Annahmen ein Windfeld aus Radialgeschwin-
digkeitsmessungen von nur einem Radar berechnen (Laroche and Zawadzki, 1994; Liou et al., 2018).
Insbesondere in Bereichen mit gro3en Windscherungen und inhomogenen Windverhéltnissen konnen
die aus den Radialgeschwindigkeitsmessungen eines Radars berechneten Windfelder, aufgrund nicht er-
fiillter Annahmen, mit erheblichen Unsicherheiten behaftet sein (Browning and Wexler, 1968; Tuttle and
Gall, 1999). Deshalb werden meist Dual- oder Multi-Doppler Verfahren angewendet (Peterson Jr, 1984;
Scialom and Lemaitre, 1990; Chen and Chandrasekar, 2018).

AuBerdem haben viele Multi-Doppler Algorithmen einen hohen Rechenaufwand und eine hohe Fehler-
anfilligkeit, insbesondere wenn unkorrigierte Radialgeschwindigkeitsmessungen in die Berechnung ein-
gehen (Chen and Chandrasekar, 2018). Somit stellt die Entfaltung der Radialgeschwindigkeitsmessungen
eine der grofiten Hiirden dar, vor allem wenn nur wenige Radialgeschwindigkeitsmessungen verfiigbar
sind (Mapes and Lin, 2005). Die Radarmessungen im Kugelkoordinatensystem bringen weitere Heraus-
forderungen. Bei der Verwendung mehrerer Radare miissen die Messungen erst einmal auf ein einheitli-
ches Gitter interpoliert werden. Wenn Faltungen ins Spiel kommen, ist z.B eine lineare Interpolation auf
ein einheitliches Gitter nicht mehr so einfach moglich, denn: Wird ein Wert zwischen einer gefalteten
Geschwindigkeitsmessung und einer ungefalteten Geschwindigkeitsmessung linear interpoliert, ist das
Ergebnis unphysikalisch. Weitere Herausforderungen sind die Filterung fehlerhafter Radialgeschwindig-
keiten, die Verdnderung des Windfelds wihrend der Dauer eines Radar Volumenscans und die Wahl der
Randbedingungen bei der Integration der Kontinuitédtsgleichung zur Ermittlung der vertikalen Windkom-
ponente (Testud, 1982; Cha and Bell, 2021). Die Kontinuitétsgleichung beschreibt die Massenerhaltung
der Luft und wird dazu verwendet, den Zusammenhang zwischen horizontalen Windkomponenten und

der vertikalen Windkomponente herzustellen.

Dual- und Multi-Doppler Algorithmen in der Literatur

Aufgrund der Komplexitit und der vielen Fehlerquellen, wurden iiber die Jahre immer wieder neue
Multi-Doppler Algorithmen fiir verschiedene Anwendungsbereiche entwickelt. Der MUSCAT Algo-
rithmus (Multiple-Doppler Synthesis and Continuity Adjustment Technique) wurde zunéchst fiir flug-
zeuggebundene Radare entwickelt (Bousquet and Chong, 1998) und spiter fiir bodengebundene Radare
erweitert und fiir komplexes Geldnde angepasst (Chong et al., 2000). MUSCAT kann jedoch nicht mit
Messfehlern von Radialgeschwindigkeiten umgehen und benétigt entfaltete Radialgeschwindigkeitsmes-
sungen. Auch andere Algorithmen wie z.B von Park and Lee (2009) benotigen entfaltete und zusétzlich
PRF korrigierte Radialgeschwindigkeitsmessungen. Liegen keine entfalteten Messungen vor, versucht

der Multi-Doppler Algorithmus die Radialgeschwindigkeiten mittels des VAD (Velocity Azimuth Dis-
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2. Grundlagen und aktueller Stand der Forschung

play) Algorithmus zu entfalten. Der VAD Algorithmus ist jedoch nur bei einer hohen Datenverfiigbar-
keit anwendbar und verwendet die Annahme eines linearen Windfelds. Somit ist eine zuverldssige VAD
Entfaltung bei konvektiven Bedingungen oftmals nicht moglich. Der VAD Algorithmus wird auch im
Multi-Doppler Algorithmus von (Caya and Zawadzki, 1992) angewendet. Beim Algorithmus von Mapes
and Lin (2005) werden die Radialgeschwindigkeitsmessungen mit einer einfachen Histogramm Methode
entfaltet. Diese Entfaltung ist jedoch besonders bei konvektiven Bedingungen fehleranfillig, sodass der
Multi-Doppler Algorithmus keine zuverldssigen Windfelder unter konvektiven Bedingungen berechnen
kann (Mapes and Lin, 2005). Weitere Algorithmen, die als Voraussetzung entfaltete Radialgeschwindig-
keitsmessungen benodtigen, wurden unter anderem z.B. von Shapiro and Mewes (1999); Gao et al. (1999)
entwickelt.

Zwei umfangreiche, bekannte Multi-Doppler Algorithmen der letzten Jahre sind PyDDA (Python Dual
Doppler Analysis) des Py-art Pakets (Jackson et al., 2020) und der SAMURALI Algorithmus (Bell et al.,
2012) der Lidar Radar Open Software Environment (LROSE). Aber auch PyDDA benétigt qualitéitskor-
rigierte Radialgeschwindigkeitsmessungen und zusitzlich eine weitere Datenquelle, z.B. in Form von
Radiosondenmessungen oder Modelldaten. Es gibt verschiedene PyART Funktionen, die Artefakte in
Radialgeschwindigkeitsmessungen entfernen und die Geschwindigkeiten entfalten. Die Entfaltung ge-
schieht regionsbasiert, das heil3t es werden Regionen mit dhnlichen Geschwindigkeiten gesucht und an-
schlieBend werden diese Regionenpaare zusammen entfaltet. Die SAMURALI Software wurde zunichst
nur fiir Beobachtungen iiber flachem Gelidnde entwickelt und spiter von Foerster and Bell (2017) fiir
komplexes Geldnde erweitert. Aber auch der SAMURALI Algorithmus verlangt qualititskorrigierte und
entfaltete Radialgeschwindigkeitsmessungen. In der Beschreibung wird auf verschiedene Python Funk-

tionen verwiesen, die zur Qualitdtskontrolle der Radarmessungen verwendet werden konnen.

Validierung von Multi-Doppler Algorithmen aus der Literatur

Aufgrund der vielen Herausforderungen, die bei der Berechnung von Windfeldern durch Multi-Doppler
Algorithmen auftreten (Kapitel 2.2.1), ist es notwendig die Multi-Doppler Algorithmen an realen Mes-
sungen zu testen und zu validieren. Aufgrund mangelnder Verfiigbarkeit von Vergleichsmessungen wur-
den einige Algorithmen nur mit Modelldaten validiert (Shun et al., 2005). Gao et al. (1999) verglichen
die Ergebnisse ihres Multi-Doppler Algorithmus mit den Ergebnissen eines zuvor entwickelten Algo-
rithmus iiber einen Zeitraum von einer Stunde. Auch Scialom and Lemaitre (1990) verglichen das mit
Multi-Doppler berechnete Windfeld mit Radiosonden und Sodar Messungen, allerdings nur fiir einzelne
Zeitschritte. Fiir ein konvektives Fallbeispiel haben Hildebrand and Mueller (1985) Windmessungen von
bodengebunden Doppler-Radaren mit Flugzeugmessungen verglichen. Oftmals wurde der mit Multi-
Doppler berechnete Vertikalwind evaluiert. Fiir einen Zeitraum von einem Tag haben Evaristo et al.
(2021) die mit PyDDA ermittelte vertikale Windkomponente mit Messungen eines vertikal scannenden
Radars validiert. Fiir zwei Fallbeispiele haben Marinescu et al. (2020) die mit Multi-Doppler berechnete

Vertikalwindkomponente mit Radiosondenmessungen verglichen. Dort wurden teilweise Abweichungen
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2.2. Hochreichende Konvektion

von iiber 15ms~! gefunden. Marinescu et al. (2020) vermuten, dass die groBen Abweichungen aufgrund
von Messfehlern der Radiosonden in konvektiven Bereichen mit starkem Niederschlag entstehen. Die
Qualitit der berechneten Vertikalwindkomponente ist positiv korreliert mit der Qualitit des horizontalen
Windfelds. Dennoch ist der Vertikalwind aufgrund von Annahmen iiber Randbedingungen und Konti-
nuitdtsannahmen mit groBeren Fehlern behaftet als das horizontale Windfeld. North et al. (2017) haben
Windfelder aus Messungen eines Radarnetzwerks in Oklahoma mittels eines komplexen dreidimensio-
nalen Multi-Doppler Variationsalgorithmus (3DVAR) fiir einen Zeitraum von drei Monaten berechnet.
Der Algorithmus dhnelt dem Algorithmus von Gao et al. (1999). North et al. (2017) entfalteten zunéchst
die Radialwindmessungen mit Hilfe von Radiosondenaufstiegen und iiberpriiften anschlieend jeden Ra-
dardatensatz manuell auf Fehler. AnschlieBend haben sie die vertikale Windkomponente mit 915 MHz
Radar-Windmessgerites evaluiert. Sie fanden mittlere absolute Fehler zwischen 1 ms~! und 2ms™~!.

Ein Vergleich von Dual-Doppler Windfeldern iiber einen ldngeren Zeitraum von vier Monaten wurde
von Vohringer et al. (2024) durchgefiihrt. Sie verglichen das mit dem Smart Wind Dual-Doppler Algo-
rithmus berechnete Windfeld zweier dicht beieinander stehender Radare (Abstand ca. 20km) mit Lidar

Windprofilen in den unteren 300 m iiber Grund in einem Windpark.

Definition der Intensitat von Gewittern

Die Intensitidt von Gewittern wird in der Literatur mit vielen unterschiedlichen Methoden bestimmt. Jeli¢
et al. (2021) definieren einen Gewitterintensititsindex, der tiber eine Beziehung zwischen Blitzdaten zu
Regen, Wind, Hagel und Wasserhosen sowie Instabilitéitsindizes abgeleitet wird. Auch die Blitzdichte
wird zur Definition der Gewitterintensitit verwendet (Peterson, 2024).

Neben Blitzdaten werden hiufig Satellitendaten zur Ermittlung der Intensitdt von Gewittern verwendet,
wobei das zeitliche Flichenwachstum oder die Fliche innerhalb von Helligkeitstemperaturisothermen
an Wolkenoberseiten als Proxy fiir die Quantifizierung der Intensititen verwendet werden (Adler and
Fenn, 1979; Raghavendra et al., 2018). Aber auch die von Satelliten ermittelte minimale Schwarzkorper-
temperatur wihrend eines Gewitterlebenszyklus’ steht in Verbindung mit der vom Radar abgeschétzten
maximalen Regenmenge und wird fiir die Abschitzung der maximalen Gewitterintensitit genutzt (Negri
and Adler, 1981).

Manche Arbeiten verwenden Radarmessungen und bestimmen iiber Parameter wie Reflektivitit, Echo-
tophohe, vertikal integrierter Fliissigwassergehalt, vertikal integrierte Fliissigkeitsdichte und kinetischer
Energiefluss des Hagels die Intensitit der Gewitter (Cica et al., 2015). Rossi et al. (2014) verwenden
einen Fuzzylogic Ansatz, der anhand von Radarmessungen und Blitzmessungen die Gewitterintensitéit
abschitzt. Andere Arbeiten identifizieren schwere Gewitter durch die Hagelgroe, Niederschlagsinten-
sitdten, die Stirke der Windbden und durch das Auftreten von Tornados (Simeonov and Georgiev, 2003;
Allen and Karoly, 2014; Pucik et al., 2015). Zur Ermittlung der Intensitdt von Hagelgewittern, werden

gerne die Hagelwahrscheinlichkeit und die maximal erwartete Hagelgrofle verwendet (Nisi et al., 2018).
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Manchmal werden auch noch Versicherungsschidden (Simeonov and Georgiev, 2003; Kunz and Puskei-

ler, 2010) oder Hagelmeldungen hinzugezogen (Lukach et al., 2017).

2.2.2. Auslésung von Konvektion

Damit Konvektion ausgeldst werden kann, benotigt es folgende Bedingungen (Richard et al., 2011):
- Ausreichend Feuchtigkeit und Wirme in den unteren Luftschichten,
- Labilitt,
- Ausloser.

Feuchtigkeit und Wirme liefern die ndtige Energie, Labilitit begiinstigt Vertikalbewegungen und der
Ausloser ist fiir die Uberwindung von Energiebarrieren zum Starten der Vertikalbewegung notwendig.
Die Hohe des HKN héngt maBgeblich vom Temperaturgradienten der Atmosphére und der Feuchtigkeit
des aufsteigenden Luftpakets ab. Je hoher die Feuchtigkeit des Luftpakets ist, desto niedriger ist das
HKN und somit die Hohe, die durch erzwungene Hebung (Ausloser) iiberwunden werden muss. Die
Auslosetemperatur beschreibt jene Temperatur, die ein Luftteilchen in 2m Hohe erreichen muss, damit
es ohne weitere Unterstiitzung trockenadiabatisch zum KKN aufsteigen kann.

Im Folgenden wird zunéchst der vertikale Aufstieg eines Luftpakets mit der Luftpakettheorie beschrie-
ben. Dem folgt ein Abschnitt iiber die Auswirkungen, die das Einmischen von trockener Luft bei der
Entstehung von Konvektion hat. AnschlieBend werden Stabilititsindizes von Luftmassen zusammenge-

fasst. Zum Schluss werden einige Mechanismen der Konvektionsauslosung diskutiert.

Vertikale Auslenkung von Luftpaketen (Pakettheorie)

Damit Konvektion ausgelost werden kann, muss feuchte Luft einen Auftrieb erfahren. Die vertikale Be-
schleunigung eines Luftpakets kann mit der Pakettheorie beschrieben werden (z.B. Holton and Hakim,
2013; Trapp, 2013). In der Pakettheorie wird angenommen, dass sich das aufsteigende Luftpaket nicht
mit der Umgebung vermischt und die Umgebung frei von Vertikalbewegungen ist. Zu Beginn werden die
vertikale Bewegungsgleichung ,

DDVIV:%:_;CZ_‘? 2.21)

und das hydrostatische Gleichgewicht

d pumgeb
% = —PUmgebung § (222)
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2.2. Hochreichende Konvektion

benotigt. Dabei ist w die Vertikalgeschwindigkeit, z die Hohe der Auslenkung, ¢ die Zeit, g die Erdbe-
schleunigung, p die Dichte und p der Luftdruck des Luftpakets. Durch Einsetzen von Gleichung 2.22 in
Gleichung 2.21 und der Verwendung der idealen Gasgleichung ergibt sich:

d722 _ g<T - TUmgebung)
dr? TUmgebung

. (2.23)

Das heif3t, das Luftpaket erfahrt eine positive vertikale Beschleunigung, wenn die Temperatur T des Luft-
pakets hoher als die Umgebungstemperatur Tymgebung 1St.

Weiter kann die Stabilitét der vertikalen Auslenkung des Luftpakets in Abhéngigkeit der vertikalen Tem-
peraturgradienten betrachtet werden. Dazu wird die Umgebungstemperatur durch eine Taylorreihe ge-
nihrt:

1 d®*Tumgebung

(z—z0) + 3 =

d TUmgebung

— 2 ..
- (z—z0) 4. (2.24)
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TUmgebung (Z) = TQUmgebung +
20

AnschlieBend wird analog eine Taylorreihenentwicklung fiir die Temperatur des Luftpakets durchge-
fiihrt. Da die vertikalen Hohenidnderungen 6z = z — 7o klein sind, werden Terme groBer der ersten Ord-
nung vernachldssigt. Nach Einsetzen der beiden entwickelten Temperaturgleichungen in Gleichung 2.23

ergibt sich:

d*(8z) 1
+ I'—y)6z=0. (2.25)
dr? & TO,Umgebung ( Y)
Dabei ist I' = —mzl% der vertikale Temperaturgradient der Umgebungsluft und y = %‘JZT beschreibt

die vertikale Temperaturdnderung des trockenen Luftpakets. Die lineare Differenzialgleichung (Glei-

chung 2.25) 2. Ordnung ldsst sich mit dem Ansatz

0z = zoexp(—ift), mit (2.26)

T-7e

f==%
TO,Umgebung

(2.27)
lI6sen. Sind die vertikalen Temperaturgradienten von Luftpaket und Umgebung identisch, findet eine Aus-
lenkung des Luftpakets unter neutralen Bedingungen statt, sodass zeitlich keine weitere Beschleunigung
in eine Richtung stattfindet. Ist der vertikale Temperaturgradient des trockenen Luftpakets kleiner als der
der Umgebungsluft, wird der Exponent von Gleichung 2.27 positiv und das Luftpaket erfihrt eine po-
sitive Beschleunigung. Die Auslenkung findet dann unter labilen Bedingungen statt. Umgekehrt nimmt
der Exponent negative Werte an, wenn der vertikale Temperaturgradient des trockenen Luftpakets grof3er
als der der Umgebungsluft ist. Dann herrschen stabile Bedingungen und das Luftpaket schwingt um das
urspriingliche Level mit der Frequenz f.

Es wird angenommen, dass ein Luftpaket wihrend eines Aufstiegs zuerst trocken-adiabatisch und an-
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2. Grundlagen und aktueller Stand der Forschung

schlieBend nach Sittigung feucht-adiabatisch abkiihlt. Unter Verwendung des 1. Hauptsatzes der Ther-
modynamik (Markowski and Richardson, 2010)

g=cp— — —— (2.28)

kann der trocken-adiabatische und feucht-adiabatische Temperaturgradient bestimmt werden. Der trocken-
adiabatische Temperaturgradient ergibt sich zu I'; = Ci. Dabei ist ¢, die spezifische Wirmekapazitit
V4
bei konstantem Druck. Beim feucht-adiabatischen Aufstieg wird Kondensationswirme frei, wodurch
-1
ILe:ﬂ [1 + quz} abkiihlt. Die Verdampfungswirme wird
durch L, beschrieben, R beschreibt die Gaskonstante fiir trockene (R;) und feuchte (Ry) Luft und g ist

das Luftpaket nur noch mit I' =Ty = I’} [1 +

das Sattigungsmischungsverhiltnis.

Einmischung von Umgebungsluft in die Wolke

In der Realitdt wird entgegen der Annahme der Pakettheorie Luft in die Wolke eingemischt. Wenn die
Sittigung in einer Wolke trotz Einmischung von trockener Umgebungsluft aufrechterhalten werden soll,
muss ein Teil des Wassers im aufsteigenden Luftpaket verdunsten. Dies fiihrt zu einer Abkiihlung, die

wiederum den Auftrieb des Luftpakets vermindert (Gleichung 2.23). In dieser Arbeit wird die dquiva-

Ry
6, ~ <T—|—Lvr> <p°> ! (2.29)
cp p

gendhert (Stull, 2012). Das Massenmischungsverhiltnis des Wasserdampfes ist durch r gegeben. In Hol-

lentpotentielle Temperatur durch

ton and Hakim (2013) wird iiber eine Massenerhaltung die Anderung der dquivalentpotentiellen Tempe-
ratur und der kinetischen Energie pro Masseneinheit mit der Hohe, verursacht durch die Einmischung

von Umgebungsluft in die Wolke, hergeleitet:

dlnee) dinm [ L < Twolke )]
_ g o [ Dok ) | (2.30)
< dz Wolke dz c pT (q QUmgebung) TUmgebung
i <Wz> —g (TWolke_TUmgebung> _ <dlnm> w2 2.31)
dz 2 TUmgebung dz

Dabei ist m die Masse der gesittigten Luft in der Wolke. Gibt es wie in der Pakettheorie keine Einmi-
schung von Luft in das aufsteigende Luftpaket, ist die dquivalentpotentielle Temperatur des Luftpakets
wihrend des Aufstiegs konstant. Durch die Einmischung von trockener Umgebungsluft nimmt die dqui-
valentpotentielle Temperatur mit der Hohe ab (Gleichung 2.30). AuBerdem ist die kinetische Energie
eines Luftpakets geringer, wenn kiihlere Umgebungsluft ins Luftpaket eindringt (Gleichung 2.31). Dies
liegt zum einen daran, dass der Auftrieb niedriger ist, zum anderen ist der Luftwiderstand durch den

Massenaustausch hoher.
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2.2. Hochreichende Konvektion

Stabilitat der Luftmasse

Eine ungesittigte Luftmasse gilt als labil, wenn die potentielle Temperatur 6 mit der Héhe z abnimmt:
dOdz~' < 0 (Hartmann, 2015). Labilitit setzt per Definition voraus, dass im Grundzustand Energie ge-
speichert ist, welche durch eine Storung freigesetzt werden kann (Trapp, 2013). Das Gleichgewichtsni-
veau (level of neutral buoyancy: LNB, Abb. 2.2) beschreibt die Hohe, in der das Luftpaket die gleiche
Temperatur wie dessen Umgebung hat. Die fiir Konvektion potentiell zur Verfiigung stehende Energie
(convective available potential energy: CAPE) ist das Integral des Auftriebs B zwischen dem LFC und
dem Gleichgewichtsniveau (Abb. 2.2) und kann durch

ZLNB

CAPE = / Bdz (2.32)
ILFC

B = glv—TeUmgebung (2.33)

Tv,U mgebung

beschrieben werden. Dabei ist 7, die virtuelle Temperatur des Luftpakets und 75,y ngepung die virtuelle
Temperatur der Umgebung. CAPE ist fiir die Entstehung von Konvektion notwendig. Jedoch kommt
es nicht immer zur Konvektion, wenn CAPE vorhanden ist. Dies liegt daran, dass diese Energie nicht
immer zugénglich ist. Die Konvektionshemmung (convective inhibition: CIN) beschreibt eine Schicht
unterhalb des LFC mit negativem Auftrieb, die zunichst iiberwunden werden muss, damit CAPE frei
gesetzt werden kann:
ILFC
CIN = / B dz. (2.34)
20

Die CIN ist somit ein MaB fiir die Schichtungsstabilitiit unterhalb des LFC und die CAPE fiir die Energie
oberhalb des LFC, die durch Konvektion freigesetzt werden kann, nachdem die CIN iiberwunden wurde
(Trapp, 2013, Abb. 2.2). Damit Konvektion ausgeldst werden kann, muss die CIN iiberwunden werden
und anschliefend ausreichend CAPE zur Verfiigung stehen (Kirshbaum et al., 2018).

Die Hebung von Luftpaketen zum LFC wird durch mesoskalige Prozesse beschrieben. Dennoch wer-
den die CIN und CAPE indirekt durch z.B. Verdnderung der Temperaturschichtung durch synoptische
Einfliisse geprigt. Die Gleichung fiir die zeitliche Anderung des vertikalen Temperaturgradienten, kann
iber den ersten Hauptsatz der Thermodynamik hergeleitet werden. Wird der erste Hauptsatz der Ther-
modynamik (Gleichung 2.28) unter Verwendung der hydrostatischen Approximation (Gleichung 2.22)
vereinfacht, ergib das (Markowski and Richardson, 2010):

oT oT
q=cp <8t +vh-VhT+waZ> +gw. (2.35)
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2. Grundlagen und aktueller Stand der Forschung

(a) (b) (©)

Abb. 2.3.: Veranschaulichung orographischer Auslosemechanismen von Konvektion: Uberstromung des Bergs (a),
Umstromung des Bergs mit Konvergenz im Lee (b) und partielle Erwidrmung sonnenzugewandter Hinge (c).
Abbildung wurde aus Kirshbaum et al. (2018) tibernommen.

Wird c), als konstant angenommen, die Gleichung differenziert, y = — %—z gesetzt und die Gleichung nach

‘;—? umgeformt erhilt man:

Iy dy I, 1 dg Jw
1
2 4

Das heiBt die zeitliche Anderung des vertikalen Temperaturgradienten ist eine Summe aus horizonta-
ler (Term 1) und vertikaler (Term 2) Advektion der vertikalen Temperaturschichtung, der differentiellen
Temperaturadvektion (Term 1 + Term 3), der differentiellen diabatischen Erwéarmung (Term 4) und einem
Dehnungsterm (Term 5). Ist im Dehnungsterm y = I'; hat dieser Term keinen Beitrag, da die vertikale
Temperaturadvektion die durch adiabatische Expansion/ Kompression hervorgerufene Temperaturverin-
derung ausgleicht. Auf synoptischen Skalen liefert Term 1 den groften Beitrag. In der Mesoskala, die
bedeutend fiir die Initiierung von Gewittern ist, haben auch die Terme 2 bis 5 einen dhnlichen Einfluss

auf die zeitliche Anderung der vertikalen Temperaturschichtung.

2.2.3. Auslosemechanismen von Konvektion

Die CIN (Gleichung 2.34) kann sowohl thermisch als auch dynamisch tiberwunden werden. Manchmal
genligt eine differentielle Erwirmung der bodennahen Schichten, wodurch eine Windzirkulation hervor-
gerufen wird, die die Auslosung von Gewittern z.B. durch Konvergenz unterstiitzen kann. Hiufig ist es
jedoch eine durch die Orographie erzwungene Hebung, die in Verbindung mit Instabilitidt die CIN lokal
iberwindet und Konvektion auslost (Kirshbaum et al., 2018; Bennett et al., 2006). Synoptische Antriebe
reichen alleine nicht aus um Konvektion auszuldsen, konnen jedoch zusammen mit der Uberlagerung
von weiteren Prozessen entscheiden, ob es zur Auslosung von Konvektion kommt (Markowski and Ri-
chardson, 2010). Auch Kaltluftausfliisse (cold pools) anderer Gewitter konnen sowohl mechanisch als
auch thermodynamisch als sekundérer Ausloser fiir Konvektion dienen (Torri et al., 2015). Im folgenden

werden fiir diese Arbeit relevante Auslosemechanismen genauer diskutiert.
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2.2. Hochreichende Konvektion

Orographie
Bei der Auslosung von Konvektion durch Orographie spielen vor allem folgende vereinfachte Mechanis-
men eine grofle Rolle (Roe, 2005; Banta and Schaaf, 1987; Trapp, 2013; Kirshbaum et al., 2018):

- Uberstromung des Bergs
Stromt Luft auf einen Berg zu, wird diese mechanisch, bei hinreichend labiler Schichtung der At-
mosphire, auf der windzugewandten Bergseite zum Aufstieg gezwungen, woraufhin Konvektion
im Luv des Berges ausgelost werden kann (Abb. 2.3a). Ein Ansatz von Geerts et al. (2008) quan-
tifiziert die Intensitit des anabatischen Aufstiegs einer Stromung am Berg mit der horizontalen

Vorticity n: 5
Dn _ g db,

Dt 6, dr’

(2.37)

Die horizontale Vorticity wird aus dem Produkt aus der Stabilitit der Atmosphére und der radialen
Anderung der virtuellen, potentiellen Temperatur % bestimmt. Die zugehorige Zeit 7, die es
benotigt, bis sich ein anabatischer Bergaufwind an einem Berg mit der Hohe H und der Linge L
mit der Geschwindigkeit v, ausbilden kann, lédsst sich unter Vernachldssigung von Reibung mit

folgendem Zusammenhang berechnen:

o 2v,6,L
- gA6H

(2.38)

Bei ausreichender Stabilitit konnen bei einer Bergiiberstromung im Lee der Berge Schwerewellen
entstehen, sodass die Konvektion manchmal auch erst im Lee der Berge ausgelost wird. Konver-
gente Téler oder die Interaktion mit Hangaufwinden konnen den Aufstieg der Luft weiter begiins-

tigen und Konvektion auslosen (Whiteman, 2000).

- (Partielle) Blockade der Stromung vor dem Berg:
Wenn die Stabilitit der Atmosphére hoch und die Geschwindigkeit des Winds niedrig ist, kann die
Luftstrémung im Luv des Bergs blockiert werden. Ist die Windgeschwindigkeit sehr variabel oder
dndern sich die Stabilitét in hheren Schichten, kann es passieren, dass ein Teil der Stromung den
Berg iiberstromt und nur Luft in unteren Schichten am Berg blockiert wird. Dies kann im Luv der

Berge zu stationdrem, langanhaltendem und intensiven Niederschlag fiihren.

- Umstromung des Bergs mit Konvergenz im Lee:
Ist die Atmosphire stabil geschichtet und die Windgeschwindigkeit gering, so kann der Wind im
Luv der Berge vollstindig blockiert werden. Die Luft kann bei geeigneten Bedingungen um die
Berge herum oder durch Tiler stromen, wodurch im Lee der Berge eine Konvergenz und damit ein

Aufwind entstehen kann (Abb. 2.3b).
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2. Grundlagen und aktueller Stand der Forschung

- Partielle Erwarmung sonnenzugewandter Hiinge:
Ein weiterer thermischer Ausloser fiir Konvektion ist die differentielle Erwédrmung sonnenzuge-
wandter Hinge. Im Laufe des Vormittags konnen sich dadurch Hangaufwinde entwickeln, die
an den Berggipfeln konvergieren. Konvektion folgt auf der sonnenzugewandten Seite des Berges
meist am spaten Nachmittag oder an den Berggipfeln um die Mittagszeit. Auch in der Nacht kann

Konvektion durch katabatische Hangabwinde ausgelost werden (Abb. 2.3c¢).

- Diabatische Feedbacks:
Der Kaltluftausfluss von anderen Gewittern kann durch Hénge bergab beschleunigt werden und

die Auslésung von Konvektion unterstiitzen.

Haufig kommt es vor, dass sich mehrere dieser Mechanismen iiberlagern und miteinander wechselwirken
(Kirshbaum et al., 2018). Sowohl die Gebirgshohe, die Stabilitdt der Atmosphire als auch der Betrag der
zum Berg senkrechten Windkomponente beeinflussen den Entstehungsort der Konvektion und dessen
Intensitét (Davolio et al., 2006; Li and Zhu, 1990). Zur Abschitzung zwischen Bedingungen, an denen
die Luft zur Umstromung oder zur Uberstromung von Bergen neigt, wird hiiufig die Froude Zahl Fr
verwendet, die die Berghohe H, die Windstédrke U und die Stabilitit der Atmosphire in einem Parameter

vereint (Smith, 1989):

Fro— le]W (2.39)
U
- Uy (2.40)
6 Jz

Dabei ist N die Brunt-Viisild Frequenz fiir ungesittigte Bedingungen, welche sich mit Hilfe der Erd-
beschleunigung g und der mittleren potentiellen Temperatur 6 der Schicht berechnen lisst. Die Brunt-
Viisidld Frequenz ist ein MaB fiir die Stabilitdt der Luftschicht und beschreibt die Frequenz, mit der ein
Luftpaket nach einer kleinen Auslenkung in einer stabilen Luftschicht oszillieren wiirde. Ist die Luft
gesittigt findet wihrend des Aufstiegs des Luftpakets Kondensation statt und es wird latente Wirme
freigesetzt, die der Abkiihlung des Luftpakets entgegenwirkt. Dadurch ist die Brunt-Viisild Frequenz
in einer gesittigten Umgebung geringer als bei ungesittigten Bedingungen. Fiir gesittigte Bedingungen
existieren unterschiedliche Varianten der Brunt-Viiséld Frequenz Ny (z.B. Dudis, 1972; Fraser et al.,
1973; Lalas and Einaudi, 1973; Durran and Klemp, 1982). Durran and Klemp (1982) schreiben, dass die
folgende Gleichung von Lalas and Einaudi (1973) die theoretisch korrekte Version ist:

g (dT Lyq; g dgqy
Ni=2° (24T 1 - . 2.41
f < + f)( +RfT 1+q, dz (2.41)

Das Gesamtwassermischungsverhiltnis ¢g,, ist die Summe des Fliissigwassermischungsverhiltnisses ¢;
und des Sittigungsmischungsverhiltnisses g;. Bei Froude Zahlen grofer eins wird eine Bergiiberstro-

mung erwartet, bei Froudezahlen unter eins eine Bergumstromung. Jedoch ist der Grenzwert von eins
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2.2. Hochreichende Konvektion

nicht als fest zu betrachten, da auch weitere Prozesse wie z.B die Form und horizontale Ausdehnung
der Berge sowie thermische Einfliisse die Stromungseigenschaften beeinflussen (Reisner and Smolarkie-
wicz, 1994). Oftmals findet auch eine kombinierte Um- und Uberstromung des Berges statt (Hunt et al.,
1997; Hagen et al., 2011).
Die vertikale Windgeschwindigkeit w durch erzwungene Hebung an einem Berg kann wie folgt beschrie-
ben werden (Li and Zhu, 1990):

w=u—+v— (2.42)

Dabei ist % die Steigung der Topographie in x-Richtung und % die Steigung der Topographie in y-
Richtung. Je stidrker die Steigung und je hoher die Windgeschwindigkeit, desto stirker ist der Vertikal-
wind. Der Wind an der Oberfldche v, kann in einen Teil, der bergauf stromt V5., und in einen Teil, der

um den Berg stromt v, aufgeteilt werden (Li and Zhu, 1990):

Vum - V@, = 0, (2.43)
Vum X V@, = V,xVq,, (2.44)
Vieber X V@, =0, (2.45)
Viever VO, = V, X V0,. (2.46)

Der Vektor der Orographieneigung wird durch V¢, beschrieben. Daran ist zu erkennen, dass die unter-
schiedlichen Topographieverldufe und der Betrag der Windkomponenten unterschiedliche mechanische
Auswirkungen auf die Stromungen haben, was zu einer Anderung des Verhiltnisses zwischen dem auf-

steigenden und dem umstrémenden Stromungsanteil fiihrt.

Synoptik
Vertikalbewegungen werden oft durch die Omega Gleichung ® = ‘;—‘; beschrieben (Holton and Hakim,
2013):

0 R R
w”foafp[_vg'vp(gg "‘f)] + avz [_Vg'VpT] + cp—pVZH (2.47)

Dabei ist f der Coriolisparameter, v, der geostrophische Wind, {, die geostrophische relative Vortici-
ty und H die diabatische Wirmezufuhr. Die Vertikalbewegung resultiert aus der vertikalen Anderung
der Vorticityadvektion (differentielle Vorticityadvektion), aus einer horizontalen Anderung der Tempe-
raturadvektion und diabatischen Wirmeverdanderungen. Oftmals iiberlagern sich die Prozesse und die
Terme konnen sich gegenseitig kompensieren oder verstiarken. Deshalb wurden iiber die Zeit einige un-
terschiedliche Formen der Omega Gleichung entwickelt (Hoskins et al., 1978). Eine Version (Jeevanjee
and Romps, 2015) unterteilt die Vertikalbeschleunigung in einen dynamische Beschleunigung a,; und

eine Beschleunigung durch Auftrieb a,:

do
E =day -+ dg (248)
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Die beiden Beschleunigungen kénnen iiber die beiden Poisson Gleichungen bestimmt werden:

Vi(pa,) = —gVip (2.49)
d
Vi(pas) = 3-V-[p(v-V)7] (2.50)

Die Beschleunigung durch Auftrieb resultiert aus horizontalen Dichteunterschieden und die dynamische
Beschleunigung aus der vertikalen Anderung der Divergenz der Windadvektion. Fallstudien haben ge-
zeigt, dass in der Stunde vor Konvektionsauslosung die vertikale Beschleunigung durch Auftrieb domi-
nierte, circa 15 Minuten vor Konvektioninitiierung leistet jedoch auch die dynamische Beschleunigung
einen erheblichen Beitrag (Abulikemu et al., 2020).

Synoptikskalige Prozesse verursachen meist nur eine schwache grofriumige Hebung, die alleine nicht
ausreicht, um Luftpakete bis zum LFC zu heben. Bei quasi-geostrophischen Vertikalgeschwindigkeiten
im Bereich von 1cm/s wiirde ein Luftpaket etwa 42 Stunden benétigen, um ein LFC in 1500m Ho-
he zu erreichen. Deshalb reichen quasi-geostrophische Vertikalbewegungen nicht als alleiniger Ausloser
fiir Konvektion aus. Jedoch konnen synoptikskalige Prozesse giinstige thermodynamische Umgebungs-
bedingungen fiir Konvektion schaffen, indem sie die Atmosphire labilisieren oder die Feuchtigkeit in
bodennahen Schichten erhohen, wodurch die CIN verringert wird. In vielen Féllen konnte gezeigt wer-
den, dass mit synoptischen Prozessen eine Vielzahl an Effekten einhergehen, die die Auslosung von
Konvektion direkt oder indirekt beeinflussen. (Trapp, 2013; Markowski and Richardson, 2010). Zu die-
sen Prozessen zihlen z.B. die Advektion von Vorticity oder die Verdnderung der thermodynamischen
Bedingungen durch Advektion von warmer und feuchter Luft, was wiederum die Stabilitiit verdndert. Es
konnten Zusammenhinge zwischen der lokalen Gewitteraktivitit und der grordumigen Anstromrich-

tung, die die Luftmasseneigenschaften erheblich beeinflusst, gefunden werden (Piper et al., 2019).

Kaltfronten

Neben orographisch bedingten Auslésern, wird Konvektion in mittleren Breiten hiufig in der Umge-
bung von Kaltfronten ausgelost (Markowski and Richardson, 2010; Pacey, 2024). Vor allem bei einer
flachen Orographie, wenn orographische Ausloser weg fallen, spielt die Auslosung von Gewittern durch
Fronten eine wichtige Rolle (Pacey, 2024). Wihrend die Frontlinge von einigen hundert Kilometern im
synoptischen Bereich liegt, sind die Skalen quer zur Front von einigen zehn Kilometern im Bereich der
Mesoskala. Entscheidend fiir die Auslosung von Gewittern ist die vertikale Zirkulation quer zur Front.
Quer zur Front findet ein Aufstieg von Luft auf der warmen Seite vor der Front und ein Absinken von
Luft auf der kiihlen Seite hinter der Front statt. Im aufsteigenden Ast kann Luft um etwa 2km inner-
halb von zwei Stunden angehoben werden, was ein plausibler Wert fiir die Konvektionsauslosung ist.
AuBerdem wird die Atmosphére durch den aufsteigenden Ast der Front labilisiert. Pacey (2024) hat vor
Kaltfronten bodennah eine hohe Feuchtigkeit und hinter Kaltfronten eine erhthte Feuchtigkeit in mitt-

leren Hohen festgestellt. Durch konstruktive Wechselwirkungen des aufsteigenden Asts der Kaltfront
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mit anderen mesoskaligen Zirkulationen kann die Auslosung von Konvektion weiter unterstiitzt werden
(Trapp, 2013).

2.2.4. Entwicklung von Gewittern

Die Eigenschaften der Gewitter wie Lebensdauer und Intensitit sowie die zeitliche Entwicklung hidngen
von ihrer Organisationsform ab. Gewitter werden haufig in drei Organisationsformen unterteilt (Trapp,
2013):

- Isolierte Konvektion in Form von Einzel- und Superzellen,
- Multizellen,
- Mesoskalige konvektive Systeme (MCS).

Dabei besteht ein MCS hiufig aus dicht beieinanderliegenden Multizellen, die zusammen ein Gebil-
de mit einer horizontalen Ausdehnung von einigen 100km ergeben konnen. Die Organisationsform der
Gewitter wird zu einem hohen Anteil durch die vertikale Windscherung bestimmt (Trapp, 2013). Bei ge-
ringen vertikalen Windgeschwindigkeitsunterschieden (Okm - 6km Hohe) von unter 10ms~! entstehen
hiufig Einzelzellen, bei Differenzen zwischen 8ms~! und 22ms~! Multizellen und bei Geschwindig-
keitsdifferenzen iiber 18 ms~! Superzellen (Markowski and Richardson, 2010). Neben der vertikalen
Windgeschwindigkeitsscherung haben aber auch weitere Effekte wie die vertikale Verteilung der Feuch-
te, die Windrichtungsscherung und die Stabilitit einen Einfluss auf die Organisationsform der Zellen.

In den folgenden Unterkapiteln wird die Theorie in Hinblick auf Eigenschaften und Entwicklungen fiir
die unterschiedlichen Organisationsformen basierend auf Markowski and Richardson (2010) und Trapp
(2013) kurz wiedergegeben. Zum Schluss werden aktuelle Forschungsergebnisse zur Entwicklung und

Intensivierung von Gewittern zusammengefasst.

Einzelzellen und Multizellen

Einzelzellen haben meist eine Lebensdauer von unter einer Stunde, eine horizontale Ausdehnung von
10km und erreichen meist nur eine moderate Intensitét. IThre Entwicklung wird in der Literatur durch

drei Stadien beschrieben (Trapp, 2013; Markowski and Richardson, 2010):

1. Kumulusstadium:
Kurz nach Initiierung des Gewitters befindet sich die Zelle im Kumulusstadium (Abb. 2.4a). Zu
diesem Zeitpunkt besteht die Zelle nur aus einem Aufwind, der eine bodennahe Konvergenz an-
treibt und am oberen Ende der Zelle durch Luftmassendivergenz begrenzt wird. Im Aufwindbe-
reich wachsen fliissige und gefrorene Wolkentropfen heran. Die Zelle wichst sowohl horizontal

als auch vertikal an.
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Abb. 2.4.: Die Entwicklungsstadien einer Einzelzelle: Kumulusstadium (a), Reifestadium (b) und Zerfallsstadium
(c). Abbildung wurde mit Genehmigung des Lizenzgebers durch PLSclear aus Trapp (2013) entnommen.

2. Reifestadium:

Im Reifestadium (Abb. 2.4b) sind einige Wolkentropfen so grofl herangewachsen, dass sie durch
den Aufwind hindurch als Niederschlag zu Boden fallen. Der fallende Niederschlag gemeinsam
mit der Abkiihlung der Luft durch Verdunstung fithren zu einem Abwindbereich. Am Oberrand
der Wolke bildet sich ein Amboss. Wenn der Abwind den Boden erreicht, breitet er sich aufgrund
der geringen Scherung annédhernd horizontal symmetrisch aus. Die Vorderkante des Abwindbe-
reichs in Bodenndhe markiert die Boenfront. Zum Ende des Reifestadiums ist das Potential fiir

unwetterartige Begleiterscheinungen wie z.B. Starkniederschlag und Starkwind am hochsten.

. Zerfallsstadium:

Dominiert der Abwind die Zelle, ist das Zerfallsstadium eingeleitet (Abb. 2.4c). Zu diesem Zeit-
punkt hat sich die durch Verdunstung abgekiihlte Luft so weit ausgebreitet, dass der Aufwindbe-
reich von der bodennahen Luftzufuhr abgeschnitten ist und somit zerféllt. Es kann vorkommen,

dass ein Amboss aus Eiskristallen iibrig bleibt, der erst einige Stunden spéter sublimiert.

Waihrend des Zerfallsstadiums konnen an der Boenfront neue Zellen initiiert werden. Ob es zur Aus-

16sung von neuen Zellen kommt wird unter anderem durch CIN in der Umgebung und durch die Aus-

dehnung und Intensitiit der durch die Boenfront hervorgerufenen Vertikalbewegung bestimmt. Werden

Zellen wiederholt an der Flanke der urspriinglichen Zelle ausgelost, konnen eine Reihe von Zellen ent-

stehen, die eine deutlich ldngere Lebensdauer als eine Einzelzelle aufweisen und dann als Multizelle

bezeichnet werden. Zellen in unterschiedlichen Entwicklungsstadien wachsen zusammen und wechsel-

wirken miteinander. Multizellen sind die hdufigste Organisationsform in mittleren Breiten (Markowski
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and Richardson, 2010), konnen iiber einige Stunden hinweg bestehen und erreichen héhere Ausdehnun-

gen und Intensititen als Einzelzellen.

Superzellen

Superzellen haben Lebensdauern von einigen Stunden, erreichen eine starke Intensitdt (Wapler, 2021)
und haben ein grofles Potential groBflachige Schaden durch Hagel, Sturmbden, Starkniederschlag oder
Tornados anzurichten. Das Merkmal, das eine Superzelle definiert, ist eine vertikal ausgedehnte, rotie-
rende Mesozyklone mit charakteristischen Durchmessern von ca. 3km bis 8km (Markowski and Ri-
chardson, 2010). In Einzelfidllen sind auch Durchmesser tiber 10km moglich. Die Mesozyklone geht
mit einem langlebigen, starken (bis iiber 30ms~!), um eine vertikale Achse rotierenden Aufwindbereich
einher, der mit zwei umliegenden Abwindbereichen gekoppelt ist. Die zeitliche Anderung der vertikalen

Vorticitykomponente § = % — ‘3—; kann wie folgt berechnet werden (Etling, 2008; Pichler, 1986):

d d d dwdv dwd l-
% Vi w2 O L ki) @D
ot dz dy ~2—_ " ~ 0dxdz dyadz p

1 @ 3 )
Dabei ist k der Einheitsvektor in z-Richtung. Der erste Term beschreibt die vertikale Vorticityadvektion,
der zweite Term ist der Divergenzterm, der dritte Term enthilt Produkte von Geschwindigkeitsscherun-
gen und wird als Drehterm bezeichnet und der vierte Term als Solenoidterm, der die Baroklinitit der
Stromung beschreibt.
Voraussetzung fiir Superzellen ist eine vertikal ausgedehnte hohe vertikale Windscherung, insbesondere
Windrichtungsscherung. Existiert iiber einen grolen Bereich der Troposphire eine hohe vertikale Wind-
scherung, wird horizontale Vorticity produziert, die durch den Drehterm in der Vorticitygleichung in die
uns interessierende Wirbelgréfe von Drehungen um eine vertikale Achse umgewandelt werden kann
(Markowski and Richardson, 2010). Er wird Drehterm genannt, da er versucht, eine horizontal liegende
Rotationsachse in die vertikale Richtung zu drehen. Uber horizontal unterschiedliche Vertikalbewegun-
gen wird dabei Impuls von der einen zur anderen Rotation {iberfiihrt.
Wie bei einer gewohnlichen Einzelzelle wachsen die Niederschlagstropfen im Aufwindbereich heran.
Durch hohe horizontale Windgeschwindigkeiten relativ zur Superzelle in mittleren bis hohen Héhen
fallen die Niederschlagstropfen jedoch auBlerhalb des Aufwindbereichs zu Boden (Markowski and Ri-
chardson, 2010; Lemon and Doswell III, 1979).
Superzellen haben zwei dominierende Abwindbereiche. Einer befindet sich an der Hinterflanke des
Sturms und entsteht, wenn trockene Luft auf die Riickseite des feuchten Aufwindbereichs trifft und durch
Verdunstung die Luft abgekiihlt wird. Vertikale Druckgradienten resultieren aus vertikalen Gradienten in
der Rotation und konnen das Absinken der abgekiihlten Luft verstiarken. Als Folge der vertikalen Wind-
scherung und der hohen Windgeschwindigkeiten in der oberen Troposphire sammeln sich die meisten

Hydrometeore auf der Vorderseite des Aufwindbereichs. Durch Verdunstung, Schmelzen oder Sublima-
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tion des Niederschlags entsteht an der Vorderflanke der Zelle der zweite Abwindbereich. Zwischen der
kiihlen Luft im Abwindbereich und der wiarmeren Luft der Umgebung entstehen Boenfronten. An der
Unterkante des Aufwindbereichs befindet sich hidufig eine Wolkenwand. Diese entsteht, wenn feuchte,
kiihle Luft aus der Niederschlagsregion durch den Aufwind angehoben wird und schneller Séttigung er-
reicht als die Umgebungsluft (Markowski and Richardson, 2010).

Charakteristika der Superzelle wie z.B. Niederschlagsform, Niederschlagsintensitidt und Lebensdauer
werden stark von dem vertikalen Windprofil der Umgebung beeinflusst. Die Dynamik der Superzel-
le wird durch die Mesozyklone geprédgt. Dynamisch erzeugte vertikale Druckstorungen, die durch die
Wechselwirkung zwischen Aufwindbereich und der Umgebungswinde mit hohen vertikalen Windgradi-
enten entstehen kdnnen, sowie Wechselwirkungen mit der Mesozyklone kénnen den Aufwind weiter ver-
starken. Aufgrund der eigenen Dynamik, kann die Zugrichtung von Superzellen erheblich vom mittleren
Umgebungswind abweichen, wobei bei zyklonal (antizyklonal) rotierenden Mesozyklonen die Zugrich-
tung der Zelle meist nach rechts (links) vom mittleren Wind der Umgebung abweicht (Markowski and
Richardson, 2010; Trapp, 2013; Davies-Jones, 1984).

Sowohl bei einer reinen vertikalen Windgeschwindigkeitsscherung als auch bei einer Kombination aus
Geschwindigkeits- und Richtungsscherung kann es als Folge von nicht-linearen Druckstorungen zu einer
Zellteilung kommen. Bei einer reinen Windgeschwindigkeitsscherung entstehen zwei achsensymmetri-
sche Zellen, wovon sich die eine Zelle mit einer antizyklonal rotierenden Mesozyklone nach links vom
urspriinglichen Aufwindbereich und die andere Zelle mit einer zyklonal rotierenden Mesozyklone nach
rechts verlagert (Markowski and Richardson, 2010; Weisman and Rotunno, 2000).

Uberlagert sich die Geschwindigkeitsscherung mit einer Richtungsscherung kann es auch zu einer Zell-
teilung durch nicht-lineare Druckstérungen kommen. Durch konstruktives Zusammenwirken von linea-
ren und nicht-linearen Druckstorungen wird dann jedoch eine der geteilten Zellen intensiviert wihrend
sich der andere Teil der Zelle abschwicht. In mittleren Breiten der Nordhalbkugel geht hdufig Konvek-
tion mit einer Rechtsdrehung des Windes mit der Hohe einher. In diesem Fall wird die Zelle rechts des
Aufwindbereichs intensiviert (Markowski and Richardson, 2010; Klemp and Wilhelmson, 1978; Hou-
ze Jret al., 1993).

Mesoskalige konvektive Systeme

Mesoskalige konvektive Systeme (MCS) sind ein Zusammenschluss aus mehreren konvektiven Zellen,
die miteinander interagieren und ein zusammenhéngendes, groflichiges Niederschlagsgebiet erzeugen
(Markowski and Richardson, 2010). Die Niederschlagsgebiete beinhalten sowohl konvektiven als auch
stratiformen Niederschlag. In manchen Regionen wird die Hilfte der jahrlichen Niederschlagssumme
durch MCS verursacht (Schumacher and Rasmussen, 2020). Die Lingenskala der Gebilde betrdgt min-
destens 100km in mindestens eine Richtung (Houze Jr, 2014). MCS entwickeln wihrend ihres Lebens-
zyklus mesoskalige Zirkulationen (Houze Jr, 2004). Es konnen Lebensdauern von einigen Stunden bis

zu einem Tag erreicht werden (Markowski and Richardson, 2010). Auch bei MCS spielt die vertikale
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Windscherung eine Schliisselrolle und beeinflusst die Organisation und die Intensitit der Systeme (Bai-
du et al., 2022). Bei einer starken vertikalen Scherung werden langlebige, miBig schnelle, mifig grof3e
Stiirme mit hohen Niederschlagsmengen erwartet (Baidu et al., 2022). MCS konnen entstehen, wenn
Konvektion verbreitet mit der Unterstiitzung von grofraumiger Hebung ausgelost wird (extern angetrie-
benes MCS) und diese im weiteren Verlauf zusammenwichst und miteinander interagiert (Schumacher
and Rasmussen, 2020). Dies kann zum Beispiel im Umfeld von Fronten der Fall sein. Dann sind MCS
meist linienartig angeordnet (Squall line). Ein MCS kann aber auch als Folge eines Zusammenschluss
von Kaltluftausfliissen existierender einzelner Zellen entstehen (intern angetriebenes MCS).

Maddox (1980) definiert einen mesoskaligen konvektiven Komplex (MCC), wenn Satelliten Infrarot-
temperaturen unter —32°C iiber eine zusammenhiingende Fliche von mindestens 100000km? und im
Inneren der Wolke Infrarottemperaturen unter —52°C iiber eine Fliiche von mindestens 50000km? mes-
sen. Sie erreichen hiufig eine Lebensdauer von iiber zwolf Stunden und grenzen sich durch ihre grof3e
Ausdehnung, ihre Organisation und ausgeprigte Massenzirkulationen von anderen Konvektionsformen
ab. Neben dem Vorhandensein von ausreichend Feuchte und Wérme unterstiitzen Frontalzonen, geeigne-
te vertikale Windscherungen, kurzwellige Druckstérungen in 500 hPa, Kaltluftausfliisse von umliegender

Konvektion und Berge die Entstehung von MCCs (Leary and Rappaport, 1987).

Aktuelle Forschung zur Entwicklung von Gewittern

Die Uberwachung der Entwicklung und Intensivierung von Gewittern ist eine der essentiellen Aufgaben
des operationellen Wetterdiensts angesichts von Gefahren wie Blitzschlag, Hagel, Starkwind und Stark-
niederschlag (Rigo et al., 2010). Bereits in den 40er Jahren gab es schematische Darstellungen von der
Struktur und der vertikalen Zirkulation von Gewittern zu den unterschiedlichen Entwicklungsstadien,
welche in Abschnitt 2.2.4 beschriebenen wurden (Byers, 1949). Durch neue technische Mdoglichkeiten
war es in den letzten Jahren mdoglich, die Entwicklung von Gewittern und deren Entwicklungsstadien

genauer zu beobachten.

Z6bisch (2020) schreibt, dass in Beobachtungsdaten von Satelliten und Radaren die Entwicklungsstadien
der Gewitter anhand von Merkmalen identifiziert werden konnen. In Modellsimulationen (COSMO-DE)
kann jedoch oft nicht der aktuelle Entwicklungsstatus einzelner Gewitterzellen erkannt werden. Rigo
et al. (2010) beobachteten, dass das Entwicklungs- und das Zerfallsstadium fiir viele Fallbeispiele un-
terschiedlicher Konvektionsformen @hnlich lang andauern. Die Dauer des Reifestadiums hingt deutlich
von der Intensitit des Gewitters ab und macht circa 80 % der gesamten Lebensdauer des Gewitters aus.
Die Intensitédt der Gewitter wurde durch die Blitzrate im Reifestadium definiert. Mit zunehmender Le-
bensdauer der Gewitter steigt die Intensitédt an (Rigo et al., 2010; Davini et al., 2012).

Die meisten Blitze werden wihrend des Reifestadiums detektiert, im Entwicklungsstadium werden nur
2% bis 5% und im Zerfallsstadium 10 % bis 15 % aller Blitze, die mit dem gesamten Gewitter einher-

gehen, beobachtet (Rigo et al., 2010). Zwischen der Dauer des Reifestadiums und der logarithmischen
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Anzahl an Blitzen im Reifestadium besteht eine positive Korrelation. Wihrend die maximalen Reflekti-
vititen im Reifestadium erreicht werden, féllt der grofite Anteil des konvektiven Niederschlags bereits im
Entwicklungsstadium. Mit fortschreitender Entwicklung des Gewitters und der Ausbildung des Amboss
nimmt der stratiforme Niederschlag zu und der konvektive Niederschlag immer weiter ab (Rigo et al.,
2010). Davini et al. (2012) hingegen fand in einer Statistik, die alle Gewitter in Nordwestitalien {iber
einen Zeitraum von sechs Jahren enthilt, den maximalen Niederschlag zum gleichen Zeitpunkt wie die
maximalen Reflektivitdten, ungefihr in der Mitte der zeitlichen Entwicklung des Gewitters. Dabei folgt
die Entwicklung der Reflektivitit und Zellflache parabelférmigen Funktionen (Wilhelm, 2022; Davini
et al., 2012). Weiter beobachteten Davini et al. (2012), dass die maximale Sturmfliche erst gegen Ende
des Lebenszyklus erreicht wird.

Davini et al. (2012) schreiben, dass anhand der Reflektivitit zu Beginn des Gewitters abgeschitzt werden
kann, welche Intensitdt und Lebensdauer das Gewitter erreichen wird. Z.B. bei geringen Reflektivititen
unter 45dBy in den ersten 20 Minuten des Gewitters, wird sich das Gewitter mit einer Wahrscheinlich-
keit von 90 % innerhalb der ndchsten 10 Minuten auflosen. Umgekehrt kann bei einem schnellen Anstieg
der Reflektivititen eine lingere Lebensdauer und hohere Intensitit des Gewitters erwartet werden. Inten-
sive Hagelgewitter zeigen zu Beginn ihres Lebenszyklus eine schnellere Intensivierung als schwichere
Hagelgewitter (Nisi et al., 2018). Dabei wurde die Intensitit iiber die Hagelwahrscheinlichkeit und die
geschitzte maximale Hagelkorngrofe bestimmt. Wilhelm et al. (2023) schreiben, dass sich die horizon-
tale Zellflache zu Beginn des Lebenszyklus am besten dafiir eignet, um die maximale Zellfliche und die
Lebensdauer des Gewitters vorherzusagen. Courtier et al. (2019) ergiinzen, dass bei Einzellzellen circa
15 Minuten vor den ersten Blitzen ein deutlicher Anstieg in der Fldche mit hohen Reflektivititen zu be-
obachten ist. Aber auch der mittlere Wind in der mittleren Troposphire und die vertikale Windscherung

sind geeignete Parameter um kurzlebig von langlebigen Zellen zu unterscheiden (Wilhelm et al., 2023).

Superzellen entstehen hiufig in der Umgebung der Alpen, da dort thermische Windsysteme der dariiber
liegenden synoptischen Stromung entgegenwirken konnen, wodurch eine hohe Windgeschwindigkeits-
und Richtungsscherung hervorgerufen werden kann (Scheffknecht et al., 2017). Superzellen haben hohe-
re Blitzraten, Reflektivititen, Zuggeschwindigkeiten und groflere Ausdehnungen als Einzel- oder Mul-
tizellen (Wapler, 2021). Wie bei den anderen Organisationsformen, nehmen Reflektivititen, Blitzrate
und Intensitidt des Gewitters mit zunehmender Lebensdauer zu. AuBlerdem wachsen Superzellen deut-
lich schneller als nicht mesozyklonale Gewitter mit dhnlichen Lebensdauern (Wapler, 2021). Je grofSer
die Intensitit der Windscherung in der unteren Schicht der Atmosphére zu Beginn der Superzellenent-
wicklung und auch wihrend des Reifestadiums ist, desto lingere Lebensdauern erreichen Superzellen
(Bunkers et al., 2006). Die Windscherung unterstiitzt dann die dynamische Aufrechterhaltung der Su-
perzelle (Davenport, 2021). Weisen Superzellen zu Beginn des Lebenszyklus keine Blitze auf, haben
sie wihrend ihrer gesamten Lebensdauer weniger Blitze und sind kleiner als Superzellen, die bereits zu

Beginn blitzen (Wapler, 2021). Die meisten Blitze konzentrieren sich im Bereich des Zellzentrums. Die
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Blitzrate ist asymmetrisch zur Lebensdauer der Superzelle. Am Ende des Lebenszyklus werden meist
noch mehr Blitze detektiert als zu Beginn der Zellentwicklung. Das Maximum der Blitzrate wird erst
nach dem Maximum der SturmgroBe erreicht. Die Entwicklung der Superzellgro3e ist symmetrisch, der
Median der Zellgrofe steigt bis zur Hilfte der Lebensdauer an und nimmt anschlieend wieder ab (Wap-
ler, 2021).

2.2.5. Hochreichende Konvektion in Stidwestdeutschland

Zum Thema Konvektion wurden in Mitteleuropa bereits einige Messkampagnen durchgefiihrt (Tabelle
2.1). Im Rahmen von COPS wurde basierend auf Radarprodukten (Kapitel 4.2) eine Statistik von Gewit-
terauslosungen und Zugbahnen fiir die Jahre 2000 bis 2006 und das Jahr 2008 in Siidwestdeutschland
erstellt (Weckwerth et al., 2011). Mit Hilfe von Blitzmessungen wurden rdumliche Verteilungen von
Gewittern tiber noch ldngere Zeitrdume fiir die Region erstellt (Piper and Kunz, 2017). Bereits erstell-
te raumliche Verteilungen von Gewittern und Gewitterinitiierungen werden im folgenden Unterkapitel
diskutiert. Die Verfiigbarkeit von hochaufgeldsten Basisdaten der operationellen DWD Radare in Form
von Volumendatensitzen ab 2017 ermoglicht nun eine detailliertere Analyse der Gewitter in Stidwest-
deutschland, z.B. entlang ihrer Pfade, wie sie teilweise schon in anderen Regionen durchgefiihrt wurde
(Kapitel 2.2.4). Auch eine Radar-basierte Untersuchung der Dynamik wird in Stidwestdeutschland erst
mit dem neuen Basisdatensatz moglich.

Verschiedene Aspekte der Auslosung von Gewittern wurden fiir viele Regionen der Erde und auch fiir
Stidwestdeutschland untersucht. In Amerika verglichen z.B. Lock and Houston (2014) Umgebungsbedin-
gungen an Initiierungsorten mit Umgebungsbedingungen von nahegelegenen Orten, an denen es nicht zur
Initiierung kam. Auch die Initiierung in Abhédngigkeit von Gelidnde, Windrichtung (Schaaf et al., 1988)
oder Konvergenzlinien wurde untersucht (Wilson and Schreiber, 1986). Aulerdem gibt es viele Modell-
studien, die die Ursachen einer Gewitterinitiierung meist fiir Fallstudien untersuchten (Lean et al., 2009;
Kirshbaum, 2011, 2022). Kottmeier et al. (2008) untersuchten Initiierungsmechanismen in Stidwest-
deutschland anhand von Fallbeispielen im Rahmen von COPS (Tabelle 2.1). Aus den unterschiedlichen
Arbeiten lassen sich Initiierungsmechanismen ableiten, die in Kapitel 2.2.3 zusammengefasst sind. Al-
lerdings gibt es bisher noch keinen Ansatz, die Mechanismen automatisch zu quantifizieren, was fiir eine
Verbesserung der Vorhersage hilfreich sein konnte (Kirshbaum et al., 2018). Im zweiten Unterkapitel

dieses Abschnitts werden aktuelle Erkenntnisse zur Auslosung von Gewittern diskutiert.

Raumliche Verteilung von Gewittern und Gewitterinitiierungen

Die meisten Gewittertage in Deutschland gibt es im Bayrischen Alpenvorland und an den Alpen (Piper
and Kunz, 2017; Piper et al., 2019; Mohr et al., 2019). Auch die meisten Blitze werden in der Alpenre-
gion gemessen (Finke and Hauf, 1996; Piper et al., 2019; Manzato et al., 2022). Finke and Hauf (1996);

Augenstein (2025) zeigen ein lokales Blitzmaximum im Bereich des Schwarzwalds auf und fand heraus,
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dass insbesondere das Lee des Schwarzwalds eine bevorzugte Region fiir die Initiierung von Gewittern
ist. Auch Weckwerth et al. (2011) zeigten basierend auf einer neunjihrigen Radarklimatologie, dass Ge-
witter tiberall in Stidwestdeutschland entstehen konnen, aber dass es bevorzugt im Bereich der Vogesen,
des Schwarzwalds und der Schwibischen Alb zur Initiierung von Gewittern kommt. Die jdhrliche Va-
riabilitdt der Anzahl und Verteilung von Gewitterinitiierungen und Gewittern ist hoch (Weckwerth et al.,
2011; Lock and Houston, 2015; Piper and Kunz, 2017). Oftmals sind Maxima erst zu erkennen, wenn ein
ausreichend langer Zeitraum betrachtet wird (Piper and Kunz, 2017). Je nach Methode, wie ein Gewit-
tertag mittels Blitzen definiert wird, konnen sich die Verteilungen der Gewittertage deutlich voneinander
unterscheiden (Wapler, 2013).

Schwere Gewitter werden im Schwarzwald circa zwei Stunden frither am Tag ausgeldst als in Télern
(Weckwerth et al., 2011). Hagelstiirme treten am hiufigsten in Siidwestdeutschland in einer Region siid-
lich von Stuttgart auf, jedoch weisen die Zugbahnen von Hagelstiirmen erhebliche raumliche und zeitli-
che Variabilititen auf (Schmidberger, 2018; Puskeiler et al., 2016). Im Allgemeinen weisen die Verldufe
von Zugbahnen von Gewittern deutlich stirkere Variabilititen auf als die Maxima der Gewitterinitiie-
rungen, welche meist an Berge mittlerer Hohe gebunden sind (Bertram and Mayr, 2004). Die hohere
Variabilitit in den Zugbahnen der Gewitter kommt dadurch zustande, dass die Verlagerung der Gewitter
variabel ist. Sie wird durch den mittleren Wind in der freien Atmosphére, durch mit Konvektion ein-
hergehenden Fronten, Boenlinien oder Konvergenzen, durch die Produktion neuer Zellen infolge von
Abwinden und bei Superzellen durch die Eigendynamik der Zelle bestimmt (Klose, 2016). Die Vertei-
lungen der Gewittertage, der Gewitterinitiierungen und der Blitze zeigen, dass im Siiden Deutschlands
hiufig Konvektion beobachtet werden kann.

Zum besseren Verstindnis von Gewittern in Hinblick auf deren Auslésung, Dynamik und Verlauf mit
dem Ziel die Gewitterentstehungen und Intensivierungen besser vorherzusagen, wurden in Mitteleuro-
pa bereits einige Messkampagnen und Projekte durchgefiihrt. Einige Messkampagnen, die zum Thema

Konvektion durchgefiihrt wurden, sind in Tabelle 2.1 zusammengefasst.

Auslésung von Gewittern

Die Auslosung von Gewittern im siiddeutschen Raum wird begiinstigt durch eine trogvorderseitige Lage,
die eine Stidweststromung verursacht und warme, feuchte Luft advehiert (Piper et al., 2019; Hagen and
Finke, 1999; Wapler and James, 2015). Auch eine Blocking Lage iiber der Ostsee begiinstigt Gewitter-
entstehungen in Siidwestdeutschland (Mohr et al., 2019). Die groBriumige Wetterlage beeinflusst nicht
nur die Anzahl der Gewitterinitiierungen sondern auch die Eigenschaften der Gewitter wie z.B. Zugge-
schwindigkeit und Niederschlagsintensitit (Wapler and James, 2015).

Dass die Auslosung von Gewittern bevorzugt in den Regionen der Mittelgebirge stattfindet, ist nicht
iberraschend. Berge haben sowohl auf die Gewitterausldsung als auch auf deren Entwicklung einen er-
heblichen Einfluss (Davolio et al., 2006). Orographische Erhebungen kénnen sowohl thermisch als auch

dynamisch Luft zum Aufstieg erzwingen und somit Konvektion auslosen (Kapitel 2.2.2). AuBerdem wird
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2.2. Hochreichende Konvektion

hiufig Konvergenz und somit Hebung durch orographische Eigenschaften erzeugt (Hagen et al., 2011).
Mit der Unterstiitzung von Hangaufwinden, kann sich Konvektion bilden, die auf die Berggipfel be-
schriankt ist (MeiBner et al., 2007).

Simulationen zeigen, dass vor allem drei physikalische Effekte bei der Entstehung von Konvektion im
Schwarzwald eine grofie Rolle spielen: Die starke Erwdrmung von hoch gelegenen Fldachen, Konver-
genzlinien, die durch thermische Winde entstehen, und Kaltluftausfliisse, die sekundére Konvektion aus-
losen (Bennett et al., 2011). Das Zusammenspiel verschiedener Initiierungsprozesse auf unterschiedli-
chen Skalen entscheidet, ob Konvektion ausgelost wird, oder ob es bei ruhigem Wetter bleibt (Cors-
meier et al., 2011). Wird Luft durch Konvergenzlinien zum Aufsteigen gezwungen, kann hochreichende
Konvektion trotz einer geringen CAPE und einer hohen CIN ausgelost werden (Barthlott et al., 2011).
Es besteht Einigkeit dariiber, dass die Entstehung von Konvergenzlinien ein Produkt aus Windfeld und
Orographie ist und die Lage der Konvergenzlinie den Ort der Konvektionsauslosung innerhalb der aus-
gedehnten warmen und feuchten Gebiete bestimmt (Bennett et al., 2011; Hagen et al., 2011). Da die
Lage von Konvergenzen stark durch die Orographie beeinflusst wird, hdufen sich Initiierungen in eini-
gen Regionen (Geerts et al., 2008). Es konnten einige Zeit vor der Initiierung hochreichender Konvek-
tion im Schwarzwald Konvergenzlinien mit Hilfe von Radar, Sodar und Lidar in der Entstehungsregion
beobachtet werden (Kottmeier et al., 2008). Allerdings konnten auch ausgeprigte Konvergenzen an Ta-
gen beobachtet/modelliert werden, an denen es nicht zur Konvektionsauslosung kam. Eine ausgeprigte
Konvergenz fiihrt nicht zwangsldufig zur Auslosung von Konvektion (Geerts et al., 2008; Siegmann,
2022; Khodayar Pardo, 2015). Eine entscheidende Rolle scheint dabei die Michtigkeit der bodenna-
hen Windkonvergenz zu spielen und ob diese zusitzlich durch eine orographische Aufwirtsstromung
(z.B. Hangaufwinde) unterstiitzt wird (Marquis et al., 2021). Jedoch konnte kein Zusammenhang zwi-
schen der Intensitédt der Konvergenz in den unteren Hohen und der Auslésung von Konvektion gefunden
werden (Wakimoto and Murphey, 2010). Der starkste Aufwind, der wihrend der Fallbeispiele mittels
Dual-Doppler gemessen wurde, war mit dem Nichteintreten von hochreichender Konvektion verbunden.
Neben der Konvergenz sind bodennahe Feuchte und Temperatur sowie Divergenzen in grofleren Ho-
hen von groBer Bedeutung (MeiBner et al., 2007). Ein Fallbeispiel von CSIP (Tabelle 2.1) zeigt, dass
die Konvektion, die unter anderem durch eine durch Umstromung von Bergen verursachte Konvergenz
im Lee der Berge ausgelost wurde, auf eine Hohe von knapp 6km begrenzt blieb, da dariiber trockene

Luftschichten vorhanden waren (Russell et al., 2009).
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3. Forschungsfragen

Ziel der Arbeit ist es, die Initiierung und Entwicklung von sommerlichen Gewittern in Stidwestdeutsch-
land besser zu verstehen. Dazu wird die rdumliche und zeitliche Verteilung der Gewitterinitiierungen
analysiert, die Haufigkeit einzelner Auslosemechanismen quantifiziert und giinstige Umgebungsbedin-
gungen fiir die Entstehung und Intensivierung der Gewitter identifiziert. Aulerdem sollen durch die
Analyse der zeitlichen Entwicklung der Gewitter, der Umgebungsbedingungen sowie des Windfeldes
in unmittelbarer Gewitterndhe nihere Einblicke in den Entwicklungs- und Intensivierungsprozess von
Gewittern gewonnen werden. Die Region Siidwestdeutschland wurde gewihlt, da es im oberen Neckar-
tal ein lokales Maximum an intensiven Gewittern gibt (Kunz and Puskeiler, 2010). Daraufhin wurde in
dieser Region die Messkampagne Swabian MOSES durchgefiihrt (Kunz et al., 2022, Kapitel 6), welche
einzigartige Daten zur Untersuchung der Gewitter liefert. Seit 2017 stehen fiir alle operationellen DWD
Radare Basisdaten in Form von Volumendatensitzen zur Verfiigung, welche zusammen mit Blitzmes-
sungen und den Swabian MOSES Messungen die Grundlage der Arbeit bilden (Kapitel 4).

Die Initiierung von Gewittern ist jener Teil des konvektiven Lebenszyklus eines Gewitters, der bis-
her am wenigsten verstanden ist und der noch am wenigsten zufriedenstellend vorhergesagt wird (Puicik
et al., 2011; Lock and Houston, 2014). Vor allem die Vorhersage des genauen Ortes und Zeitpunkts, an
dem Konvektion beginnt, ist noch schwierig (Harrison et al., 2022). Deshalb bedarf es weiterer Untersu-
chungen, wo und wann Konvektion entsteht und welche weiteren Voraussetzungen gegeben sein miissen,
damit Konvektion ausgelost werden kann. Insbesondere Umgebungsbedingungen vor der Konvektions-
initiierung sollten ndher untersucht werden (Groenemeijer et al., 2024). Die Auslosung hochreichender
Konvektion kann meist nicht durch einen einzelnen Prozess beschrieben werden, da mehrere komplexe
Prozesse zusammenwirken, die auf unterschiedlichen zeitlichen und raumlichen Skalen miteinander in-
teragieren (Corsmeier et al., 2011; Mahlke, 2017). Eine Vielzahl von Umgebungen kénnen Konvektion
auslosen (Lock and Houston, 2014). Deshalb kann Konvektionsauslosung auch nicht anhand von 'ma-
gischen’ Zahlen vorhergesagt werden (Lock and Houston, 2014) und es bendtigt noch mehr Verstdndnis
tiber das Zusammenspiel der Prozesse um Konvektionsvorhersagen zu verbessern.

Fiir Siidwestdeutschland wurde bereits eine siebenjihrige Statistik von Gewitterinitiierungen und Gewit-
terzugbahnen bis ins Jahr 2008 basierend auf Radarprodukten, welche diskrete, interpolierte Daten in
fiinf bis sieben Reflektivititsklassen erhalten, erstellt (Kapitel 2.2.5, Weckwerth et al., 2011). Sowohl fiir
Stidwestdeutschland als auch fiir andere Regionen konnte gezeigt werden, dass Berge die Auslosung von
Konvektion begiinstigen (Schaaf et al., 1988; Bertram and Mayr, 2004; Kirshbaum et al., 2018). Trotz-

dem werden circa der Hilfte aller Gewitterauslosungen synoptische Ursachen zugrunde gelegt (Grebe,
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3. Forschungsfragen

2009; Weckwerth et al., 2011). Die meisten Gewitterinitiierungen werden in Stiddeutschland Ende Juli
um die Mittagszeit beobachtet (Grebe, 2009; Manzato et al., 2022). Dies zeigt, dass auch die thermi-
sche Auslésung eine bedeutende Rolle spielt. Fiir viele Regionen (Kirshbaum et al., 2018) und auch fiir
Stidwestdeutschland (Kottmeier et al., 2008) wurden Auslosemechanismen anhand von Beobachtungen
und Simulationen charakterisiert. Jedoch wurden diese Mechanismen, mit der Ausnahme von synoptisch
angetriebenen Mechanismen, noch nicht automatisch iiber eine hohe Anzahl an Ereignissen quantifiziert.
Da bei der Initiierung von Gewittern viele Prozesse und unterschiedliche Auslésemechanismen zusam-
menwirken, kann vermutet werden, dass Konvektion in Regionen mit unterschiedlichem Geldnde bei
verschiedenen Umgebungsbedingungen ausgeldst wird.

Aus den eben genannten Forschungsliicken ergeben sich die folgenden Forschungsfragen:
- Wo und wann wird hochreichende Konvektion ausgelost?
- Wie verteilen sich Gewitterinitiierungen in Raum und Zeit?

- Welche Umgebungsbedingungen begiinstigen die Initiierung von Gewittern? Gibt es Unterschiede
in den Umgebungsbedingungen zum Zeitpunkt der Gewitterinitiierung zwischen verschiedenen

Regionen?

- Welche Auslésemechanismen spielen im Untersuchungsgebiet eine Rolle und wie hdufig kommen

sie vor?

In dieser Arbeit wird die bestehende Statistik der Gewitter aktualisiert, erweitert und mit der bestehenden
Statistik verglichen (Kapitel 5). Statt Radarprodukten werden Basisdaten in Form von Volumendatensit-
zen, welche eine hohere Genauigkeit und Qualitét aufweisen, zur Erstellung der Statistik verwendet. Fiir
Regionen wie Amerika (Lock and Houston, 2014), China (Yu et al., 2016) oder groBriaumig fiir Europa
(Morgenstern et al., 2023) wurden bereits Umgebungsbedingungen analysiert, die Gewitterinitiierungen
begiinstigen (Kapitel 2.2.5). Nun wird eine Analyse von giinstigen Umgebungsbedingungen zur Auslo-
sung von Konvektion in Siidwestdeutschland ergédnzt (Kapitel 5.2.4). Auerdem wird hier erstmals eine
Methode vorgestellt, mit der vier verschiedene Auslosemechanismen quantifiziert werden konnen (Kapi-
tel 5.2.6). Durch eine Quantifizierung der Mechanismen konnte die Vorhersage von Gewittern verbessert
werden (Kirshbaum et al., 2018).

Viele offene Fragen gibt es in Bezug auf die weitere Entwicklung von Gewittern (Groenemeijer et al.,
2024). Allen and Allen (2016) schreiben, dass die Intensitét eines Gewitters hauptsédchlich durch die Um-
gebungsbedingungen bestimmt wird, welche jedoch fiir unterschiedliche Regionen genauer analysiert
werden sollten. Auch der Einfluss der Orographie auf die Entwicklung, insbesondere die Intensivierung
und die Intensitdt von Gewittern ist noch nicht klar erforscht (Fischer et al., 2024). Auflerdem wére es
fiir die Kurzfristvorhersage niitzlich herauszufinden, ob es Gewittereigenschaften gibt, anhand derer zu
Beginn des Gewitters die weitere Entwicklung und insbesondere die maximale Intensitdt abgeschitzt

werden kann. Die Intensitdt von Gewittern und wie hiufig schwere Gewitter vorkommen sind wichtige
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Informationen fiir die Bevolkerung, landwirtschaftliche Betriebe und Versicherungen zur Ermittlung von
Schadenswahrscheinlichkeiten. Bei zeitiger Vorhersage schwerer Ereignisse konnen Schiden reduziert
werden (Hallegatte, 2012; Merz et al., 2020).

Bisherige Arbeiten zeigen am Beispiel anderer Regionen, dass vor allem CAPE, die vertikale Windsche-
rung und die Stabilitdt der Atmosphére dariiber entscheiden, ob sich ein Gewitter zu einem schweren
Gewitter entwickelt (Yamane and Hayashi, 2006; Schneider and Dean, 2008; Hurlbut and Cohen, 2014;
Kahraman et al., 2017). Mit der Region und der Definition der Intensitit eines Gewitters, kann sich der
Einfluss der Umgebungsbedingungen auf die Gewitterintensivierung unterscheiden (Pacik et al., 2015).
In Hinblick auf den Einfluss der Orographie auf die Gewitterintensitét gibt es widerspriichliche Unter-
suchungen. Wihrend Feldmann et al. (2023) eine hohere Intensitéit von Gewittern tiber Bergland in der
Schweiz feststellten und Fluck et al. (2021) eine Haufung von schweren Gewittern im Lee von Bergen
fanden, beobachteten Weckwerth et al. (2011) keinen Einfluss der Orographie auf die Gewitterintensi-
vierung in Siidwestdeutschland.

Im zweiten Teil der Arbeit wird die Entwicklung der Gewitter in Siidwestdeutschland im Sommer ana-

lysiert und es werden folgende Forschungsfragen aufgestellt:
- Welche Umgebungsbedingungen begiinstigen schwere Gewitter?

- Wie verléuft die zeitliche Entwicklung von Gewittern im Mittel?

Gibt es einen Zusammenhang zwischen Gewittereigenschaften und der Zuggeschwindigkeit bzw.

Orographie?

- Wie verlaufen die Zugbahnen der Gewitter? Wo gibt es besonders viele starke und schwere Gewit-

ter?

Die seit 2017 verfiigbaren Basisdaten der operationellen DWD Radare in Form von Volumendatensitzen
ermOglichen nun eine detaillierte Untersuchung der Eigenschaften und der zeitlichen Entwicklung der
Gewitter in Stidwestdeutschland (Kapitel 5.3), wie es bereits in anderen Regionen durchgefiihrt wurde
(Kapitel 2.2.5).

Im dritten Teil der Arbeit soll der Fokus auf der Untersuchung des Windfelds in der Umgebung von
einzelnen Gewittern liegen. Richard et al. (2011) zeigten anhand von Fallbeispielen, dass fiir eine zufrie-
denstellende Vorhersage von Gewittern eine korrekte Darstellung der dynamischen Antriebe im Modell
wichtiger ist als eine korrekte Erfassung der Luftmassenstabilitiat. Das umgebene Wind- und Feuchte-
feld beeinflusst sowohl die Initiierung als auch die weitere Entwicklung von Gewittern (Linder et al.,
1999; Groenemeijer et al., 2024). Zum Einfluss des Windfelds auf den Ort der Initiierung gibt es wider-
spriichliche Ergebnisse. Wihrend Hagen et al. (2011) eine Initiierung von Gewittern im Lee der Vogesen
bei starken Westwinden mit hohen Froude Zahlen und eine thermische Auslésung von Gewittern iiber
den Bergriicken der Vogesen bei schwachen Winden und niedrigen Froude Zahlen beschreiben, wird in

Kunz and Puskeiler (2010) eine Entstehung von Konvergenz und Gewittern im Lee des Schwarzwalds
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bei niedrigen Froude Zahlen und einer Umstromung des Schwarzwalds vermutet. Siegmann (2022) mo-
delliert eine Entstehung von Konvergenz und Gewittern im Lee des Schwarzwalds bei niedrigen Froude
Zahlen und einer Umstromung des Schwarzwalds bis in 1000m Hohe, mit einer entkoppelten Stromung
dariiber. Ein jeweils umgekehrtes Verhalten wird fiir die Entstehung von Gewittern iiber dem Bergriicken
beschrieben. Eine Verifikation von Konvergenzen wéhrend des Entwicklungszyklus von Gewittern mit
Beobachtungsdaten wire wiinschenswert. Konvergenz in der unteren Atmosphire zu messen ist nicht
trivial und benotigt einen geeigneten Messaufbau sowie die Anwendung komplexer Methoden, die mit
Einschriankungen verbunden sind. Es gibt viele verschiedene Methoden z.B. mittels Messungen von Ra-
daren, Lidaren oder meteorologischen Masten ein Windfeld und die Konvergenz zu bestimmen (Kapitel
2.2.1, Watson et al., 1991; Bousquet and Chong, 1998; Mapes and Lin, 2005; Deierling and Petersen,
2008; Graham et al., 2012; Hildebrand et al., 2012; Cha and Bell, 2021). Werden Radar Multi-Doppler
Verfahren auf Messungen mit Messunsicherheiten in einer konvektiven Umgebung angewendet, gibt es
viele Herausforderungen (Kapitel 2.2.1). Bei der Bestimmung der zeitlich und rdumlich stark variieren-
de Konvergenz und Rotation im Inneren von Konvektion mit mehreren Radaren, ist zu beachten, dass
jedes Radar unabhéngig misst. Das heif3t, dass die Radare aufgrund der Scanmuster und der Geometrie
Konvergenz und Rotation an einem festen Ort zu unterschiedlichen Zeitpunkten und in verschiedenen
Volumina und somit Auflésungen messen. Deshalb konnen die Verfahren, die in der Literatur zu finden
sind (Kapitel 2.2.1), nicht ohne Weiteres auf den hier vorhandenen Messdatensatz angewendet werden
(Kapitel 4.7). Aulerdem wurden viele Multi-Doppler Verfahren nur mit Modelldaten oder gar nicht vali-
diert (Kapitel 2.2.1). Aufgrund mangelnder Messungen und geeigneter Methoden war es in der Untersu-
chungsregion bisher noch nicht moglich, flichendeckend hochaufgeloste Windfelder und Konvergenzen
in der unteren Atmosphire im Umfeld und im Inneren von Konvektion zu messen.

Im zweiten Teil der Arbeit werden die mittlere zeitliche Entwicklung und mittlere Eigenschaften der Ge-
witter unabhéngig von der Gewitterintensitét untersucht. Die rdumliche Verteilung von Gewitterpfaden
und Umgebungsbedingungen zum Zeitpunkt von Gewitterinitiierungen werden zwar in Abhédngigkeit
der Gewitterintensitét analysiert, aber dennoch konnen anhand dieser Analysen die Griinde fiir eine In-
tensivierung einzelner Gewitter noch nicht verstanden werden. Deshalb soll weiter im dritten Teil der
Arbeit anhand von Fallbeispielen (Kapitel 7) untersucht werden, welche dynamischen Prozesse mit ei-
ner Intensivierung von einzelnen Gewittern einher gehen. Dort sollen die folgenden Forschungsfragen

beantwortet werden:

- Wie ist mittels Multi-Doppler Verfahren eine zuverldssige Messung des horizontalen Winds in

konvektiven Bedingungen moglich?
- Welche Einblicke erlaubt ein Multi-Doppler Verfahren in das Windfeld in konvektiven Systemen?

- Welche dynamischen Bedingungen gehen mit einer Intensivierung von Gewittern einher?

Mit den Basisdaten der DWD Radare kénnen nun auch fiir Stidwestdeutschland hochaufgeldste Wind-

felder iiber grofe Flichen mit Radar Multi-Doppler Verfahren berechnet werden. In anderen Regionen
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konnten wichtige Erkenntnisse iiber die dynamische Entwicklung von Gewittern mittels Multi-Doppler
Verfahren gewonnen werden (Brandes, 1977; Stalker and Knupp, 2002; Trapp et al., 2020). In dieser Ar-
beit wird ein neuer Multi-Doppler Algorithmus entwickelt, der Radardaten mit Messunsicherheiten und
Geschwindigkeitsfaltungen verarbeiten kann und automatisch das horizontale Windfeld in Gewittern
ermittelt (Kapitel 4.7). Sogar eine plausible Bestimmung der zeitlich und rdumlich stark variierenden
Konvergenz und Rotation ist mit dem neuen Algorithmus moglich. Die Swabian MOSES Daten ermog-
lichen eine neuartige, ausfiihrliche Validierung des Multi-Doppler Algorithmus mit Lidar-Messungen
iiber einen Zeitraum von zweieinhalb Monaten (Kapitel 6.5).

Bevor die hier aufgestellten Forschungsfragen beantwortet werden, wird im folgenden Kapitel 4 der um-
fangreiche Datensatz und dessen Qualitidtskontrolle und -korrektur beschrieben. Auerdem werden die
verwendeten Methoden wie das Gewittertracking mit TRACE3D, die Fuzzylogik Klassifizierung zur Er-
mittlung der Gewitterintensitdten und Auslosemechanismen, sowie der neu entwickelte Multi-Doppler
Algorithmus zur Berechnung des horizontalen Windfelds im Umfeld von Gewittern vorgestellt. An-
schlieBend wird in Kapitel 5 die Initiierung und Entwicklung von Gewittern aus den Jahren 2017 bis 2023
in Stidwestdeutschland diskutiert. In Kapitel 6 werden das fiir diese Arbeit relevante Hintergrundwissen
der Messkampagne Swabian MOSES sowie dessen intensive Beobachtungsperiode 4 zusammengefasst.
Auferdem wird dort der in dieser Arbeit entwickelte Multi-Doppler Algorithmus mit Lidar-Messungen
der Swabian MOSES Messkampagne validiert. Im letzten Kapitel 7 wird das mit dem Multi-Doppler
Algorithmus berechnete Windfeld in der Umgebung von Gewittern in Hinblick auf dessen Initiierung,
Entwicklung und Intensivierung fiir Fallbeispiele analysiert. Abgerundet wird die Arbeit mit einer Zu-

sammenfassung der wichtigsten Ergebnisse.
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4. Daten und Methoden

Aufgrund der kleinen Zeit- und Raumskalen von Gewittern und der herausfordernden Vorhersage des
Gewitterinitiierungsorts (Harrison et al., 2022) sind Messungen am Ort der Gewitterinitiierung und in
dessen direkten Umfeld schwierig durchzufiihren. Solche Messungen sind teuer und mit groBem Auf-
wand verbunden, wodurch insbesondere in-situ Messungen selten vorhanden sind. Fiir diese Arbeit steht
ein umfangreicher Datensatz an in-situ und Fernerkundungsmessungen zur Verfiigung, wovon einige im
Rahmen der Messkampagne Swabian MOSES (Kapitel 6) aufgezeichnet wurden.

Zur Identifizierung und Verfolgung von Gewittern wird der Algorithmus TRACE3D (Kapitel 4.5) auf
Radarmessungen (Kapitel 4.2) in Form von Volumendatensitzen aus den Jahren 2017 bis 2023 ange-
wendet. Die seit 2017 zur Verfiigung stehenden Volumendatensitze beinhalten dreidimensionale, diskre-
te Radarmessungen und erlauben somit eine prizise Verfolgung und Analyse der Gewitter sowie eine
Berechnung des Windfelds in der Umgebung von Gewittern durch einen in dieser Arbeit entwickelten
Multi-Doppler Algorithmus (Kapitel 4.7). Wihrend Klimatologien von Gewitterinitiierungen und Ge-
witterpfaden auch mit Radarprodukten erstellt werden konnen (Weckwerth et al., 2011), ermoglichen
die hochaufgeldsten Radarmessungen detailreiche Analysen der verfolgten Gewitter entlang ihrer Pfa-
de. Blitzmessungen (Kapitel 4.3) werden verwendet, um Gewitter von Schauern zu unterscheiden. Zur
Beschreibung von Umgebungsbedingungen zum Zeitpunkt von Gewitterinitiierungen werden ERAS Re-
analysen (Kapitel 4.4) hinzugezogen. Die Intensitdt von Gewittern (Kapitel 4.6) wird mittels Fuzzylogik
nach Rossi et al. (2014) basierend auf Radarmessungen und Blitzmessungen klassifiziert. Die bekannte
Methode der Fuzzylogik Klassifizierung wird in dieser Arbeit erstmals abgewandelt auf ERAS5 Reanaly-
sedaten angewendet und zur Klassifizierung von Gewitterauslosemechanismen verwendet (Kapitel 4.6).
Zur Analyse der Entwicklung von Gewittern werden sowohl Radarmessungen als auch ERAS Reanaly-
sedaten verwendet. Um die dynamische Entwicklung und Intensivierung von Gewittern zu untersuchen,
wurde im Rahmen dieser Arbeit ein Multi-Doppler Algorithmus entwickelt (Kapitel 4.7), der Radar-
messungen mit unterschiedlichen Datenqualitdten verarbeiten und korrigieren kann. Der Multi-Doppler
Algorithmus wird mit Lidar-Messungen (Kapitel 4.3) validiert und anschlielend auf Messungen von sie-
ben Radaren angewendet, um das Windfeld in der Umgebung von Konvektion zu bestimmen.

In diesem Kapitel 4 werden das Untersuchungsgebiet, die Datengrundlage, die Qualitdtskorrektur der

Messungen und die angewendeten Methoden beschrieben.
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Abb. 4.1.: Einteilung des Swabian MOSES Untersuchungsgebiets in sieben flaichengleiche Regionen mit einer
Fliiche von jeweils 2400km?. Der schwarze Stern markiert Rottenburg. Die schwarzen Punkte zeigen die Standorte
der vier Radare. Bereiche, in denen nicht ein Radar mindestens drei Elevationsscans bis in eine Hohe von 6 km
durchfiihrt, werden aus dem rechteckigen Untersuchungsgebiet exkludiert (dunkelgrau eingefirbt).

4.1. Untersuchungsgebiet

Das Untersuchungsgebiet befindet sich in Stidwestdeutschland (Abb. 4.1). Diese Region wurde gewihlt,
da im oberen Neckartal ein lokales Maximum an Hagelstiirmen beobachtet wurde (Kunz and Puskeiler,
2010). Mittelgebirge wie die Vogesen, der Schwarzwald und die Schwébische Alb sowie Flusstiler wie
z.B. das Rheintal, und das Neckartal priagen die Landschaft, sodass sich die Region durch eine kom-
plexe Orographie auszeichnet. Bereiche, in denen ein Radar nicht mindestens drei Elevationsscans bis
in eine Hohe von 6 km durchfiihrt, werden aus dem rechteckigen Untersuchungsgebiet exkludiert (grau
eingefirbt). Fiir spitere regionale Analysen wurden sieben flichengleiche Teilgebiete mit Flichen von
jeweils 2400km? definiert. Die Einteilung wurde so gewihlt, dass die Mittelgebirge und dominante Tiler

zusammengefasst werden. Die genauen Koordinaten sind in Tabelle 4.1 aufgelistet.
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Tab. 4.1.: Koordinaten zur Einteilung der Regionen aus Abb. 4.1 Auflerdem die Abkiirzungen der Regionsnamen,
die in den weiteren Abbildungen verwendet werden. Jede Region hat eine Fliche von 2400km?.

Region Abkiirzung Koordinaten der Eckpunkte in °O und °N
Westliches Rheintal W. Rhein. 7.700 48.800 7.97548.800 7.37547.700 7.100 47.700
Ostliches Rheintal O. Rhein. 7.975 48.800 8.250 48.800 7.650 47.700 7.375 47.700
Westlicher Schwarzwald W. Schw. 8.250 48.800 8.52548.800 7.92547.700 7.650 47.700
Ostlicher Schwarzwald O. Schw. 8.525 48.800 8.800 48.800  8.200 47.700  7.925 47.700
Schwarzwald Lee Schw. Lee 8.800 48.800 9.075 48.800 8.47547.700 8.200 47.700
Oberes Neckartal O. Neckar 9.07548.800 10.120 48.800  8.750 48.250

Schwiibische Alb Schw. Alb 8.750 48.250 9.750 48.625 9.57048.236  8.570 47.861

4.2. C-Band und X-Band Dopplerradare

Die Datengrundlage fiir die Verfolgung der Gewitter mittels TRACE3D (Kapitel 4.5) und die Multi-
Doppler-Analysen (Kapitel 4.7) zur Erfassung der Dynamik von Gewittern bildeten C-Band-Radarmes-
sungen des Deutschen Wetterdienstes (DWD) und des Karlsruher Instituts fiir Technologie (KIT, Kapitel
4.2, Tab. 4.2). Fiir das Jahr 2021 wurden zusitzlich X-Band-Radarmessungen, die im Rahmen der Mess-
kampagne Swabian MOSES (Kapitel 6) gemessen wurden, verwendet. AuBBerdem ergéinzen C-Band-
Radarmessungen vom Radar Albis von MeteoSchweiz diesen Datensatz fiir Multi-Doppler-Analysen.

Bevor Radarmessungen meteorologisch genutzt werden konnen, miissen aufgrund der Messweise des
Radars (Kapitel 2.1.2) Datenqualitdtskontrollen und Korrekturen durchgefiihrt werden. Die C-Band-
Radarmessungen des DWD werden bereits qualitidtskorrigiert durch den DWD (Kapitel 4.2.2) zur Verfii-
gung gestellt. Der Signalprozessor des KIT C-Band-Radars fithrt am Radarstandort eine erste Qualitiits-
korrektur durch und es wurden in dieser Arbeit keine zusitzlichen Qualitdtskorrekturen vorgenommen.
Die X-Band-Radarmessungen der Messkampagne Swabian MOSES wurden eigenstindig qualitétskorri-
giert (Kapitel 4.2.3). Die MeteoSchweiz Radarmessungen wurden nicht qualitédtskorrigiert, da der Multi-

Doppler-Algorithmus rohe Radialgeschwindigkeiten verarbeiten kann.

4.2.1. Datenverfugbarkeit der Radare

In dieser Arbeit wurden Messungen von insgesamt sieben Dopplerradaren verwendet. Dabei handelt es
sich um vier C-Band-Radare, die vom DWD auf dem Feldberg, in Memmingen, in Offenthal und in
Tiirkheim betrieben werden, ein C-Band-Radar, das vom KIT in Eggenstein-Leopoldshafen betrieben
wird, ein weiteres C-Band-Radar auf dem Albis von MeteoSchweiz und ein mobiles X-Band-Radar des
KIT, das im Rahmen von Swabian MOSES im Sommer 2021 in Niirtingen stand. Die technischen In-
strumentendetails der verschiedenen Dopplerradare sind in Tabelle 4.2 zusammengefasst.

Fiir die Verfolgung der Gewitter mit TRACE3D (Kapitel 4.5) fiir die Jahre 2017 bis 2023 wurden die fiinf
C-Band-Radare in Niirtingen, Eggenstein-Leopoldshafen, Feldberg, Tiirkheim und Memmingen verwen-
det. Ab dem 26. Juli 2017 stehen Messungen der C-Band-Radare des DWDs in dem in Tabelle 4.2 be-

schriebenen Format als Basisdatensatz zur Verfiigung, weshalb die Gewitterklimatologie in Kapitel 5
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4.2. C-Band und X-Band Dopplerradare

Datenverflgbarkeit in %
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Abb. 4.2.: Datenverfiigbarkeit an Reflektivititsmessungen der fiinf Dopplerradare, die fiir das Tracking der Gewit-
ter verwendet werden, fiir die Monate Mai bis September in den Jahren 2017 bis 2023 (a) und fiir das Jahr 2022
(b).

im Jahr 2017 beginnt. Die Basisdaten beinhalten Reflektivititsmessungen in Form von dreidimensiona-
len Volumendatensitzen in Kugelkoordinaten. Erst dadurch wird eine detaillierte Analyse der Gewitter
und die Berechnung eines hoch aufgelosten Windfelds mittels Multi-Doppler moéglich. Die Basisdaten
werden vom DWD mit dem Softwarepaket POLARA (Kapitel 4.2.2) qualitétskorrigiert. Vor 2017 gab es
Radarprodukte, die interpolierte Messungen in fiinf bis sieben Reflektivititsklassen beinhalteten und

deren Qualitdt und Auflésung nicht an den neuen Basisdatensatz heranreichen.

Bis auf das Jahr 2022 gab es vereinzelt stundenweise Ausfille einzelner Radarmessungen (Abb. 4.2(a)).
Im Jahr 2022 sind Ende Mai bis Mitte Juni keine Messungen des DWD verfiigbar, da es am KIT Pro-
bleme bei der Speicherung der Daten gab. Mitte Juli bis Mitte August 2022 fiel das C-Band-Radar in
Eggenstein-Leopoldshafen aufgrund eines Defekts aus (Abb. 4.2(b)). Das X-Band-Radar lief im Som-
mer 2021 im Rahmen von Swabian MOSES ohne nennenswerte Ausfille. Die Radarmessungen der
Radare Offenthal und Albis wurden nur fiir Multi-Doppler-Analysen im Jahr 2021 verwendet und liegen
dort vollstdndig vor.

Nordlich und nordwestlich des mobilen X-Band Radars in Niirtingen befanden sich einige Hindernisse,
sodass dort vor allem in den unteren Elevationen die Messungen abgeschirmt wurden und nicht ver-
wendbar sind. Dies ist nicht von groer Bedeutung, da das Hauptuntersuchungsgebiet im siidlichen Ra-
darsektor liegt und der nordliche Sektor von anderen Radaren wie z.B. dem Radar in Tiirkheim oder

Eggenstein-Leopoldshafen abgedeckt wird.

4.2.2. Qualitatskontrolle der C-Band Dopplerradardaten

Die operationellen Radarmessungen des DWD durchlaufen eine automatische Qualititskorrektur. Da-
bei wird zunichst ein Datenqualitiitsflag vergeben. AnschlieBend werden basierend auf dem Qualititsflag

Daten entfernt und, wenn moglich, die Liicken wieder gefiillt. Sowohl die in dieser Arbeit verwendeten
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Reflektivitidtsmessungen als auch die Radialgeschwindigkeiten werden korrigiert. Folgende Korrekturen

werden durch den DWD durchgefiihrt (Werner, 2014):

- Flag Erkennung und Entfernung unerwiinschter Echos durch den Signal Prozessor mittels Schwel-

lenwerten von Parametern wie z.B. signal noise ratio und signal quality index.

- Entfernung von Speichen Echos, Corrupt Image Detection, Ring Echos, Second Trip Echos, Clut-
ter Blacklisting, Dual-PRF-Unfolding Fehlerkorrektur nach Hengstebeck et al. (2010).

- Identifizierung und Entfernung von Clutter basierend auf Fuzzylogik.

- ZDR Korrektur: Entfernung unplausibler Messungen basierend auf Signal Prozessor Flag und Kor-

rektur des Offsets mittels 90 °-Scan nach Gorgucci et al. (1999).

- Déampfungskorrektur basierend auf einem PHIDP und ZDR Algorithmus beschrieben in Werner
and Steinert (2012).

- Speckle Filter und Interpolation kleiner Liicken.

- Bright Band Detektion nach Werner and Steinert (2012).

Das Softwarepaket POLARA (Polarimetrisches Radar), mit dem die Korrekturen fiir die Radare durch-
gefiihrt werden, wird stindig weiterentwickelt. Der hier beschriebene Stand der Qualititskorrekturen ist

aus dem Jahr 2014, da keine neueren Dokumentationen verfiigbar sind.

Fiir das KIT C-Band-Radar in Eggenstein-Leopoldshafenwird durch den Signalprozessor eine auto-
matische Filterung der Reflektivitit, der Radialgeschwindigkeiten, der differentiellen Phase, der spezifi-
schen differentiellen Phase und der differentiellen Reflektivitit durchgefiihrt. Dies entfernt bereits viele
Storechos. Die Dampfung ist aufgrund ihrer Frequenzabhingigkeit bei einem C-Band-Radar deutlich

geringer als bei einem X-Band-Radar, weshalb hier auf eine Didmpfungskorrektur verzichtet wurde.

4.2.3. Qualitatskontrolle der X-Band-Dopplerradardaten

Die Datenqualititskontrollen und Korrekturen der X-Band-Dopplerradardaten wurden hier nach eta-
blierten Verfahren durchgefiihrt (Bringi et al., 2007). Die Qualitétskontrolle fiir mobile Radargerite ist
schwieriger und anspruchsvoller als fiir fest installierte Radargeréte. Vibrationen und Belastungen wéh-
rend des Transports konnen die Leistung des Radars (z. B. die Kalibrierung) beeintrichtigen. Dariiber
hinaus bringt jeder Radarstandort unterschiedliche Fehlerquellen mit sich, wie z. B. Bodenstorungen,
Strahlungsblockaden, fremde Strahlungsquellen, Auftreten von Klarluftechos usw.. Zusétzlich konnen
auch die meteorologischen Bedingungen variieren und neue Merkmale auftreten, die mit diesem Instru-
ment sonst nicht beobachtet werden. Genau wie bei den C-Band-Radaren wird auch bei dem X-Band-
Radar eine erste automatische Qualitétsfilterung der Reflektivitit, der Radialgeschwindigkeiten, der dif-

ferentiellen Phase, der spezifischen differentiellen Phase und der differentiellen Reflektivitdt anhand von
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4.2. C-Band und X-Band Dopplerradare

Schwellenwerten durch den Signalprozessor durchgefiihrt. Fiir das mobile X-Band Radar wurden fol-

gende Korrekturen durchgefiihrt, die in den ndchsten Unterkapiteln genauer beschrieben werden:

- Identifizierung und Entfernung nicht-meteorologischer Signale wie Bodenechos, Klarluftechos

und Spike Signale, Interpolation der entstandenen Datenliicken

- Korrektur des Offsets der differentiellen Reflektivitét

Dampfungskorrektur fiir Niederschlag

Kalibrierung mit Bodenmessungen und Dampfungskorrektur fiir das nasse Radom

- Korrektur der Radialgeschwindigkeiten

Identifizierung und Entfernung nicht-meteorologischer Signale, Interpolation

Nicht-meteorologische Signale wurden mittels einer Streuer-Klassifizierung, die auf einem Fuzzylogik
Algorithmus basiert (Gourley et al., 2007; Dufton and Collier, 2015; Ye et al., 2015), identifiziert. Ra-
darparameter nehmen fiir die verschiedenen Streuerklassen einen charakteristischen Wertebereich an.
Somit kann fiir jede Radarmessung, basierend auf verschiedenen Radarparametern, ein Zugehorigkeits-
wert zwischen 0 und 1 zu den vier Streuerklassen Bodenechos, Klarluftechos, Spike Signale oder Nie-
derschlag mit Hilfe von Zugehérigkeitsfunktionen (membership functions) bestimmt werden. Es wurden
Zugehorigkeitsfunktionen fiir die sechs Radarparameter Reflektivitit Z, differentielle Reflektivitit Zpg,
Korrelationskoeffizient pyy und den Strukturparametern (Gleichung 2.14) von differentieller Reflektivi-
tit o (Zpg), differentieller Phase o (@pp) und Korrelationskoeffizient o(pgy) ermittelt.

Fiir die Bestimmung der Zugehorigkeitsfunktionen der sechs Radarparameter wurden zunichst fiir die
drei Streuerklassen Bodenechos, Klarluftechos und Niederschlag Zeitrdume herausgesucht, an denen der
jeweilige Streuer dominiert. Anschlieend wurden Haufigkeitsverteilungen der sechs Radarparameter fiir
jeden der drei ausgewihlten Zeitrdume erstellt (Abb. 4.3 a, c, e, g, 1, k). Die Zugehorigkeitsfunktion ist ei-
ne trapezformige Funktion mit Werten zwischen 0 und 1. Die Zugehorigkeitsfunktionen sind ein Produkt
aus der jeweiligen Hiufigkeitsverteilung und meteorologischem Wissen (Abb. 4.3 b, d, f, h, j, I). Basie-
rend auf Erfahrung werden die Zugehorigkeitsfunktionen angepasst, sodass die Zugehorigkeitsfunktio-
nen von den Hiufigkeitsfunktionen abweichen konnen. Ein Beispiel ist hier die Zugehorigkeitsfunktion
der Reflektivitit, die so erweitert wurde, dass auch sehr hohe Reflektivititen, die in starken Gewittern vor-
kommen, noch als Niederschlag klassifiziert werden, damit Extremevents nicht ausgeschlossen werden
(Abb. 4.3a, b). AuBerdem ist eine saubere Trennung von nicht-meteorologischen Echos bei der Erstel-
lung der Hiufigkeitsverteilungen nicht moglich. Oft treten Bodenechos und Klarluftechos gemeinsam
auf, sodass bei der Ableitung der Zugehorigkeitsfunktionen aus den jeweiligen Haufigkeitsverteilungen
nur der zur jeweiligen Streuerklasse gehorende dominierende Anteil betrachtet wurde. Im Falle mehre-

rer dominierender Streuer in einer Haufigkeitsverteilung wurde nur jener Teil der Hiufigkeitsverteilung
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betrachtet, der zur zugehdrigen Streuerklasse gehort. Dies kann dazu fiihren, dass die Zugehorigkeits-
funktionen von den Hiufigkeitsverteilungen abweichen (Abb. 4.3 a, c, g, 1). Die Hiufigkeitsverteilung
der differentiellen Phase ¢pp ist stark verrauscht (Abb. 4.3 k). Deshalb wurden die Grenzen der zu-
gehorigen Zugehorigkeitsfunktionen durch geschicktes Ausprobieren ermittelt (Abb. 4.3 1), wobei die
meteorologischen Eigenschaften von ¢pp beriicksichtigt wurden (Kapitel 2.1.1). Die Zugehorigkeit M;
zur Streuerklasse i = 1,2,3 ergibt sich aus der gewichteten Summe aller Zugehorigkeitsfunktionswerte

M; ; der sechs Radarparameter j = 1,2,3,4,5,6, die eine Funktion der Radarmessung x; sind:

Mi:ijMi,j(xj). 4.1

J
Das Maximum der Zugehorigkeit M; bestimmt die zugeordnete Streuerklasse. Wir wihlten fiir die Ge-
wichte wz = 2, wz,, = 1, wp,, =1, Wo(Zpr) = 1, Wo(pp) = 2 und Wo(pmy) = 1, da die Reflektivitit
ein wichtiger Parameter ist und da sich die Zugehorigkeitsfunktionen der Struktur der differentiellen
Phase fiir die drei Streuer deutlich unterscheiden. Zum Schluss wurde anhand von Beispielen iiberpriift,
dass mit Hilfe der Zugehorigkeitsfunktionen méglichst viele nicht-meteorologische Echos eliminiert und

moglichst wenige meteorologische Echos entfernt werden.

AnschlieBend wurden Spike-Signale mit Schwellenwerten der differentiellen Phase ¢pp und des Si-

gnalqualititsindexes SQI entfernt:
Spike = 110° < ¢pp < 345° & SQI < 0.3. 4.2)

Jede Radarmessung bekam ein Flag zugewiesen, das die wahrscheinlichste Streuerklasse angibt. Alle
Daten, dessen wahrscheinlichsten Streuerklassen nicht als meteorologische Echos klassifiziert wurden,
wurden entfernt und anschlieBend die dadurch entstehenden Liicken interpoliert. Durch Ausprobieren
wurde die folgende Interpolation als zielfithrend erachtet: Fiir jede einzelne Elevationsebene wurde ite-
rativ mit dem Mittel aus verfiigbaren umliegenden Messungen interpoliert. Im ersten Schritt wurde ge-
priift wie viele Messungen im direkten Umfeld (Abstand k = 1) der Datenliicke verfiigbar sind. Gab
es mindestens 4k +2 = 6 von maximal 8 mdglichen umliegenden meteorologische Messungen, wurde
der fehlende Wert durch das Mittel der verfiigbaren umliegenden Messungen interpoliert. Waren dort
auch Datenliicken und nicht mindestens 6 Messungen vorhanden, so wurden zusétzlich die nachsten um-
liegenden Messungen im Abstand & = 2 hinzugezogen und erneut gepriift, ob mindestens 4k +2 = 10
umliegende Messungen fiir die Interpolation des fehlenden Wertes in der Mitte verfiigbar waren und an-
schlieBend gegebenenfalls durch das Mittel der verfiigbaren umliegenden Messungen interpoliert. Dieses
Prinzip wurde bis maximal zum Abstand k = 5 zur fehlenden Messung wiederholt. Wenn es bis zum Ab-

stand k = 5 nicht geniigend umliegende Messungen gab, wurde die Liicke nicht geschlossen, um eine
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Abb. 4.3.: Normierte Haufigkeiten Hy der sechs Radarparameter Reflektivitit Z, differentielle Reflektivitit Zpg,

Korrelationskoeffizient pgy, Struktur ¢ von pgy, Zpr und differentieller Phase ¢pp in Zeitraumen, an denen
jeweils eine der drei Streuerklassen Bodenechos (GC), Klarluftechos (IC) und Niederschlag (PR) dominiert (a, c,
e, g, 1, k). Aus den Hiufigkeitsverteilungen abgeleitete Zugehorigkeitsfunktionen fiir die drei Streuerklassen und
die sechs Radarparameter (b, d, f, h, j, ).

fehlerhafte Interpolation zu vermeiden.

Korrektur des Z,, Offsets

Aufgrund der Radarhardware entsteht ein Zpg Offset (Kapitel 2.1.1). Der Zpg Offset wurde mit einem
Verfahren korrigiert, das von Gorgucci et al. (1999) eingefiihrt wurde. Wird mit dem Radar senkrecht
nach oben gemessen, sollten die Reflektivititen beider Polarisationen identisch sein und die differenti-
elle Reflektivitdt nimmt somit den Wert Null an. Die Abweichung der mittleren differentiellen Reflek-
tivitdt des vertikalen Scans vom Wert Null beschreibt den Zpg Offset. Abbildung 4.4a zeigt fiir senk-
recht nach oben gerichtete Scans eine Haufigkeitsverteilung der Zpg Messungen in Abhingigkeit der
Reflektivitit Z iiber den gesamten Messzeitraum. Die Verteilung wurde mit unkorrigierten Z und Zpg
Messungen erstellt. Deshalb wurde anschlieend nur jener Bereich der Verteilung betrachtet, in dem
die Streuer iberwiegend meteorologischer Herkunft sind. In unserem Fall wurde die Verteilung somit

auf 3dBz < Z < 18dBz und —3dBz < Zpg < 3dBz beschrinkt, da fiir diese Analyse unkorrigierte
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Abb. 4.4.: Haufigkeitsverteilung der differentiellen Reflektivitit Zpr in Abhingigkeit der Reflektivitit Z vom 1.
Mai 2021 bis 4. Oktober 2021 fiir senkrecht nach oben gerichtete Scans (a). Passend zu (a) die Perzentile der
differentiellen Reflektivitit (b).

Reflektivititen verwendet wurden. Bei niedrigeren Reflektivititen iiberwiegen Klarluftechos. Die zwei
lokalen Maxima bei 0dBz und 20dBy entstanden vermutlich auch durch nicht-meteorologische Echos
in den ersten Entfernungssektoren am Radar. Da die Verteilung jedoch auf auf 3dBz < Z < 18dB und
—3dBz < Zpr < 3dBz beschrinkt wurde, spielt dies keine Rolle fiir die Bestimmung des Zpg Offsets.
Der Zpr Offset ergibt sich aus der Lage des Medians, welcher bei einer perfekten Kalibrierung bei Null
liegen sollte. Fiir das mobile X-Band Radar in Niirtingen nahmen wir fiir die Messkampagne Swabian
MOSES einen zeitlich konstanten Zpg Of fset = —0.016dB an (Abb. 4.4 b).

Dampfungskorrektur fir Niederschlag

Beim Durchgang durch Niederschlag wird die gesendete elektromagnetische Welle des Radars entlang
ihres Hin- und Rickwegs geddmpft. Dies fiihrt zur Unterschitzung der Reflektivitit in und hinter Nie-
derschlagsgebieten. Die Dampfung héngt unter anderem vom Wassergehalt in der Atmosphére und von
der Wellenlinge des Radars ab. Das X-Band Radar hat mit seiner Wellenldnge von 3.20cm eine hohere
Auflésung und somit eine stirkere Dampfung als die langwelligeren C- oder S-Band Radare. Um die
Reflektivititsunterschitzung zu korrigieren, wurde der ZPHI Algorithmus (Marecal et al., 1997; Bringi
etal., 2007; Testud, 2000) auf die horizontal und vertikal polarisierten Reflektivititsmessungen angewen-
det. Die ungeddmpfte Reflektivitit Z an der Stelle r des Radarstrahls wird um die spezifische Ddmpfung
A entlang ihres Wegs s abgeschwiicht, sodass eine verringerte Reflektivitiit von Z’ gemessen wird (Bringi
et al., 2007):

Z'(r) =Z(r) exp (—0.46 /rOrA(s)ds> : (4.3)

Die spezifische Dampfung héngt wiederum von der ungeddmpften Reflektivitit Z ab:

A(r)=aN""? Z(r). (4.4)
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Die Konstanten a und b hingen von der Wellenlidnge des Radars und der betrachteten Polarisation der
Welle ab. Hier wurde fiir das X-Band Radar a = 3.64 x 1076 und b = 0.78 verwendet. N = 8 x 10°m~*
ist ein Normalisierungsfaktor. Die spezifische Dampfung wird entlang des Radarstrahls entsprechend der
zugehorigen integrierten Reflektivititen bis zur Reichweite » verteilt. Somit wird die spezifische Damp-
fung A(r) bis zur betrachteten Stelle r durch den entsprechenden Anteil g(r, rp) der gesamten spezifischen

Diampfung A(ry) bis zur Referenzreichweite ry > r beschrieben:
A(r) = q(r,ro) A(ro). (4.5)

Der Anteil ¢(r,rg) wird durch einen Quotienten aus der gemessenen Reflektivitit Z'(r) und der Sum-
me aus den integrierten gemessenen Reflektivitiiten bis zur betrachteten Radarstrahlstelle r entlang des

Radarstrahlwegs s und der gemessenen Reflektivitit an der Referenzreichweite r( berechnet:

B Z'(r)?
q(r,ro) = A(ro) - 0.46bfrr0 [Z’(S)]h ds—l—Z’(ro)b .

(4.6)

Unter Beriicksichtigung der physikalischen Eigenschaften der spezifischen differentiellen Phase Kpp und
der differenziellen Phase ¢pp (Kapitel 2.1.1) kann die spezifische Dampfung abgeschitzt werden. Dazu
wird eine quasi lineare Beziehung zwischen der spezifischen Ddmpfung und der spezifischen differenti-
ellen Phase Kpp angenommen:

A= YKpp. 4.7)

Die Konstante y wird aus einem Streuermodell abgeleitet und hingt wieder von der Wellenldnge und der
Polarisation der gesendeten Welle ab. Hier wurde fiir das X-Band Radar y = 0.25 verwendet. Vernach-
lassigt man den Systemoffset der Phasenverschiebung und die Phasenverschiebung, die durch Streuung
verursacht werden, und integriert Gleichung 4.7 entlang des Radarstrahls zwischen einem Startpunkt r;
und der Referenzreichweite ry, berechnet sich die spezifische Ddmpfung A(rp) an der Referenzreichweite

r durch:
Z/(r)P(10%1P7ad0r(ir) _ )

AU =0 466 [P )P ds

(4.8)

Dabei ist Agpp(ry,ro) = @pp(ro) — ¢pp(rl). Zum Schluss kann die gesamte spezifische Dampfung A(rp)
mit Gleichung 4.5 entlang des Radarstrahls verteilt werden, sodass sich die spezifische Ddmpfung an der

Radarstrahlstelle » durch

[Z/(r)]b(loo.lbYA(P[)p(rl7}’0) _ 1)
0.46Db [70]Z/(s)]P ds+ (100-16vA00p(rir0) — 1) 0.46b [1°[Z/(5)]P ds

A(r) 4.9)

berechnet. Die Berechnung der Dampfung erfolgte mit einer Routine von Dr. Jan Handwerker, die die

eben beschriebenen Gleichungen beinhaltet.
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Die Messungen der differentiellen Phase sind oft verrauscht, weshalb zunichst akzeptable Messwerte
mittels Schwellenwerten gekennzeichnet wurden. Zur Entfernung unphysikalischer Messungen (Kapitel
2.1.1) wurde das Signal-Rausch Verhiltnis SNR, der Korrelationskoeffizient pgy, die Hohe H iiber dem

Horizont in Grad und die Standardabweichung der differentiellen Phase ¢ (¢pp) verwendet:

5dB < SNR < 70dB,
prv > 0.85,
HD > Strahlbreite/2,

G(¢DP) < 10°.

Die Schwellenwerte filtern alle Messungen der differentiellen Phase, die einen hohen Rauschanteil ha-
ben, die zu nah am Boden liegen und die starke Spriinge aufweisen. Zusitzlich wurde die differentielle
Phase auf Werte beschrinkt, die maximal um die Standardabweichung von ihrem Mittelwert entlang
des Strahls abweichen. Messungen der differentiellen Phase, die mittels der Schwellenwertanalyse als
unplausibel identifiziert wurden, wurden linear interpoliert. Fiir gro3e Streuer, die zum Beispiel in Ge-
wittern oder in der Schmelzschicht vorkommen, ist die Phasenverschiebung durch Streuung nicht mehr
vernachldssigbar (Kapitel 2.1.1). Hochfrequente Fluktuationen der differentiellen Phase, die durch Streu-
ung entstehen, wurden durch ein iteratives gleitendes Mittel herausgefiltert. Aulerdem wurde nur ein
monotoner Anstieg der differentiellen Phase mit der Reichweite zugelassen. Der Systemoffset der Pha-
senverschiebung ist eine Funktion des Azimuts. Er wurde durch das Minimum der differentiellen Phase
entlang des Strahls bestimmt. Da auch der Systemoffset verrauscht ist, wurde dieser ebenfalls auf Werte
beschrinkt, die maximal um die Standardabweichung von seinem Mittelwert abweichen und anschlie-

Bend mit einem gleitenden Mittel geglittet.

Kalibrierung mit Bodenmessungen und Dampfungskorrektur fiir das nasse Radom

Fiir die Korrektur der Dampfung durch das nasse Radom und die Kalibrierung der Reflektivitit wurden
Messungen bodengebundener Ombrometer des DWD mit einer zeitlichen Auflosung von einer Minute
und Beobachtungen zweier Parsivels am Radarstandort Niirtingen hinzugezogen. Da der Niederschlag
Zeit bendtigt, um von der untersten zur Verfiigung stehenden Elevation des Radars an den Boden zum
Ombrometer zu gelangen, muss ein Zeitversatz zwischen den beiden Zeitreihen beriicksichtigt werden.
Der Zeitversatz t; zwischen Radarmessung und zugehoriger Bodenmessung wurde aus dem maxima-
len Pearson Korrelationskoeffizienten, der durch das Verschieben einer Zeitreihe um ¢+ = —60min bis
t = 60min erreicht werden kann, abgeschitzt. Die Zeitreihe wurde um den Zeitversatz f; verschoben,
sodass Radarzeitreihe und Ombrometerzeitreihe moglichst gut zusammenpassen. Aulerdem wurden nur
Ombrometerstationen mit einem zugehdrigen Zeitversatz ¢; < 10 min und einem Pearson Korrelationsko-

effizienten R > 0.5 fiir die Kalibrierung verwendet. Nachdem zusétzlich einzelne orographisch ungiinstig
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Abb. 4.5.: Reflektivitit des Radars Z,,4, in Abhingigkeit der Reflektivititen der 27 Ombrometer Z,,promerer des
DWD (a) Das rote Rechteck zeigt den Messbereich, der fiir die Kalibrierung des Radars verwendet wurde. Be-
stimmung der Dimpfung des nassen Radoms (Steigung) und des Kalibrierfaktors (Offset) mit einer linearen Re-
gression zwischen Differenz der Reflektivititen von Ombrometer und Radar und des mittleren Niederschlags
am Radarstandort, der durch zwei Parsivel Distrometer gegeben ist (b). Die Korrelation beschreibt den mittleren
Pearsons Korrelationskoeffizient zwischen der Niederschlagsintensitidt an den Distrometern und der Differenz der
Reflektivititen.

gelegene Bodenstationen per Hand entfernt wurden, blieben 27 geeignete Ombrometerstationen fiir die

Déamfungskorrektur und Kalibrierung tibrig:

1. Niederschlagsintensitit am Radar: Die Niederschlagsintensitit am Radarstandort wurde durch

das Mittel der Distrometermessungen von zwei Parsivels bestimmt.

2. Niederschlagsintensititen an den Ombrometerstationen: Die Niederschlagsintensititen R der
verbleibenden 27 Ombrometerstationen wurden fiir den Vergleich mit den Radarmessungen in
Reflektivititen Z mit Gleichung 2.8 umgerechnet. Da die Auflosung der Ombrometer 0.6mm h~!
(10.96dBy) betrigt, wurden nur Niederschldge mit Reflektivititen von Z > 20dBy betrachtet (Abb.
4.5 a). Zum Vergleich mit den Ombrometermessungen wurde die durch das Radar gemessene
Reflektivitit oberhalb des jeweiligen Ombrometerstandorts von dem niedrigsten verfiigbaren PPI

verwendet.

3. Differenz zwischen Radar- und Ombrometermessung als Funktion des Niederschlags am
Radarstandort: Im Folgenden wurde angenommen, dass die Dimpfung des Radoms linear vom
Niederschlag am Radar abhingt. Die mittleren Differenzen zwischen Radarreflektivitit und Re-
flektivitiit der zugehdrigen Ombrometermessung wurden fiir jede Station in Abhéngigkeit der Nie-
derschlagsintensitit am Radar ermittelt. Das Radom kann auch nass sein, wenn es zum aktuellen
Zeitpunkt o am Radarstandort nicht regnet. Deshalb wurde iterativ beginnend 15 bis 5 Minuten
vor Radarmessung die fiinfminiitig gemittelten Niederschlagsintensitdts am Radar gegen die zuge-
horigen Radar-Ombrometer Differenzen zum Zeitpunkt ¢y aufgetragen (Abb. 4.5 b). Anschlielend

wurden fiir alle zusammengehdrenden Radar-Ombrometer Differenzen zu den verschiedenen Zeit-
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punkten vor der Radarmessung am Zeitpunkt 7y lineare Regressionen durchgefiihrt. Die mittlere
Steigung aller Regressionsgeraden Z; bestimmt den Faktor der Ddmpfung durch das nasse Radom
und der mittlere y-Achsenabschnitt Zo .., den Kalibrierfaktor in Bezug auf die Ombrometermes-

sungen:

Zoyfset = 2.98dB, (4.10)
Z; =0.61dB/mmh™". (4.11)

Validierung der Qualitatskontrolle der X-Band Dopplerradardaten

In Abbildung 4.6 sind MaxCAPPIs vor (linke Spalte) und nach der Datenqualititskontrolle (rechte Spal-
te) fur drei Fallbeispiele dargestellt. Am 23. Mai 2021 (1. Zeile) ist zu erkennen, dass die Bodenechos
an der nordlichen Kante der Schwibischen Alb gefiltert wurden, aber dennoch die Niederschlagsgebiete
weiterhin vollstindig dargestellt sind. Am 4. Juni 2021 (2. Zeile) wurden sowohl die Klarluftechos im un-
mittelbaren Umkreis um das Radar als auch die Spike Signale, die radial auf das Radar zulaufen, gefiltert.
Die Reflektivititen sind aufgrund der Dampfungskorrektur etwas hoher als vor der Qualitédtskontrolle. Im
Osten und Siidosten, wo die Spike Signale meteorologische Echos iiberlagern, sind die entstandenen Lii-
cken durch die Interpolation zufriedenstellend geschlossen worden. Ein Zusammenspiel aus Bodenechos
an der Schwibischen Alb, Klarluftechos im Umkreis des Radarstandorts, Spike Signalen und Dampfung
fand am 23. Juni 2021 (3. Zeile) statt. Auch dort wurden die meisten nicht-meteorologischen Echos gefil-
tert. Wenige Spike Signale sind jedoch auch noch nach der Korrektur vorhanden. Hier ist die Anpassung
der Reflektivititen durch die Dimpfungskorrektur gut sichtbar.

Die aus den X-Band Radar abgeleiteten Gesamtniederschlagssummen vom 15. Mai 2021 bis 2. Oktober
2021 sind fiir das X-Band Radar und umliegende Ombrometer Bodenstationen des DWDs in Abbildung
4.7 dargestellt. Der nordliche Sektor soll aufgrund von Hindernissen wie Bdumen, die nah am Radar stan-
den und der daraus folgenden Abschirmung des Radarsignals nicht betrachtet werden (Abschnitt 4.2).
Der Niederschlag des Radars wurde mit Gleichung 2.8 aus der Reflektivitit des untersten verfiigbaren
PPI Scans berechnet. Dabei wurde in Abb. 2.8a die gemessene Reflektivitit ohne jegliche Korrekturen
verwendet und in Abb. 2.8b die qualititskorrigierte Reflektivitdt. Wihrend in der linken Abbildung die
Niederschlagssummen durch das Radar im Vergleich zu den Bodenstationen deutlich unterschétzt wer-
den, stimmen die Radar Niederschlagssummen in der rechten Abbildung an den meisten Orten gut mit
den Bodenmessungen iiberein. Entscheidend fiir die groBen Unterschiede sind vor allem die Ddmpfungs-
korrektur und die Kalibrierung des Radars. Im direkten Umkreis des Radarstandortes konnten nicht alle
Klarluftechos entfernt werden, die sich zu groen Niederschlagssummen aufsummieren. Ebenso sind an
der nordlichen Kante der Schwibischen Alb nicht alle Bodenechos gefiltert worden, sodass dort punktu-
ell die Niederschlagssummen iiberschitzt werden. Eine Abnahme des Niederschlags im duflersten Rand

im siidlichen und siidostlichen Teil des Radarabdeckungsgebietes ist nicht plausibel. Der Niederschlag

58



Geographische Breite in Grad

4.2. C-Band und X-Band Dopplerradare
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Abb. 4.6.: Drei Fallbeispiele fiir die Qualitéitskontrolle der X-Band Radardaten. Dargestellt sind MaxCAPPIs der

Reflektivitdt Zh in dByz, links ohne, rechts mit der Qualitétskontrolle (Kapitel 4.2.3). Im Vertikalschnitt ist die
Hohe in Kilometern angegeben.
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Abb. 4.7.: Gesamtniederschlagssummen von 15. Mai 2021 bis 2. Oktober 2021 berechnet aus den Rohdaten (a)
und den qualitétskorrigierten Reflektivititsmessungen (b) des X-Band Radars (Gl. 2.8). Die Kistchen représen-
tieren Niederschlagsmessungen der DWD Ombrometer fiir den angegebenen Zeitraum. Hohe iiber Grund des
tiefstmoglichen Radarstrahls (c) mit Kennzeichnung der Lage der Vertikalschnitte welche in Teilabbildung (d)
eingezeichnet sind. Die bunten Linien kennzeichnen die Radarstrahlen des X-Band Radars, wobei die gestrichel-
ten Linien die Strahlbreite kennzeichnen.

wird am duflersten Rand des siidlichen bis Ostlichen Radargebiets unterschitzt, da dort der niedrigste Ra-
darstrahl aufgrund von Abschattung (Kapitel 2.1.2) durch die steile Kante der Schwibischen Alb (Abb.
4.7 d) bereits Hohen von iiber 5km erreicht (Abb. 4.7 d) und so den bodennahen, stratiformen Nieder-

schlag nicht mehr erfasst.
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AbschlieBend werden in Abbildung 4.8 stiindliche (1. Zeile) und tégliche (2. Zeile) Niederschlagssum-
men des Radars mit denen der 27 bodengebundenen Ombrometer Stationen verglichen. Dabei werden in
der linken Spalte Messungen der 27 Ombrometer Stationen mit der jeweils zugehorigen Radarmessung
verglichen (Abschnitt 4.2.3). Die rechte Spalte zeigt den Vergleich zwischen den mittleren Ombrometer
Niederschlagssummen (gemittelt {iber alle 27 Ombrometermessungen) und den mittleren Radar Nieder-
schlagssummen (gemittelt iiber alle 27 zugehorigen Radarmessungen). Bei beiden Vergleichen wurden
nur Messungen verwendet, bei denen das Radar und das zugehorige Ombrometer mindestens 0.01 mm
Niederschlag erfasst haben. Da sowohl die Ombrometer-Messungen als auch die Radar-Messungen mit
Unsicherheiten behaftet sind, wurde eine orthogonale lineare Regression durchgefiihrt (Boggs and Ro-
gers, 1990). Wenn man die Stationen einzeln betrachtet, haben die stiindlichen Niederschlagssummen
einen Pearsons Korrelationskoeffizienten von R = 0.73. Dies ist bei den hier durchgefiihrten Verglei-
chen aufgrund von Mittelungseffekten wie Mittelungszeitraum und Anzahl der niedrigste Wert. Bei den
groferen taglichen Summen wird ein Korrelationskoeffizient von R = 0.80 erreicht. Bei stiindlichen Nie-
derschlagssummen zwischen 25mm und S0mm messen die Ombrometer meist einen geringeren Nie-
derschlag als das Radar. Das kann daran liegen, dass die Messgenauigkeit der Ombrometer bei hohen
Niederschlagsraten abnimmt und nicht aller Niederschlag vollstandig erfasst wird. Wird {iber alle Om-
brometer gemittelt, wurden fiir die Niederschlagssummen Korrelationskoeffizienten von R = 0.86 und
R = 0.93 erreicht. AuBerdem gibt es keine Tendenz zu einer Uber- oder Unterschitzung des Nieder-
schlags durch das Radar im Vergleich zu den Ombrometer-Messungen. Dies zeigt, dass die Qualitits-

kontrolle der Radardaten zu plausiblen Ergebnissen fiihrt.

4.2.4. Korrektur der Radialgeschwindigkeiten

Fiir die Radialgeschwindigkeitsmessungen ist eine aufwendigere Qualititskontrolle als fiir die Reflekti-
vitit oder die differentielle Reflektivitit notwendig. Radialwindgeschwindigkeiten beinhalten hdufig un-
plausible Messungen aufgrund von Wechselwirkungen mit Objekten wie z.B. Tiirmen, Schiffen, Wind-
kraftanlagen oder dem Boden. AuBlerdem treten hiufig Faltungen auf. Alle hier verwendeten Radare
werden mit wechselnden Pulswiederholfrequenzen betrieben (Dual PRF Technik). Von Azimut zu Azi-
mut wird die PRF zwischen zwei Werten gewechselt. Somit kann das empfangene Signal auch dann noch
dem Sendesignal zugeordnet werden, wenn bereits der ndchste Impuls vom Radar gesendet wurde. Da-
durch verdoppelt sich die maximal eindeutige Reichweite des Radars (Kapitel 2.1.3). Aulerdem #ndert
sich mit wechselnder PRF die maximal eindeutige Geschwindigkeit (Gleichung 2.18), sodass Faltungen
an unterschiedlichen Stellen stattfinden. Es wird angenommen, dass die Messungen der benachbarten

Azimute die gleiche Geschwindigkeit messen. Dann kann anhand der Geschwindigkeitsdifferenzen der

r

S s -
gemessenen Radialwindgeschwindigkeiten v, , und v ,,

die zu den Pulswiederholfrequenzen PRF'1 und
PRF?2 (PRF2 > PRF1) und Nyquistgeschwindigkeiten vy > > vy, gehoren, auf die wahren Geschwin-

digkeiten zuriickgeschlossen werden (Doviak and Zrni, 2006):
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Abb. 4.8.: Streudiagramme fiir stiindliche (tdgliche) Niederschlagssummen des Radars und der bodengebundenen
Ombrometer fiir alle 27 Ombromter Stationen einzeln (a, ¢) und fiir das Mittel aller Ombrometer (b, d) zwischen
1. Mai 2021 und 4. Oktober 2021. Dabei ist R der Pearson Korrelationskoeffizient zwischen den Zeitreihen des
stiindlichen/tdglichen Niederschlags von Ombrometer und der zugehorigen Radarmessung. In der rechten Spalte
wurde R iiber alle 27 Ombrometer gemittelt. Es wurde jeweils eine orthogonale lineare Regression durchgefiihrt.

- Bereich I: Ist keine der beiden geschitzten Geschwindigkeiten gefaltet, ist: v, , — vy ; =0.

- Bereich 2: Ist nur v/ | gefaltet, gilt v, , —v) | =2-vy 1.

- Bereich 3: Sind beide geschitzten Geschwindigkeiten einfach gefaltet, so ergibt sich

1%

r J—
e2

v

;1 < _(VN’Z —VN71).

Dies kann fiir die weiteren Bereiche fortgefiihrt werden. Somit l4dsst sich die eindeutige Geschwindigkeit

erweitern zu (Holleman and Beekhuis, 2003):
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4.3. Sonstige Messdaten

Das heil3t es entsteht vor allem ein Gewinn, wenn die beiden Nyquistgeschwindigkeiten nah beieinander
liegen. Meist werden die PRFs so gewdhlt, sodass
w2 PRF2  N+1 _ N+1

— —WN2 = N

_ LS 4.1
w1 PRFI N ok +-13)

gilt (Holleman and Beekhuis, 2003). Dabei ist N ein ganzzahliger Faktor. Am meisten Gewinn entsteht,
wenn N moglichst grofl gewihlt wird. Jedoch kann N nicht beliebig grofl gewihlt werden, da sonst
die Eindeutigkeitsbereiche der Geschwindigkeiten zu dicht aneinander liegen. Gibt es Gradienten in den
Radialgeschwindigkeitsmessungen zwischen den azimutal benachbarten Radarstrahlen, konnen dann bei
zu kleinen Eindeutigkeitsbereichen Fehler bei der Dual-PRF Entfaltung entstehen. Aus der Kombination
der Gleichungen 4.12 und 4.13 ergibt sich:

VN,12 = (N+ 1)\/1\171 —NVN72 4.14)

Meist wird fiir N ein Wert zwischen zwei und vier gewéhlt.

In dieser Arbeit wurden Radialgeschwindigkeiten fiir Multi-Doppler-Analysen (Kapitel 4.7) von kon-
vektiven Ereignissen verwendet. Der Multi-Doppler Algorithmus kann auch unkorrigierte Radialge-
schwindigkeiten verarbeiten. Da die DWD Radare hohe Nyquistgeschwindigkeiten aufweisen und be-
reits qualitidtskorrigiert zur Verfiigung gestellt werden, werden diese im Multi-Doppler Algorithmus als
Basis verwendet, um die Radialgeschwindigkeiten von den Radaren in Niirtingen, Albis und Eggenstein-

Leopoldshafenzu entfalten. Die genaue Vorgehensweise ist in Kapitel 4.7 beschrieben.

4.3. Sonstige Messdaten

Zur Unterscheidung zwischen schwacher Konvektion und Gewittern wurden Blitzdaten aus dem eu-
ropéischen Blitzortungssystem EUCLID (European Cooperation for Lightning Detection) fiir die Jahre
2017 bis 2023 verwendet (Schulz and Diendorfer, 2002). Bei den Blitzmessungen handelt es sich um
sogenannte Blitzstrokes, die auch Blitzverzweigungen beinhalten. Zur Definition von Gewittern wurden
nur Blitze verwendet, die den Boden erreichten. Aus der gemessenen Blitzposition von Wolken-Boden
Blitzen, ldsst sich die Gewitterposition genauer als durch Wolke-Wolke Blitze bestimmen. Die Messge-
nauigkeit der Wolke-Boden Blitze betrigt im gesamten Untersuchungsgebiet 250 m (Schulz et al., 2016).
Da Blitze mit schwachen, positiven Stromstirken eine hohere Wahrscheinlichkeit zu Missklassifikatio-
nen zwischen Wolke-Boden Blitzen und Wolke-Wolke Blitzen haben, werden zur Qualitétssicherung
Blitze mit Stromstidrken zwischen OkA und 10kA gefiltert.

Die Kaltfrontpassagen wurden mit einem Frontendetektionsalgorithmus bestimmt, der an der ETH Zii-
rich von Jenkner et al. (2010) entwickelt wurde. Das Hauptkriterium zur Erkennung von frontalen Zonen
ist ein Temperaturgradient der Aquivalentpotentiellentemperatur von iiber 4.5K innerhalb von 100km

und eine Mindestlebensdauer von 24 Stunden. Wurde eine Front erkannt, wird diese verfolgt und kate-
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gorisiert. Max Schaub implementierte im Rahmen seiner Bachelorarbeit (Schaub, 2024) den Frontende-
tektionsalgorithmus von Jenkner et al. (2010) fiir Deutschland fiir die Jahre 2005 bis 2023. Als Eingangs-
daten fiir den Algorithmus wurden ERA-5 Reanalysedaten verwendet. Der in dieser Arbeit verwendete
Datensatz von Kaltfrontpassagen, reduziert auf Baden-Wiirttemberg, wurde von Max Schaub zur Verfii-
gung gestellt.

Die SEVIRI Helligkeitstemperaturen wurden von Dr. Philipp Gasch prozessiert und fiir diese Arbeit
zur Verfiigung gestellt. Weitere Messungen der Swabian MOSES Messkampagne 2021 (Kapitel 6)
wurden durch die jeweiligen Instrumente Pls qualitidtskorrigiert zur Verfiigung gestellt. So wurden die
Lidarmessungen von Dr. Philipp Gasch qualititskorrigiert und prozessiert zur Verfiigung gestellt, die
Parsivel Messungen von Dr. Jan Handwerker und Soren Bergmann und die Energiebilanzmessungen
von Martin Kohler. Die hier verwendeten Lidarmessungen wurden mit einem 15-miniitigen Medianfilter

gefiltert.

4.4. ERA5 und CERRA Reanalysen

Zur Beschreibung von Umgebungsbedingungen der Gewitter wurden ERAS5 und CERRA Reanalysen
verwendet. Es wurden zwei Reanalyseprodukte verwendet, da sie sich in ihrer horizontalen, vertikalen
und zeitlichen Auflésung stark voneinander unterscheiden.

Die ERAS Reanalyse (Hersbach et al., 2023) ist die fiinfte und neuste Klima Reanalyse des Europii-
schen Zentrums fiir mittelfristige Wettervorhersage (ECMWF). Sie beinhaltet ab dem Jahr 1940 diverse
atmosphirische Parameter in einer stiindlichen Auflésung auf einem Linge-Breite Gitter mit einer Auf-
I6sung von 0.25° x 0.25° auf 37 Druckniveaus. Die globale Reanalyse wird alle fiinf Tage aktualisiert
und wurde bereits vielfach evaluiert (Varga and Breuer, 2022; Hersbach et al., 2020)

Auferdem wurde die CERRA Reanalyse (Copernicus European Regional ReAnalysis) auf Hohenni-
veaus und Druckniveaus verwendet (Schimanke et al., 2021). Die regionale Reanalyse auf Hohenni-
veaus umfasst elf Hohenniveaus zwischen 15m und 500m und hat eine horizontale Auflosung von
5.5km x 5.5km. Die zeitliche Auflosung betrigt drei Stunden. In der CERRA Analyse sind nicht al-
le Parameter der ERAS Reanalyse verfiigbar. Zum jetzigen Zeitpunkt liegen Daten bis ins Jahr 2021 vor.
CERRA auf Hohenniveaus hat die Vorteile einer hohen horizontalen Auflésung (Abb. 4.9) und einer ho-
hen vertikalen Auflosung bis in eine Hohe von 500 m. Die vertikale Auflosung von CERRA auf Druck-
niveaus gleicht der der ERAS Reanalyse. ERAS ist horizontal grober aufgeldst (Abb. 4.9), aber hat dafiir
eine hohere zeitliche Auflosung. AuBerdem sind mehr Variablen und der vollstindige Zeitraum bis zum

aktuellen Zeitpunkt verfiigbar. So wurde je nach Anwendung der besser passende Datensatz ausgewéhlt.

4.5. TRACE3D

TRACE3D (Handwerker, 2002) ist ein am KIT entwickelter, frei verfiigbarer Algorithmus, der kon-

vektive Zellen detektiert und verfolgt. Ziel ist, die Entwicklung von Gewittern zu verfolgen und zu be-
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Abb. 4.9.: Modellorographie der ERAS (a) und CERRA (b) Reanalyse und die Teilregionen nach Tabelle 4.1.

schreiben. TRACE3D benotigt dreidimensionale Reflektivititsmessungen von mindestens einem Radar
in Kugelkoordinaten. Durch die Verwendung dreidimensionaler Reflektivititsmessungen konnen Regio-
nen mit erhdhten Reflektivititsmesswerten genauer ermittelt und dreidimensionale Gréen wie Volumen
und Wassergehalt bestimmt werden. Der Algorithmus identifiziert zunéchst konvektive Zellen, welche
anschliefend in einem zweiten Schritt verfolgt werden. Der Algorithmus TRACE3D wurde von Dr. Jan
Handwerker zur Verfiigung gestellt und wurde auf die qualititskorrigierten Radardaten der fiinf Rada-
re in Eggenstein-Leopoldshafen, Niirtingen, Tiirkheim, Memmingen und auf dem Feldberg angewendet
(Tabelle 4.2).

4.5.1. Zellidentifikation

Da es sich bei den von TRACE3D erkannten Objekten nicht immer um Gewitter handelt, sondern auch
konvektive Zellen, ein helles Band oder Bodenechos als Zelle erkannt werden konnen, wird im Fol-
genden der Begriff Reflektivitdtskern (RC) verwendet. Zur Identifikation der Reflektivititskerne wer-
den zunichst ,,Regionen intensiven Niederschlags® (ROIP) anhand eines Reflektivititsschwellenwertes
dBZLimit identifiziert. Fiir diese Arbeit betrdgt der Reflektivititsschwellenwert dBZLimit = 45dByz. An-
schlieBend werden fiir alle diese ROIPs die Maxima der Reflektivitidt bestimmt. Der Grenzwert dBZDif f =
10dB wird von dem jeweiligen Reflektivititsmaximum abgezogen und grenzt abschlieBend die Reflekti-
vitdtskerne voneinander ab. Diese Methode hat den Vorteil, dass auch bei ausgedehnter, intensiver Kon-
vektion Reflektivitidtskerne voneinander abgegrenzt werden und einzeln untersucht werden konnen. Den-
noch konnen Nebenmaxima der Reflektivitdt dem Hauptmaximum zugeordnet werden.

Der Algorithmus TRACE3D sollte auf qualitdtskorrigierte Radardaten angewendet werden. Zusitzlich
wendet TRACE3D folgende Methoden zur Behebung von Fehlern bei der Identifikation von RCs an
(Tabelle 4.3):

65



4. Daten und Methoden

- Ground Clutter wird vermieden, indem nur Reflektivititsmessung oberhalb von HMin = 1000m

tiber Grund beriicksichtigt werden.

- Zur Reduzierung der Dampfung durch Niederschlag werden die Reflektivititsmessungen in Ab-
hingigkeit zum Abstand des Radars um ArtenKorr erhoht. Hier ist ArtenKorr = 0dBkm ™!, da die

Radare bereits ddmpfungskorrigiert wurden.

- Um die falsche Unterteilung von RCs durch Hindernisse (z.B. Schornsteine) oder Rauschen in Ra-
darnihe zu vermeiden, werden dicht aneinander liegende RCs zusammengefiigt, wenn sie weniger

Abstand als DMergeMaxM = 1000m oder DMergeMaxP = 2 Pixel zueinander haben.

- Zur Vernachldssigung von tempordren, kleinrdumigen Storsignalen wie z.B. Flugzeugen werden
kleine RCs mit einer Anzahl von Strahlvolumenelementen kleiner NMin = 10Pixel oder einer

Fliche kleiner AMin = 2.5 x 10°m? oder einem Volumen kleiner VMin = 1.3 x 10° m3 entfernt.

- Damit das helle Band nicht als RC identifiziert wird, muss ein RC in mindestens zwei verschie-
denen Elevationen mit mindestens einem Anteil seiner Fliche von DoubleMin = 0.1 identifiziert

werden.

Die iibrig bleibenden RCs werden gespeichert und im nichsten Schritt nachverfolgt, bis der Reflektivi-

tatsschwellenwert von 45 dB unterschritten wird.

4.5.2. Zelltracking

Eine Zuordnung der RCs wird nur getitigt, wenn die beiden Radarmessungen zeitlich maximal DT =
1800s auseinander liegen. Zunéchst wird eine Geschwindigkeit des RCs zum Startzeitpunkt 7y geschitzt.
Die Geschwindigkeit zum Zeitpunkt 7o wird durch eine gewichtete Summe aller vorigen Geschwindig-
keiten geschitzt. Ist der RC neu erstanden, wird die Geschwindigkeit durch die mittlere Geschwindigkeit
aller umliegenden verfolgten RCs beziffert. Wenn keine Geschwindigkeiten umliegender RCs zur Ver-
fligung stehen, wird die Geschwindigkeit durch den VVP (Volume Velocity Processing) Algorithmus
genihrt. Mit Hilfe der geschitzten Geschwindigkeit wird eine neue mogliche Position des RCs zum dar-
auffolgenden Zeitschritt #; bestimmt, an dem dann nach RCs gesucht wird.

Wurde ein RC zum Zeitpunkt #; in diesem Bereich gefunden wird anschlieend iiberpriift, ob die bei-
den RCs zu den Zeitpunkten ¢y und #; in Bezug auf ihre Fliche zusammenpassen. Ist die Fliche zum
Zeitpunkt ¢, deutlich kleiner als zum Zeitpunkt ¢y, konnte ein Splitting stattgefunden haben und es wird
nach weiteren RCs zum Zeitpunkt #; gesucht. Ist die Fliche zum Zeitpunkt f; groBer, wird iiberpriift ob
es zu einem Merging kam. Um die Fliachen der RCs zu den Zeitpunkten ¢y und #; zu vergleichen wird
zum Zeitpunkt #; nach Teilen des RCs gesucht, die mehr als DSplittMin = 3000m vom Zentrum des
verfolgten RCs zum Zeitpunkt #; entfernt liegen. Wenn solch ein abgetrenntes Teil des RCs gefunden
werden konnte, wird zum Zeitpunkt #; nach weiteren RCs gesucht. Dabei werden RCs, die einen klei-

neren Abstand zum abgetrennten Teil des RCs haben als die Distanz, die der RC zum Zeitpunkt # in
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4.5. TRACE3D

diesem Zeitschritt zuriick gelegt hat, als mogliche abgesplitterte RCs beriicksichtigt. Beim Merging wird
dieses Verfahren genau anders herum angewendet.

Bei der Identifikation von Splittings und Mergings muss mit Vorsicht gearbeitet werden, damit durch
die Definition der Zellen in TRACE3D Splitting’s oder Merging’s nicht kiinstlich erzeugt werden. Die
eben beschriebene Vorgehensweise zum Tracking der RCs durch TRACE3D findet meist alle Zuordnun-
gen. Leider werden oft zu viele Zuordnungen detektiert. Durch die Entfernung von Kreuzungen in den
Zuordnungen konnen die Zuordnungen meist auf die korrekten Zuordnungen reduziert werden. Nur in
Fillen mit vielen dicht beieinander liegenden RCs wie z.B. in Squall Lines bleibt die korrekte Zuord-
nung herausfordernd. Wenn eine hohe Anzahl an RCs nah aneinander detektiert wurden, wiirden dort
mit der von TRACE3D angewandten Zuordnungsmethode schnelle GroBenverinderungen des Systems
und schnelles, hiufiges Splitting und Merging detektiert werden. Dadurch wiren die Zuordnungen will-
kiirlich. Wenn solch eine Hiufung von RCs identifiziert wurde, wird deshalb kein Splitting oder Merging

zugelassen, um Fehler zu reduzieren.

Tab. 4.3.: Schwellenwerte in TRACE3D zur Identifikation und zum Tracking von RCs.

Parameter Wert Beschreibung

dBZLimit 45dBy Reflektivititsschwellenwert, der von RC {iberschritten werden
muss

dBZDiff 10dB Differenz zwischen der maximalen Reflektivitit und DBZDiff,
grenzt RC ab

HMin 1000 m Minimale Hohe iiber Grund von Reflektivititsmessung

HMax 14000 m Maximale Hohe iiber Grund von Reflektivitdtsmessung

AttenKorr 0dB/km Dampfungskorrektur Niederschlag

DMergeMaxM 1000m RCs im Abstand kleiner DMergeMaxM werden verbunden

DMergeMaxP 2 Pixel Wie DMergeMaxM nur in Pixel

NMin 10Pixel Minimale Anzahl an Strahlvolumenenlemente, die RC abde-
cken muss

AMin 2.5x10°m? Minimale Fliche, die RC abdecken muss

VMin 1.3x 10°m> Minimales Volumen, das RC haben muss

DoubleMin 0.1 Flachenanteil, mit welchen das RC in mind. zwei Elevationen
identifiziert werden muss

DT 1800s Maximale Zeitverschiebung zwischen zwei Scans

NPmax 100 Bei grofen RCs werden NPmax Volumenelemente zur Identi-
fikation eines Splittings/Mergings verwendet

DSplittMin 3000m Minimale Distanz fiir Splitting

DRmax 10000 m

NextNeighborFactor 0.5 Faktor wird mit Abstand zur Nachbarzelle fiir Suchradius mul-
tipliziert

VelocityFactor 0.6

SpeedWeight 0.7 Wichtung der alten Geschwindigkeit
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4.5.3. Performance

Die Performance des Algorithmus wurde gepriift indem sie mit vier Testpersonen verglichen wurde.
Durch die vier Testpersonen und den Algorithmus TRACE3D entstehen Datensétze von fiinf Zuordnun-
gen pro Zeitschritt. Eine Zuordnung wird als Wahrheit definiert, wenn mindestens drei der fiinf Daten-
sitze diese Zuordnung enthalten. Je mehr RCs in einem Bild zu einem Zeitschritt vorkommen, desto
herausfordernder ist die Verfolgung der RCs. Unter sehr herausfordernden Bedingungen, das heifit mit
einer hohen Anzahl an RCs, hat TRACE3D 87 % der RCs richtig und 7 % falsch getrackt. Die Testperso-
nen konnten mit einem Wert von 97 % nicht alle RCs korrekt verfolgen und haben mit 3 % etwas weniger
falsche Zuordnungen getitigt. Unter einfachen Bedingungen mit wenigen zu verfolgenden RCs kann
TRACE3D 97 % aller RCs richtig verfolgen und hat einen Anteil von 1 % an falschen Zuordnungen.
Neben der korrekten Verfolgung der RCs, existieren folgende Herausforderungen bei der Anwendung
von TRACE3D:

- 45dBz RCs sind nicht unbedingt Gewitter. Dabei kann es sich auch um Konvektion ohne Begleit-
erscheinungen eines Gewitters handeln oder um Bodenechos. Auch im hellen Band konnen hohe
Reflektivitidten erreicht werden, die ein RC erzeugen. Zur Unterscheidung zwischen Gewittern und
schwacher Konvektion oder einem hellen Band wurden EUCLID Blitzmessungen verwendet (Ka-

pitel 4.3). Bodenechos wurden im Rahmen der Qualititskontrolle entfernt (Kapitel 4.2.2, 4.2.3).

- Die Reflektivitit ist aufgrund von Bodenechos, Rauschen und Ddmpfung mit Unsicherheiten be-
haftet. Mit der Entfernung nicht-meteorologischer Echos und der Anwendung der Dampfungskor-

rektur (Kapitel 4.2.2, 4.2.3) wurden die Unsicherheiten der Reflektivitit reduziert.

- Die groBte Herausforderung ist die Trennung der Zellen, insbesondere wenn eine Zelle mehrere
Reflektivititsmaxima aufweist. Damit einher geht die Abgrenzung der Zelle. Da die Grenze eines
RCs durch die Differenz zwischen der maximalen Reflektivitit und DBZDiff (Tabelle 4.3) definiert
ist, variiert die Grenze des RCs mit jedem Zeitschritt und jeder Zelle. Dies erschwert sowohl die
Analyse der Entwicklung von Zelleigenschaften einer festen Zelle wie z.B. Flache und Volumen

als auch den Vergleich von Zelleigenschaften zwischen verschiedenen Zellen.

4.6. Klassifizierung der Gewitterstarke und moglicher Gewitterauslésemechanismen

Die Gewitterstirke und mogliche Gewitterauslosemechanismen wurden mit Hilfe von Fuzzylogik klas-
sifiziert. Zur Klassifizierung der Gewitterstarke wurden die Zugehorigkeitsfunktionen aus Rossi et al.
(2014) tibernommen (Abb. 4.10). Die Einteilung in die vier Rubriken schwer, stark, moderat und schwach
erfolgte basierend auf den sechs Radarparametern Gewitterfliche, maximale Reflektivitit, maximale
Echotop-Hohe 20dBZ, maximale Echotop-Hohe 45dBZ, maximale 60 miniitige Niederschlagssumme
und maximale Wolken-Boden Blitzdichte. Jedem Pfad wurde zu jedem Zeitpunkt eine Gewitterstirke

zugeordnet. Die 60 miniitige Regensumme wurde aus der Niederschlagssumme 30 Minuten vor und 30
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Minuten nach dem betrachteten Zeitpunkt ermittelt. Analog wurde fiir die Ermittlung der Blitzdichte
der Zeitraum 7.5 Minuten vor bis 7.5 Minuten nach dem betrachteten Zeitraum verwendet. Die Gewit-
terstirke des Pfads wird als die maximal erreichte Stirke entlang des Pfads definiert. Analog erhilt die
Gewittergruppe die maximal in ihr vorkommende Gewitterstirke.

Als Basis fiir die Klassifizierung moglicher Gewitterauslosemechanismen dienen ERAS Reanalyse-
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Abb. 4.10.: Vollstandige Abbildung mit Genehmigung von John Wiley and Sons und Copyright Clearance Center
aus Rossi et al. (2014) entnommen: Zugehorigkeitsfunktionen fiir die sechs Radarparameter Gewitterfliche, ma-
ximale Reflektivitdt, maximale Echotop Hohe 20 dBZ, maximale Echotop Hohe 45 dBZ, maximale 60 miniitige

Niederschlagssumme, maximale Wolken-Boden Blitzdichte zur Klassifizierung der Gewitterstirke in die vier Ru-
briken schwer, stark, moderat und schwach.

daten (Kapitel 4.3). Gewittergruppeninitiierungen wurden in die vier moglichen Auslosemechanismen
Bergumstromung, Bergiiberstromung, thermische Auslosung und Synoptik klassifiziert. Dazu wurden
zunichst 800 Gewitter per Hand in diese vier Rubriken eingeteilt. Fiir die Einteilung per Hand wurden
Satellitenbilder, diverse Wetterkarten (z.B. 500hPa Geopotential, 500hPa, 850hPa Wind und Tempera-

tur, Schichtdickenadvektion, Bodenwetterkarten) und bodennahe Messungen von Parametern wie z.B
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Temperatur, Wind, Feuchte in Baden-Wiirttemberg verwendet. Basierend auf der per Hand durchgefiihr-
ten Klassifizierung der Auslésemechanismen wurden anschlieBend Haufigkeitsverteilungen fiir jegliche
zur Verfiigung stehenden ERAS Reanalyseparameter, die einen Zusammenhang mit Konvektionsentste-
hung haben konnten, erstellt. Am Ende wurden die Parameter auf jene acht Parameter reduziert, die die
groBten Unterschiede fiir die vier Auslosemechanismen aufzeigten und daraus Zugehorigkeitstunktio-
nen abgeleitet (Abb. 4.3). Die Zugehorigkeitsfunktionen sowie die Chancen und Grenzen der Fuzzylogik
Klassifizierung in Hinblick auf Gewitterauslosemechanismen werden in Kapitel 5.2.6 diskutiert.

Die Berechnung der Zugehorigkeiten in Hinblick auf Gewitterstirke und Gewitterauslésemechanismus

erfolgt analog zur Klassifizierung der Streuerklassen mit Gleichung 4.1.

4.7. Radar Multi-Doppler Analysen

Im Rahmen dieser Arbeit wird ein Multi-Doppler Algorithmus entwickelt, der das Windfeld automati-
siert in Bereichen mit ausreichenden Radarreflektivitdten basierend auf den Radialgeschwindigkeitsmes-
sungen von sieben Radaren berechnet.

Die Radialgeschwindigkeitsmessungen der in dieser Arbeit zur Verfiigung stehenden Radare haben un-
terschiedliche Datenqualititen. Die Verarbeitung von Radar Radialgeschwindigkeiten benétigt zusétz-
liche Qualitidtskontrollen. Oft haben die Radialgeschwindigkeiten eine ungeniigende Datenqualitidt und
sind von Faltungen betroffen. Die bisher durchgefiihrten Korrekturen bezogen sich auf die Reflektivitét
und die differentielle Reflektivitit. Nur der DWD fiihrt eine Dual-PRF-Unfolding Fehlerkorrektur fiir die
Radialgeschwindigkeiten durch (Kapitel 4.2.2). Alle Radare sind von Faltungen betroffen, die Radare in
Niirtingen und Albis haben besonders niedrige Nyquistgeschwindigkeiten (Tabelle 4.2), da sie mit einer
niedrigeren Wellenlidnge betrieben werden (Gleichung 2.18). Ohne externe Datenquellen ist ein entfalten
von isolierten Geschwindigkeitsmessungen bei niedrigen Nyquistgeschwindigkeiten mit Werten um die

8ms~!

meist nicht moglich.

Viele bereits existierende Algorithmen setzen qualititskorrigierte Radialgeschwindigkeitsmessungen vor-
aus (Kapitel 2.2.1. AuBlerdem ist es nicht einfach ersichtlich, wie sich nicht entfernte Messfehler in den
Algorithmen fortpflanzen und welche Auswirkungen sie auf die Ergebnisse haben. Da hier mit verschie-
denen Radaren (X- und C-Band Radaren) mit unterschiedlichen Sensitivititen, Scanmethoden, Datenver-
arbeitungen und somit Datenqualitédten (Kapitel 4.2.2, 4.2.3) sowie Nyquistgeschwindigkeiten gearbeitet
wird, habe ich mich dazu entschieden, einen eigenen, einfach verstindlichen Multi-Doppler Algorith-
mus zu entwickeln. Dieser Algorithmus hat den Vorteil, dass auch unkorrigierte Radialgeschwindig-
keiten von C- und X-Band Radaren mit niedrigen Nyquistgeschwindigkeiten und Artefakten, die z.B.
durch das Dual-PRF Verfahren entstehen, verarbeitet werden konnen (Kapitel 4.2.4). Selbst wenn im
Umfeld von Konvektion wenige Radialgeschwindigkeitsmessungen verfiigbar sind, konnen die Radial-

geschwindigkeiten im Algorithmus entfaltet werden. Die Entfaltung und Datenqualitétskontrolle werden

im Algorithmus automatisch durchgefiihrt und es bedarf keiner manuellen Kontrolle der Datensétze, da-
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mit das horizontale Windfeld durch den Algorithmus berechnet werden kann.
In Kapitel 2.2.1 wird ein Uberblick iiber die Herausforderungen bei der Berechnung von Multi-Doppler
Windfeldern und in Kapitel 2.2.1 iiber bereits verfiigbare Multi-Doppler Algorithmen gegeben. Im Fol-

genden wird der neu entwickelte Algorithmus vorgestellt.

4.7.1. Multi-Doppler Algorithmus

Der neu entwickelte Algorithmus (Abb. 4.11) ist ein zweistufiger, Medianfilter basierter Algorithmus,
der keine weiteren Datenquellen als die Radare selbst bendtigt. Mit Hilfe des Algorithmus kénnen ro-
he Radialgeschwindigkeitsmessungen gefiltert und entfaltet werden. Voraussetzung fiir die Anwendung
des Algorithmus ist, dass ein Teil der eingehenden Radardaten hohe Nyquistgeschwindigkeiten und eine
hohe Datenqualitit aufweisen. Diese Voraussetzung wird in dieser Arbeit durch die C-Band Radarmes-
sungen des DWD erfiillt. Der DWD betreibt ein flichiges Netzwerk aus operationellen Radaren, deren
Radialgeschwindigkeiten Dual-PRF korrigiert sind und die hohe Nyquistgeschwindigkeiten aufweisen
(Kapitel 4.2.2, 4.2.4). Ergénzt werden diese Messungen durch zwei weitere Radare des KIT und ein Ra-
dar von MeteoSchweiz. Sowohl die KIT als auch die MeteoSchweiz Radialgeschwindigkeitsmessungen
sind abgesehen von einem ersten Check des Prozessors nicht qualititskorrigiert. Hinzu kommt, dass beim
Albis Radar die Geschwindigkeitsmessungen teilweise sehr niedrige Nyquistgeschwindigkeiten von nur
8ms~! haben. Die KIT Radare und das MeteoSchweiz Radar sind jedoch eine wichtige Ergiinzung um
die Datenverfiigbarkeit, vor allem in niedrigen Hohen, zu verbessern.

Im Multi-Doppler Algorithmus werden folgende Arbeitsschritte durchgefiihrt, die in Abbildung 4.11

durch blaue Siebenecke gekennzeichnet sind:

1. Interpolation der Radialgeschwindigkeiten aller Radare auf ein einheitliches Gitter:
Zunachst werden die Radialgeschwindigkeitsmessungen v,,; aller Radare vom Koordinatensys-
tem des Radars (Entfernung r, Azimut o, Elevation €) auf ein regelmiBiges Gitter in geogra-
phischen Koordinaten (geographische Linge lon, geographische Breite lat, Hohe iiber Grund h)
interpoliert, welches hier eine horizontale und vertikale Auflosung von 500 m hat. Dazu wird zu-
nichst eine dreidimensionale lineare Interpolation mit den umliegenden v,,4 durchgefiihrt. Da in
groferen Entfernungen des jeweiligen Radars die vertikalen Messpunkte weit auseinander liegen
konnen, werden nur v, fiir die Interpolation verwendet, die vertikal maximal 500m vom Punkt
des Zielgitters entfernt liegen. Sobald eine Messung der acht umliegenden Punkte fiir die lineare
Interpolation nicht zur Verfiigung steht, was oft an Randpunkten oder in Regionen mit geringer
Datenqualitét der Fall ist, wird der Median der verfiigbaren umliegenden v,,; verwendet.

Die auf das Gitter interpolierten Radialgeschwindigkeiten fiir die sieben Radare sind in Abbildung
4.12a-g dargestellt. Da die Entfernung des Gewitters zum Feldberg Radar gro8 ist, misst das Feld-
berg Radar am Ort des Gewitter in der Hohe von 2500 m keine Radialgeschwindigkeiten mehr. Das

Radar in Eggenstein-Leopoldshafen (Abb. 4.12f) misst um den Zellkern viele Fehlmessungen, die
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aufgrund der fehlenden Dual-PRF Korrektur entstehen. In Gewittern konnen die Gradienten der
Radialgeschwindigkeiten zwischen zwei benachbarten Azimuten groff werden. Sind die Gradien-
ten in der Radialgeschwindigkeit zwischen den beiden azimutal benachbarten Strahlen grofer als
der Eindeutigkeitsbereich der Geschwindigkeiten, kommt es zu Fehlern bei der Dual-PRF Ent-
faltung, welche in der Nachbearbeitung korrigiert werden kénnen (Kapitel 4.2.4). In den v,,; des

Albis Radars (Abb. 4.12g) sind Geschwindigkeitsfaltungen zu erkennen.

. Erstellung eines Hintergrunds basierend auf Radialgeschwindigkeiten der DWD Radare:

Der DWD stellt v,,; mit einer hohen Qualitidt zur Verfiigung, da diese Messungen aufgrund ho-
her Nyquistgeschwindigkeiten wenige Faltungen beinhalten und Dual-PRF korrigiert sind. Die
v,qa des DWD werden spéter als Grundlage fiir eine erste Schitzung des Windfelds verwendet,
woraus die weniger gut kontrollierten Radialgeschwindigkeiten der anderen abgeschitzt werden
konnen. Durch den Vergleich von erwarteten und gemessenen Radialgeschwindigkeiten, konnen
fehlerhafte Messungen gefiltert und Geschwindigkeitsfaltungen entfaltet werden. Trotz Dual-PRF
Korrektur sind auch die DWD v,,; nicht vollig frei von Artefakten. Damit fiir die finale Multi-
Doppler Berechnung und die Schitzung des Windfelds fiir die anderen Radare die DWD v,y
moglichst wenige Messfehler enthalten, werden die DWD v,,; mit einem Hintergrund gefiltert.
Der zweidimensionale Hintergrund wird auf der Grundlage der DWD v, erstellt. Damit isolierte,
kleinrdumige Artefakte entfernt werden, wird fiir die Erstellung des Hintergrunds die Datenver-
fligbarkeit fiir jedes DWD Radar iiberpriift. In einem quadratischen Bereich von 15km x 15km
um die betrachtete Radialgeschwindigkeitsmessung, wird vorausgesetzt, dass mindestens 40 %
der moglichen Messungen auch zur Verfiigung stehen. Wird dieser Wert nicht erreicht, werden
die Radialgeschwindigkeiten verworfen. Im zweiten Schritt wird der Hintergrund erstellt, indem
die DWD v,,; mit einem zweidimensionalen Medianfilter geglittet werden. Der Medianfilter ver-
wendet alle verfiigbaren Messungen in einem quadratischen Bereich von 15km x 15km um die
jeweilige Radialgeschwindigkeitsmessung. Als Drittes werden Liicken im Hintergrund mit Radi-
algeschwindigkeiten aus den umliegenden Hohen bis zu einem maximalen Abstand von 1000 m
aufgefiillt. Zuletzt wird der Hintergrund durch ein zweidimensionales, gleitendes Mittel iiber eine
Fliache von 30km x 30km extrapoliert, damit fiir moglichst viele v,,4 ein Hintergrundwert zum
Vergleich zur Verfiigung steht.

Die berechneten Hintergriinde der DWD Radare sind in Abbildung 4.12h, i, j, k dargestellt.

. Filterung der Radialgeschwindigkeitsmessungen der DWD Radare:

In diesem Schritt werden die v,,; der DWD Radare mit Hilfe des Hintergrunds gefiltert. Um Ar-
tefakte aus den DWD Radialgeschwindigkeitsmessungen zu entfernen, werden fiir die DWD Ra-
dare alle v,y auf dem geographischen Gitter (Schritt 1), die um mehr als 4.5ms~! gegeniiber
des geschitzten Hintergrunds (Schritt 2) abweichen oder fiir die kein geschitzter Hintergrund zur

Verfiigung steht, entfernt.
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4. Glittung der Radialgeschwindigkeitsmessungen der DWD Radare:
Die gefilterten Radialgeschwindigkeiten der DWD Radare werden mit einem zweidimensionalen
gleitenden Mittel, das Messungen in einem quadratischen Bereich mit einer Kantenldnge von 3 km
um die betrachteten Messung zur Mittlung verwendet, geglittet. Bei Datenliicken oder an den Rin-
dern, werden die zur Verfiigung stehenden v, fiir das gleitende Mittel verwendet, auch wenn es
nur wenige Messpunkte sind. Die daraus entstehenden korrigierten Radialgeschwindigkeiten (Abb.
4.120, p, q, r) gehen in die finale Multi-Doppler Berechnung (Abschnitt 4.7.2) zur Bestimmung

des horizontalen Windfelds ein.

5. Simulation der Radialgeschwindigkeiten fiir die Radare des KIT und von MeteoSchweiz:
In diesem Schritt wird basierend auf den korrigierten Radialgeschwindigkeiten der DWD Radare
ein Radialgeschwindigkeitsfeld fiir die KIT Radare und das MeteoSchweiz Radar simuliert, wo-
bei ein Verfahren angewendet wird, das Gemeinsamkeiten mit dem der Hintergrunderstellung hat.
Zunachst wird aus den korrigierten v,,; Feld der DWD Radare mittels Multi-Doppler (Abschnitt
4.7.2) ein horizontaler Windvektor mit den Komponenten u, v berechnet. Analog zur Hintergrund-
erstellung werden u und v durch ein zweidimensionales, gleitendes Mittel mit einer Kantenldange
von 30km extrapoliert. Auch hier werden Bereiche im horizontalen Windfeld ohne u, v Kompo-
nenten mit «, v Komponenten aus den umliegenden Hohen bis zu einem maximalen Abstand von
1000 m aufgefiillt. Anschlieend wird aus dem horizontalen Windvektor fiir die beiden KIT Radare

und das MeteoSchweiz Radar das zu erwartende Radialgeschwindigkeitsfeld simuliert:

Viad = usin(o)cos(€) +vcos(o)cos(€) + (w+wy)sin(€). (4.15)

Dabei ist @ der Azimut und € der Elevationswinkel. Der letzte Term mit der Vertikalgeschwindig-
keit w und der Fallgeschwindigkeit w; der Streuer wird hier vernachlissigt.

Die simulierten Geschwindigkeitsfelder sind in Abbildung 4.121, m, n dargestellt.

6. Entfaltung der Radialgeschwindigkeiten fiir die Radare des KIT und von MeteoSchweiz:
Durch einen Vergleich zwischen simulierten und den gemessenen Radialgeschwindigkeiten auf
dem geographischen Gitter, konnen die Messungen entfaltet werden. Es wird davon ausgegan-
gen, dass eine Faltung vorliegt, wenn die Differenz zwischen den simulierten und den gemessenen
Radialgeschwindigkeiten grofler als das ganzzahlig Vielfache der Nyquist Geschwindigkeit des
jeweiligen Radars ist. Rohe, gefaltete Geschwindigkeiten werden um das n-fache der Nyquist Ge-

schwindigkeit verschoben.

7. Filterung der Radialgeschwindigkeiten fiir die Radare des KIT und von MeteoSchweiz:
Analog zu den v,,; der DWD Radare werden auch die v, fiir die Radare des KIT und von Meteo-

Schweiz nach dem in Schritt 3 beschriebenen Verfahren gefiltert: Alle entfalteten Radialgeschwin-
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digkeitesmessungen der KIT Radare und des MeteoSchweiz Radars, die um mehr als 4.5ms™!

vom simulierten Radialgeschwindigkeitsfeld (Schritt 5) abweichen, werden entfernt.

8. Glittung der Radialgeschwindigkeiten fiir die Radare des KIT und von MeteoSchweiz:

Im letzten Schritt werden die entfalteten, gefilterten Radialgeschwindigkeiten der KIT Radare und
des MeteoSchweiz Radars analog zu den v,,; der DWD Radare nach dem im Schritt 4 beschriebe-
nen Verfahren geglittet. Die daraus entstehenden korrigierten Radialgeschwindigkeiten gehen in
die finale Multi-Doppler Berechnung (Abschnitt 4.7.2) zur Bestimmung des horizontalen Wind-
felds ein.

Die Dual PRF Artefakte im Radar von Eggenstein-Leopoldshafenwurden erfolgreich korrigiert
(Abb. 4.12t). Auch im Albis Radar wurden die Radialgeschwindigkeiten erfolgreich entfaltet und
kleinrdumige Artefakte korrigiert oder entfernt (Abb. 4.12u).

Nun liegen fiir alle Radare qualitidtskorrigierte, entfaltete und geglittete Radialgeschwindigkeitsfelder
vor, sodass mittels Multi-Doppler (Abschnitt 4.7.2) ein horizontaler Windvektor (u,v) berechnet werden
kann. Zum Schluss werden die Komponenten des horizontalen Windvektors iiber eine 3 km x 3 km Fldche

mit einem gleitenden Mittel geglittet und Konvergenz und Rotation berechnet.

4.7.2. Berechnung des horizontalen Winds aus der Radialgeschwindigkeit

Ein Radar misst nur die radiale Geschwindigkeitskomponente (Kapitel 2.1.2). Stehen Radialwindmes-
sungen mehrerer Radare fiir die gleiche Region zur Verfiigung, kann mittels Multi-Doppler ein horizon-
taler Windvektors im Uberlappbereich berechnet werden. Die Radialgeschwindigkeit v,; eines Radars i

setzt sich zusammen aus:

Vi = uxa;j+vxbi+Wxc, (4.16)
W = w+w, (4.17)
a; = sin(og)cos(&), (4.18)
b; = cos(a;)cos(&), (4.19)
¢ = sin(g). (4.20)

Dabei sind ¢; die Azimute und &; die Elevationswinkel des Radars i (Gl. 4.15) und u und v die Ost-West
und Nord-Siid Komponenten des Windvektors. Der letzte Term mit der Summe aus Vertikalwindkom-
ponente w und Partikelfallgeschwindigkeit w; wird hier vernachlissigt, der Vollstidndigkeit halber jedoch
immer mit aufgefiihrt. Somit werden zwei Gleichungen und mindestens zwei Radare benétigt, die das
gleiche Volumen betrachten, um diese Gleichungen fiir die unbekannten horizontalen Windkomponenten

u und v zu 16sen:

bovyq bivyo

_ 4.21
arby —arby  aiby —arby’ “.21)
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ave a2vy

_ . 4.22

' aiby —axby  ayby —axby *22)

Mit drei Radaren gibt es genau eine Losung fiir die drei Unbekannten u, v, W:
u = D '[vp(bacs —bsca) —via(bics —bser) +vi3(biea — bacy )], (4.23)
v = D! [vr1(azcy —aze3) —vpp(ase) —aje3) +vi3(aze; —ajca)l, (4.24)
W = D_1 [vrl (a2b3 — a3b2) — V2 (a1b3 — a3b1) +v,3 (albz — azbl)]. (4.25)

Die Determinante D ist gegeben durch:

D= [a1 (b26‘3 — b3C2) — a2(b103 - bgcl) +a3 (b162 — bzcl)]. (4.26)

Bei Verfiigbarkeit von mehr als drei Radaren, ergeben sich aus Gleichung 4.16 mehrere Gleichungen,
deren Anzahl der Anzahl der Radare entspricht. Dann wird mittels der Methode der kleinsten Quadrate
die Differenz der Losungen, die sich analog aus Gleichung 4.21 und Gleichung 4.22 bestimmen lassen,
fiir die unterschiedlichen Radarkombinationen, die aufgrund unterschiedlicher Geometrien entstehen,
minimiert. Multi-Doppler wird nur an Orten berechnet, an denen die Winkeldifferenzen der Azimute der
verwendeten Radare groBer als 45 Grad ist. Die Winkeldifferenzen wurden schrittweise von 20 Grad
nach und nach erhoht, da eine deutliche Verbesserung der Ergebnisse des Multi-Doppler Algorithmus,
insbesondere in Bereichen mit einer geringen Radarabdeckung wie z.B. im Siidschwarzwald, beobach-

tetet wurde.
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Abb. 4.11.: Schematische Darstellung des Multi-Doppler Algorithmus
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4.7.3. Berechnung von Konvergenz und Rotation

Aus dem in Abschnitt 4.7.2 berechneten horizontalen Windfeld berechnen sich Konvergenz und Rotation

unter Vernachldssigung der Vertikalwindkomponente zu:

Rotation = rot(V) =V xV, (4.27)
Konvergenz = —div(V)=—-V-V. (4.28)

Hier wurde die Vertikalkomponente vernachlissigt, sodass sich Gleichungen 4.27 und 4.28 vereinfachen:

) dv  du
Rotation = o a—y, 4.29)
Konvergenz —@ — ﬂ (4.30)
dx dy

Fiir die Berechnungen wurden jeweils zentrierte Differenzen verwendet.
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5. Gewitterklimatologie 2017-2023

In diesem Kapitel werden zeitliche und rdumliche Verteilungen von Gewitterinitiierungen, Gewitterpfa-
den und Héufigkeitsverteilungen ausgewihlter Gewittereigenschaften von sieben Sommersaisons (Mai -
September, 2017-2023) in Siidwestdeutschland untersucht. Eine Statistik von sieben Jahren stellt kei-
ne Klimatologie dar, die meist einen Zeitraum von mindestens 30 Jahren umfasst (Rohli and Vega,
2017). Dennoch werden im Folgenden Hiufigkeitsverteilungen und statistische Kenngroflen berechnet,
die als statistische Charakteristika der zugehorigen Klimatologie angesehen werden kénnen (Schonwie-
se, 2013). Deshalb wird hier dhnlich wie in Arbeiten von Mohee and Miller (2010); Weckwerth et al.
(2011); Allen et al. (2011); Galanaki et al. (2018) vereinfacht von einer Klimatologie gesprochen, auch
wenn es sich nur um eine siebenjidhrige Statistik handelt. Die Statistik ist durch den Datensatz begrenzt.
Erst seit 2017 stehen Radarmessungen des DWD als Basisdaten in Volumendatensétzen zur Verfiigung
(Kapitel 4.2.1). Innerhalb dieser sieben Jahre, wurden 190253 RCs von TRACE3D im Untersuchungs-
gebiet verfolgt, worunter sich 104210 Gewittergruppenpfade mit einer Gruppenlebensdauer von mindes-
tens 15 Minuten, 49592 Gewitterpfade und 8255 Gewittergruppeninitiierungen befinden. Die Léange des
homogenen Datensatzes mit der hohen Anzahl an Ereignissen ist ausreichend, um statistische Charakte-
ristika, Eigenschaften und die Entwicklung von Gewittern im Untersuchungsgebiet zu erfassen.

Ab dem 26. Juli 2017 bis Ende September 2023 wurden Gewitter in Baden-Wiirttemberg mit TRACE3D
(Handwerker, 2002, Kapitel 4.5) identifiziert und nachverfolgt. In dieser Arbeit werden zur Identifikation
und Verfolgung von Gewittern sowohl ein Radar-basierter Trackingalgorithmus als auch Blitzmessungen
verwendet und die Vorteile dieser beiden Methoden kombiniert (Kapitel 2.2.1). Dadurch wird eine hohe
Detektionsgenauigkeit mit einer hohen zeitlichen und rdumlichen Auflosung erreicht. TRACE3D wurde
auf Messungen der vier Radare (Tab. 4.2) in Eggenstein-Leopoldshafen, Tiirkheim, Memmingen und auf
dem Feldberg angewendet. Fiir das Jahr 2021 flossen zusétzlich X-Band Radardaten aus Niirtingen ein.
Im Folgenden werden zunichst Gewittergruppen definiert. Anschliefend gibt es zwei grofle Teilabschnit-
te, wovon sich der erste Abschnitt mit der Initiierung von Gewittern und der zweite Abschnitt mit dem

Verlauf von Gewittern beschéftigt.

5.1. Definitionen

TRACE3D Kklassifiziert und verfolgt Reflektivititskerne (RCs, Kapitel 4.5). Eine Pfadinitiierung ist ein
neu entstandener Reflektivitdtskern, der nicht dem Pfad eines RCs des vorigen Zeitpunkts zugeordnet

werden kann und erstmalig den Reflektivititsschwellenwert von 45dBy iiberschreitet. Zu jeder Pfadin-
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Abb. 5.1.: Hiufigkeitsverteilung des Abstandes einer jeden Pfadinitiierung in den Sommermonaten 2017-2023 zum
nichstgelegenen RC das nicht zum gleichen Pfad des betrachteten RCs gehort und das bis maximal 20 Minuten vor
dem betrachteten RC detektiert wurde in Abhingigkeit der Gruppenlebensdauer. Die Gruppenlebensdauer wird
fiir Gruppen, mit der in Abschnitt 5.1 definierten Gruppeninitiierung, ermittelt. Die roten Linien kennzeichnen die
gewihlten Schwellenwerte zur Definition einer Gewittergruppeninitiierung.

itiierung kann ein Pfad mit Eigenschaften wie z.B. Lebensdauer, Reflektivitit und Zuggeschwindigkeit
zugeordnet werden. Der hiufigste Ausloser fiir eine Pfadinitiierung ist ein bereits bestehender RC im
nahen Umfeld der Pfadinitiierung. Im folgenden Kapitel 5.2 liegt jedoch der Fokus auf Gewittern, die
isoliert entstehen, ohne dass vorher im direkten Umfeld schon ein RC existierte. Deshalb werden zeitlich
und rdumlich nahe beieinanderliegende Pfade zu Gruppen zusammengefasst und es werden nur Gruppen-
initiierungen betrachtet. Dieses Konzept, Gewitterinitiierungen im Umfeld anderer konvektiver Gebilde
auszuschliefen um Mechanismen der Konvektionsauslosung zu untersuchen, wurde bereits in anderen
Studien dhnlich angewendet (Lock and Houston, 2014; Wilson and Roberts, 2006). Lock and Houston
(2015) bezeichnet eine Gewitterentstehung in Amerika als Gruppeninitiierung, wenn in einem Abstand
von 100km zum Zeitpunkt der Gewitterentstehung kein anderes Gewitter mit einer minimalen Lebens-
dauer von 15 Minuten existierte. Da das Untersuchungsgebiet entlang beider Achsen eine Ausdehnung
von unter 300km hat und auch der Schwarzwald eine kleinere Ausdehnung als z.B. die Rocky Moun-
tains hat, wihle ich deutlich kleinere Werte. Eine grofle Anzahl an RCs hat einen Abstand unter 15km
zum néchstgelegenen RC, das nicht zum gleichen Pfad gehdort und das bis maximal 20 Minuten vor dem
betrachteten RC detektiert wurde (Abb. 5.1). Diese dicht beieinander liegenden RCs stehen meist mit
dem gleichen System im Zusammenhang. Deshalb wird hier eine Pfadinitiierung als Gruppeninitiie-
rung bezeichnet, falls in einem Abstand von 15km innerhalb von 20 Minuten kein anderes RC vorher
detektiert wurde (Abb. 5.2a).

Eine Schwachstelle von TRACE3D besteht darin, dass aufgrund der Identifikation der Reflektivititsker-
ne anhand von Schwellenwerten keine Unterscheidung zwischen Gewittern und Konvektion ohne Blitze
getroffen werden kann. Um dies zu trennen werden zusétzlich Blitzmessungen des EUCLID Netzwerks

hinzugezogen (Kapitel 4.3). Als Gewitterpfade werden Reflektivititskerne bezeichnet, die mindestens
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Geographische Breite in Grad

5.1. Definitionen

@ Gruppe X Gruppeninitiierung X Pfadinitiierung
|==Radius Gruppeninitiierung # Radar % Rottenburg
(a) 28-06-2021 13:50 (b) 28-06-2021 14:20 (C) 28-06-2021 15:25

49.2 49.2 49.2

49 49 49

48.8 48.8 48.8

48.6 48.6
48.4 48.4
48.2 48.2
48 48
47.8 47.8

47.6 47.6

7.5 . . 7.5 X . 7.5

Geographische Lange in Grad

Abb. 5.2.: Beispiel einer Gruppierung von Reflectivity Cores aus TRACE3D am 28.06.2021.

eine Lebensdauer von 15 Minuten aufweisen und in deren Umkreis von 10km wéhrend ihrer Lebens-
dauer mindestens ein Blitz detektiert wurde, der den Boden erreichte. Alle anderen Pfade, werden als
Schauer bezeichnet. Eine Gruppeninitiierung wird zur Gewittergruppeninitiierung, wenn mindestens
einer der Gruppe zugehorigen Pfade ein Gewitterpfad ist. Eine Schauergruppeninitiierung wird analog
zur Gewittergruppeninitiierung definiert, wenn keiner der Gruppe zugehorigen Pfade ein Gewitterpfad
ist.

Ein Gewitterkomplex (zB. Mesoskaliges System oder Squall Line) kann aus vielen einzelnen RCs be-
stehen. Auch bei einer Multizelle entstehen immer wieder neue RCs. Die Einteilung der beobachteten
RCs in abgegrenzte Gewitter ist nicht trivial. Ausgehend von der Gewittergruppeninitiierung werden bis
zu einem Abstand von 15km alle umliegenden Pfadinitiierungen inkl. derer Pfade (unabhingig von Le-
bensdauer und Blitzeigenschaften), die innerhalb der nichsten 20 Minuten detektiert werden, zu einer
Gewittergruppe zusammengefasst (Gewittergruppenpfade; Abb. 5.2b). Dies wird fiir alle der Gruppe
zugehorigen RCs wiederholt. Laufen mehrere Gewittersysteme ineinander, bekommen die RCs somit ei-
ne Mitgliedschaft zu mehreren Gruppen zugewiesen (Abb. 5.2c). Die Gruppenlebensdauer beschreibt
den Zeitraum zwischen der Gewittergruppeninitiierung und dem letzten detektierten RC der Gruppe. Das
erste und letzte detektierte RC einer Gruppe gehoren oft nicht zum Pfad des gleichen RCs. Hiufig entste-
hen RCs, die zunichst nur eine kurze Lebensdauer haben, aber in dieser Zeit weitere, stirkere RCs mit
erheblich ldngerer Lebensdauer und langeren Pfaden auslosen. Dies ist der Grund, weshalb viele sekun-
dére Initiierungen von TRACE3D erfasst werden und hier die Gruppierung der Gewitter durchgefiihrt
wird. AuBlerdem werden nur Gewittergruppeninitiierungen behandelt, die eine Gewittergruppe mit ei-
ner Lebensdauer von mindestens 15 Minuten ausldsen. Eine Gruppenlebensdauer von 15 Minuten reicht

aus, um von der Qualititskontrolle iibersehene, nicht meteorologische Echos wie z.B. Ground Clutter
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zu filtern. Ein in den Radarbereich hereingezogenes Gewitter verursacht immer eine neue Pfadinitiie-
rung, da auBerhalb des Radargebiets der RC nicht vom Radar erkannt werden kann. TRACE3D erfasst
zunidchst alle RCs fiir jedes Radar einzeln und setzt die RCs anschlieend fiir alle Radare zusammen.
Im ersten Schritt werden Gewittergruppeninitiierungen in den dufleren 15km der Reichweite durch eine

Pfadinitiierung ersetzt.

5.2. Gewitterinitiierung

Der Siiden von Deutschland ist eine Region, in der hdufig hochreichende Konvektion zu beobachten ist
(Kapitel 2.2.5). Die Auslosung von Konvektion ist jener Teil des konvektiven Lebenszyklus eines Gewit-
ters, der bisher am wenigsten verstanden ist und der noch am unsichersten vorhergesagt wird (Lock and
Houston, 2014, Kapitel 2.2.5). Im Folgenden werden die Verteilung und die Variabilitit der Gewitterin-
itiierungen fiir Stidwestdeutschland analysiert. Um die Initiierung und die Verteilung der Gewittergrup-
peninitiierungen besser zu verstehen, werden anschlieBend die drei ,,Konvektionszutaten® (Warme und
Feuchte, Instabilitiit, Auslosemechanismus; Kapitel 2.2.2) analysiert, wobei die ersten beiden ,,Zutaten*

als Umgebungsbedingungen zusammengefasst werden.

5.2.1. Gewitterentstehungsregionen

Insgesamt gab es im Untersuchungsgebiet 463 Tage innerhalb von sieben Sommerhalbjahren, an denen
Konvektion ausgelost wurde, was 47 % aller Beobachtungstage entspricht. Hagen and Finke (1999) be-
obachtete an jedem zweiten Tag im Sommer in Siidwestdeutschland Konvektion und Weckwerth et al.
(2011) an 62 % der Sommertage. Diese Zahlen werden durch die Grofe des Untersuchungsgebiets beein-
flusst. Werden alle Gewittergruppeninitiierungen (Abschnitt 5.1) in den Monaten Mai bis September
der Jahre 2017 bis 2023 betrachtet (Abb. 5.3a), so entstehen die meisten Gewitter iiber dem Schwarz-
wald und der Schwibischen Alb, mit einem lokalen Maximum im Lee des Siidschwarzwalds. Auch der
Nordschwarzwald, das obere Donautal (siidlich von Rottenburg auf der Hohe von Freiburg) und die Stid-
vogesen sind bevorzugte Gewitterentstehungsregionen. Ein Minimum an Gewittergruppenentstehungen
befindet sich im Rheintal und in der Region um Karlsruhe. Die genauen Anzahlen der Gewittergruppen-
initiierungen nach Regionen sind in Tabelle A.1 zusammengestellt.

Passend zu diesen Ergebnissen fanden Finke and Hauf (1996) heraus, dass im Lee des Schwarzwalds be-
vorzugt Gewitter entstehen und die meisten Blitze innerhalb von Deutschland in den bayrischen Voralpen
und im Schwarzwald gemessen wurden. Auch Weckwerth et al. (2011) beobachteten in einer neun jdhri-
gen Klimatologie die meisten Gewitterauslosungen in unserem Untersuchungsgebiet iiber den Hohenzii-
gen der Schwibischen Alb, des Schwarzwalds und der Vogesen. Die genauen Zahlen unterschieden sich
jedoch deutlich von dieser Arbeit. Wihrend Weckwerth et al. (2011) im Rheintal 0.009 (km~2) (5 Monate) '
Gewitterinitiierungen, im Siidschwarzwald 0.018 (km_z) (5 Monate)_1 Gewitterinitiierungen und in der

Schwiibischen Alb 0.020 (km %) (5 Monate) ' Gewitterinitiierungen ziihlten, werden in dieser Arbeit
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0.024 (km?) (5 Monate) ' Gewittergruppeninitiierungen im Rheintal, 0.034 (km2) (5 Monate) ' im
Schwarzwald und 0.039 (km2) (5 Monate) ' in der Schwiibischen Alb detektiert (Tabelle A.1). Die
Reihenfolge in Bezug auf die hochsten Gewitterinitiierungen ist bei beiden Arbeiten gleich, aber in die-
ser Arbeit sind die Zahlen hoher. Diese absoluten Zahlen hingen jedoch von der Wahl der genauen
Gebietsgrenzen ab und auch von Parametern, die zur Gruppierung von RCs in Gewittergruppen verwen-
det werden (wird in Kapitel 5.2.3 ausfiihrlich diskutiert).

Die Verteilung der Gewittergruppenentstehungen in Abhingigkeit der Orographie bestitigt, dass die
Auslosung von Gewittern durch Bergland begiinstigt wird (Abb. 5.3b). Die meisten Gewittergruppen-
initilerungen mit ca. 0.24 Gewittergruppeninitiierungen pro Quadratkilometer, in den Monaten Mai bis
September der Jahre 2017 bis 2023, gibt es im Untersuchungsgebiet iiber einer Orographie mit Héhen
zwischen 800m und 1000m (Abb. 5.3b). In diesen Hohenbereich fallen sowohl Teile des Schwarzwalds
als auch der Schwibischen Alb, die sich durch viele Gewittergruppenentstehungen auszeichnen. Ge-
landehohen iiber 1000m erreicht nur noch der Schwarzwald. Dort entstehen, bezogen auf die Fliche,
weniger Gewitter als im Hohenbereich zwischen 800 m und 1000 m.

Dass es die meisten Gewittergruppeninitiierungen im Umfeld des Berglands gibt ist nicht tiberraschend
und wurde bereits in vielen anderen Regionen der Welt beobachtet (Schaaf et al., 1988; Bertram and
Mayr, 2004). Durch die Orographie kann Luft sowohl thermisch als auch dynamisch zum Aufstieg ge-
zwungen werden und somit Konvektion ausgelost werden (Kapitel 2.2.2). Berge begiinstigen die Aus-
bildung von Konvergenzlinien (Hagen et al., 2011). Da die Lage von Konvergenzen stark durch die
Orographie beeinflusst wird, hiufen sich Initiierungen in einigen Regionen (Geerts et al., 2008). An
manchen Tagen wird nur in den Bergen die Auslosetemperatur erreicht, sodass Konvektionsauslosung

auf das Bergland begrenzt ist, wenn es keine weiteren Auslosemechanismen gibt (Meif3ner et al., 2007).

Bei der Auswertung der von TRACE3D ermittelten Verteilung der Initiierungen (Abb. 5.3a) ist zu be-
achten, dass der von TRACE3D ermittelte Ort der Initiierung meist nicht gleich dessen urspriinglichen
Entstehungsort ist. Das beobachtete RC ist vor der Detektion durch TRACE3D stromauf des Windfelds
entstanden, da es zum Detektionszeitpunkt bereits den Schwellenwert von 45 dB {iberschritten hat. Im
westlichen Amerika betriagt der Median der Zeit, bis ein neues Gewitter eine Reflektivitdt von 30dB,
erreicht, 24 Minuten (Wilson and Schreiber, 1986).
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Abb. 5.3.: Anzahl an Gewittergruppeninitiierungen Ngg; pro Box mit einer Fliche von 225km? , ermittelt durch

TRACE3D in den Monaten Mai bis September fiir die Jahre 2017 bis 2023 (a). Nggr, zugehorig zu (a), fiir
verschiedene Orographiehohenbereiche (b). Nggr pro Box, die mittels des ERAS 850hPa Winds um eine Stun-
de stromauf ihres von TRACE3D detektierten Initiierungsorts verschoben wurden (c). Nggr, zugehorig zu (c),
fiir verschiedenen Orographiehohenbereiche (d). Dargestellt ist die Hilfte der Anzahl an Schauergruppeniniti-
ierungen Nsgy in den Monaten Mai bis September fiir die Jahre 2017 bis 2023 (e). Nsg, zugehorig zu (e), fiir
verschiedenen Orographiehohenbereiche (f). Die schwarzen Punkte markieren die Standorte der Radare, deren
Reflektivitdtsmessungen in TRACE3D fiir die Ermittlung der Reflektivitdtskerne eingehen.
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Abb. 5.4.: Anzahl an Tagen Ngg;r in den Monaten Mai bis September der Jahre 2017 bis 2023, an denen min-
destens eine Gewittergruppeninitiierung in der jeweiligen Box stattfand, die eine Fliche von 225km? hat (a).
Blitzanzahl pro Box in den Monaten Mai bis September der Jahre 2017 bis 2023 (b). Der schwarze Stern mar-
kiert Rottenburg. Die schwarzen Punkte markieren die Standorte der Radare, deren Reflektivititsmessungen in
TRACES3D fiir die Ermittlung der Reflektivititskerne eingehen.

Siegmann (2022) hat fiir Stidwestdeutschland einige von TRACE3D ermittelte Auslosungen hédndisch
zu jenem Zeitpunkt zuriickverfolgt, an dem die ersten Anzeichen der Entwicklung von Konvektion sicht-
bar wurden. Er verwendete jedoch zum Zelltracking mit TRACE3D einen hoheren Reflektivitdtsschwel-
lenwert von 52dBy. Dabei wurden zeitliche Diskrepanzen zwischen 40 Minuten bis hin zu vier Stunden
und rdumliche Distanzen von O km bis 80 km festgestellt. In Abbildung 5.3¢ wurden die Gewittergruppen-
initiierungen aus Abbildung 5.3a um eine Stunde entlang des ERAS 850hPa Winds stromauf verschoben
um die Diskrepanz zwischen TRACE3D Initiierungsort und dem wahren Initiierungsort zu verkleinern.
Es ist zu erkennen, dass die Gewittergruppenintiierungen noch stiarker an das Bergland gekoppelt sind
und die Maxima einzelner Boxen stidrker ausgeprigt sind als bei der Verteilung der von TRACE3D er-
mittelten Initiierungsorte (Abb. 5.3c, d). Vor allem in den Vogesen und im Nordschwarzwald sind nun

mehr Gewitterinitiierungen detektiert worden.

Werden alle Tage aufsummiert, an denen mindestens eine Gewittergruppeninitiierung von TRACE3D
in der Box detektiert wurde (Abb. 5.4a), so gibt es im Schwarzwald und im Bereich der Schwibischen
Alb die meisten Gewitterinitiierungstage. Auch Wapler (2013); Puskeiler et al. (2016); Piper and Kunz
(2017) beobachten ein lokales Maximum an Gewittertagen in den Sommermonaten im Bereich von
Schwarzwald und Schwibischer Alb. Die hochste Blitzanzahl wird ostlich des Schwarzwalds und im
Voralpenland gemessen (Abb. 5.4b). Ebenfalls Wapler (2013); Enno et al. (2020); Miiller and Dopp
(2025) berichten iiber ein Blitzmaximum 0stlich des Schwarzwalds. Wenn die Gewitter im Bereich des

Schwarzwalds entstehen, scheinen noch nicht viele Blitze mit den Gewittern einherzugehen. Erst in der
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Abb. 5.5.: Jahressummen von Gewittergruppeninitiierungen (Nggy) fiir die verschiedenen Regionen (Abbildung
4.1, Tabelle 4.1, (a)). Jahressummen von Gewittergruppenpfadinitiierungen (Nggpy) (b). Jahressummen von Tagen
mit Kaltfrontpassagen in Baden-Wiirttemberg (Kapitel 4.3) in den Monaten Mai bis September (c). Monatssum-
men von Gewittergruppeninitiierungen (d). Monatssummen von Gewittergruppenpfadinitiierungen (e). Monats-
summen von Tagen mit Kaltfrontpassagen in Baden-Wiirttemberg in den Monaten Mai bis September (f).

weiteren Entwicklung, wenn sie mit dem Wind, welcher im Untersuchungsgebiet iiberwiegend aus Siid-
west weht, nach Nordosten advehiert werden, kommt es zur Intensivierung und die Blitzanzahl nimmt
zu. Blitze eignen sich daher nicht zur Identifizierung von Gewitterinitiierungen.

Auch wenn sich die Verteilungen in den Abbildungen 5.3a, ¢ und 5.4a im Detail voneinander unter-
scheiden, ist immer klar zu erkennen, dass Initiierungen bevorzugt in der Umgebung des Berglands von

Vogesen, Schwarzwald und Schwibischer Alb stattfanden.

Schauergruppeninitiierungen wurden hauptséchlich im Stidosten des Untersuchungsgebiets, im Siid-
schwarzwald, in der Region um Niirtingen und in der Region um Karlsruhe detektiert. Hier gibt es einen
Zusammenhang zwischen der Anzahl an Schauergruppeninitiierungen und dem Abstand des Initiierungs-
orts zum néchstgelegenen Radar. In Radarnihe befindet sich der unterste Radarstrahl niher am Boden
als in einer grofen Entfernung zum Radar und die vertikalen Abstidnde der Strahlen der verschiedenen
Elevationen sind geringer (Abb. 4.7d). Deshalb konnen nur in Radarnihe auch Schauerzellen in geringer
Hohe tiber Grund und mit einer geringen vertikalen Ausdehnung noch detektiert werden. Bei Schau-
ergruppeninitiierungen ist der Einfluss der Orographie auf die Anzahl der Auslosungen nur noch klein
(Abb. 5.3f).
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5.2.2. Raumliche und zeitliche Variabilitit der Gewittergruppeninitiierungen

In diesem Kapitel wird untersucht, wie sehr die Anzahl und die raumliche Verteilung der Gewittergrup-
peninitiierungen innerhalb eines Jahres und zwischen den verschiedenen Jahren variiert. Die meisten
Gewittergruppeninitiierungen mit 0.048 km > (617 ahre)f1 Gewittergruppeninitiierungen wurden im Juni
beobachtet, dicht gefolgt vom Juli (Abb. 5.5a). Die hochste Anzahl an Tagen, an denen mindestens eine
Gewittergruppeninitiierung stattfand, wurde hingegen oft fiir Juli, gefolgt von Juni ermittelt (Piper et al.,
2019; Grebe, 2009). Jedoch handelt es sich nur um kleine Unterschiede und es ist zu beachten, dass
die Anzahl an Gewittergruppeninitiierungen nicht das Gleiche wie die Anzahl an Tagen mit Gewitter-
gruppeninitiierungen ist (Abb. 5.3a, 5.4a). Die Anzahl der Gewittergruppenpfadinitiierungen verhélt sich
dhnlich wie die Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen. Wenn es viele Gewittergruppeninitiierungen
gibt, gibt es auch viele sekundidre Gewittergruppenpfadinitiierungen. Die Anzahl an Gewittergruppen-
initilerungen variiert zwischen den Jahren stark (Abb. 5.5). Im Jahr 2018 gab es mit durchschnittlich
0.044km? Gewittergruppeninitiierungen innerhalb von 5 Monaten iiber doppelt so viele Gewittergrup-
peninitiierungen, wie im Jahr 2020 (Abb. 5.5a). Auch die regionale Verteilung der Gewittergruppeniniti-
ierung variiert mit den Jahren, jedoch ist die regionale Variabilitédt geringer als die Variabilitéit in Bezug
auf die Gewittergruppeninitiierungsanzahl.

Im Jahr 2018 gab es in Siidwestdeutschland im Vergleich zu den anderen Jahren die meisten Gewitter-
gruppeninitiierungen (Abb. 5.5a). Interessanterweise wurden 2018 die wenigsten Tage mit Kaltfronten in
Baden-Wiirttemberg detektiert. In diesem Jahr entstanden die meisten Gewitter iber dem Schwarzwald,
im Lee des Schwarzwalds und in der Schwibischen Alb (Abb. 5.6a), dhnlich zur Klimatologie (Abb.
5.3a, ¢). Dies zeigt, dass im Jahr 2018 die Orographie einen erheblichen Einfluss auf die Auslosung von
Gewittern hatte, was zu der geringen Anzahl an Kaltfronpassagen passt. 850 hPa Windgeschwindigkeiten
iiber 8ms~! kamen 2018 nur selten vor. Auffallend ist, dass in diesem Jahr in 850hPa genauso hiufig
Nordostwinde bis Ostwinde wie Siidwestwinde bis Westwinde wehten (Abb. 5.6g). In Kapitel 5.2.4 wird
gezeigt, dass Gewitter bevorzugt bei 850hPa Stidwestwinden im Untersuchungsgebiet ausgelost werden.
Dies zeigt, dass die Verteilung der Windrichtung nicht die Anzahl der Gewittergruppenauslosungen do-
miniert, sondern auch andere Faktoren eine Rolle spielen.

Im Jahr 2019 sind die Gewittergruppeninitiierungen ziemlich gleichmifig verteilt (Abb. 5.6b), die Un-
terschiede in der Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen zwischen den Regionen sind nur klein (Abb.
5.5a). Die meisten Gewittergruppeninitiierungen gab es in der Schwibischen Alb (Abb. 5.5a). Ein weite-
res lokales Maximum gab es im Siidschwarzwald (Abb. 5.6b). Aber auch im Rheintal wurden in diesem
Jahr einige Gewittergruppeninitiierungen verzeichnet. Im Jahr 2019 gab es 83 Tage mit Kaltfrontpas-
sagen, was der zweithdufigsten Anzahl im Untersuchungszeitraum entspricht. Abseits des Berglands
fanden viele Initiierungen wihrend der Nacht statt, was auf einen synoptischen Einfluss schlief3en ldsst.
Die vielen im Rheintal initiierten Gewitter konnten teilweise durch Kaltfronten ausgelost worden sein.

Meist wehte der Wind aus Siidwesten bis Westen, was der Klimatologie entspricht (Abb. 5.6h).
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Abb. 5.6.: Gewittergruppeninitiierungen mit einer Gruppenlebensdauer von mindestens fiinfzehn Minuten, ermit-

telt mit TRACE3D fiir die Monate Mai bis September der Jahre 2018 (a) bis 2023 (f). Der schwarze Stern mar-
kiert Rottenburg. Die schwarzen Punkte markieren die Standorte der Radare, deren Reflektivititsmessungen in
TRACES3D fiir die Ermittlung der Reflektivititskerne eingehen. Die Grofle der Punkte beschreibt die Gruppenle-
bensdauer. ERAS 850hPa Windrichtung, gemittelt iiber Baden-Wiirttemberg fiir die Monate Mai bis September
in den Jahren 2018 (g) bis 2023 (1).
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Erstaunlich wenige Gewittergruppeninitiierungen gab es im Jahr 2020 (Abb. 5.5a, 5.6¢). Diese befan-
den sich iiberwiegend iiber dem Schwarzwald, den Siidvogesen und an der Siidkante der Schwibischen
Alb. Im Neckartal und rund um Karlsruhe haben sich nur wenige Gewitter neu gebildet. Insgesamt sind
die regionalen Unterschiede in diesem Jahr aber klein (Abb. 5.5a). Die Verteilung der mittleren 850hPa
Windgeschwindigkeiten und Windrichtungen dhnelt sehr stark dem Vorjahr (Abb. 5.6h, i). Dennoch un-
terscheiden sich sowohl die Anzahl als auch die rdumliche Verteilung der Gewittergruppeninitiierungen
deutlich voneinander. Wie spiter noch gezeigt wird, hat der Wind einen groBen Einfluss auf Initiierung
von Gewittern. Jedoch ist hier zu erkennen, dass die regionale Verteilung von Gewittergruppeninitiierun-
gen nicht alleine vom Windfeld abhéngt, sondern auch weitere Faktoren eine wichtige Rolle spielen.
Das Jahr 2021 ist das Jahr mit den zweitmeisten Gewittergruppeninitiierungen im Untersuchungsgebiet
(Abb. 5.5a). Dort fanden die Gewittergruppeninitiierungen erneut iiberwiegend tagsiiber iiber dem Berg-
land statt (Abb. 5.6d). Die meisten Gewittergruppeninitiierungen gab es mit Abstand im Bereich der
Schwibischen Alb (Abb. 5.5a). Wie im Jahr 2018 gab es auch 2021 wenig Kaltfrontpassagen. Im Ge-
gensatz zum Jahr 2018 dominierten 2021 West- bis Stidwestwinde, die hidufig Geschwindigkeiten tiber
8ms~! erreichten (Abb. 5.6)).

Im Jahr 2022 gab es fast genauso viele Gewittergruppeninitiierungen wie im Jahr 2021 (Abb. 5.5a).
Es sind keine klaren Haufungen von Gewittergruppeninitiierungen zu identifizieren (Abb. 5.6e). Auf-
fallend ist in diesem Jahr, dass viele Gewitter spit abends oder in der Nacht entstanden sind und dass
die Gruppenlebensdauer deutlich hoher als in den anderen Jahren ist. Die Kombination aus vermehrter
Gewittergruppenauslosung bei Nacht und einer hohen Anzahl von 82 Tagen mit Kaltfrontpassagen iiber
Baden-Wiirttemberg (Abb. 5.5¢) lidsst vermuten, dass in diesem Jahr besonders viele Gewitter synoptisch
initiiert wurden.

Auch im Jahr 2023 sind keine klaren Gewittergruppeninitiierungshotspots zu erkennen (Abb. 5.6f). Auch
hier fanden vor allem in den Bergen die Gewitterinitiierungen oft am Vormittag und in den Télern nachts
oder abends statt. Die Gewittergruppenlebensdauern sind aber deutlich niedriger als im Jahr 2022. Die
Verteilung der mittleren Windrichtungen sowie die Anzahl und die regionale Verteilung der Gewitter-
gruppeninitiierungen 2023 dhnelt dem Jahr 2022 sehr. Nur 2023 waren die Windgeschwindigkeiten aus

westlichen Richtungen etwas niedriger als 2022.

Wie bereits in anderen Arbeiten beschrieben (Lock and Houston, 2015; Weckwerth et al., 2011) wei-
sen die Initiierungen von Gewittern eine starke Variabilitit auf. Im Jahr 2018 gab es z.B. doppelt so viele
Gewittergruppeninitiierungen wie im Jahr 2020 und auch in der rdumlichen Verteilung kann es zwischen
den Jahren grofle Unterschiede geben. Piper and Kunz (2017) zeigen, dass erst bei der Betrachtung von
einem Zeitraum iiber mehrerer Jahre hinweg Gewittermaxima in Stidwestdeutschland zu erkennen sind.
Analog lassen sich hier erst klare Maxima in der Verteilung der Gewittergruppeninitiierungen erken-
nen, wenn alle sieben Jahre gemeinsam betrachtet werden. Auch wenn sich die Windrosen des 850 hPa

Winds fiir zwei Jahre dhneln konnen sich die Verteilungen der Gewitterinitiierungen stark voneinander
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unterscheiden. Dies zeigt, dass der Ort von Gewitterinitiierungen nicht nur von Windmustern abhéngig
ist. Die Anzahl der Kaltfrontpassagen kann die Anzahl der Gewitterinitiierungen beeinflussen, aber ist
nur einer von vielen Prozessen, der mit Gewitterauslosungen wechselwirkt. In Jahren mit vielen Kalt-
frontpassagen gibt es insgesamt weniger Gewitterauslosungen (Abb. 5.5a, ¢), obwohl Kaltfronten als
Ausloser von Gewittern dienen konnen (Kapitel 2.2.2). Eine mogliche Erkldarung konnte sein, dass die
mit den Fronten einhergehende Bewdlkung im Sommer die Einstrahlung mindern und warme, feuch-
te Sommerluft durch kiihlere, trockenere Umgebungsbedingungen ersetzt, sodass die Auslosung von
Gewittern erschwert wird. Der Monatsverlauf der Kaltfrontpassagen dhnelt jedoch dem Monatsverlauf
der Gewitterinitiierungen (Abb. 5.5d, f). Ob der Monatsverlauf der Kaltfronten plausibel ist, kann nicht
tiberpriift werden. Ich hitte im Friihjahr und im Herbst aufgrund groerer Temperaturgradienten mehr

Tiefdruckgebiete und somit Kaltfrontpassagen als im Sommer erwartet.

5.2.3. Einfluss der Schwellenwerte auf Verteilungen der Gewittergruppenentstehung

Auch wenn das Konzept, Gewitter im nahen Umfeld zu Gewittergruppen zusammenzufassen, bereits in
anderen Studien (Lock and Houston, 2014; Wilson and Roberts, 2006) dhnlich angewendet wurde, soll
hier untersucht werden, welchen Einfluss die Wahl der Parameter zur Gewittergruppeneinteilung auf die
Anzahl und die eben diskutierte regionale Verteilung der Gewittergruppenentstehungen hat. Bevor Para-
meter festgelegt wurden, wurden sorgfiltige Uberlegungen getiitigt, wie Gewitter sinnvoll zusammenzu-
fassen sind und ausprobiert welche Parameter fiir diese Untersuchungsregion sinnvolle Gewittergruppen
unterteilen.

In diesem Kapitel wird untersucht, welchen Einfluss die Wahl der drei Parameter
- Blitze ja/nein,
- Mindestlebensdauer der Gewittergruppe,

- Mindestabstand zwischen Initiierung und néchstliegendem RC, das bis zu 20 Minuten vor der

betrachteten Initiierung entstanden ist, sodass eine Pfadinitiierung zur Gruppeninitiierung wird.

auf die Anzahl und die regionale Verteilung der Gewittergruppenentstehungen im Untersuchungsgebiet
hat. Wenn keine Blitzmessungen verwendet werden, wiirden alle von TRACE3D detektierten Gruppen-
initilerungen als Gewittergruppeninitiierungen gezihlt werden. Eine Unterscheidung zwischen Schauern
und Gewittern wiére nicht moglich, sodass die Gewittergruppeninitiierungen ohne die Unterscheidung
durch Blitze (blaue Linien in Abb. 5.7) sowohl Schauer als auch Gewitter beinhalten konnen.

Wird der verlangte Mindestabstand zwischen der betrachteten Initiierung zum néchstliegenden RC zur
Definition einer Gewittergruppeninitiierung vergroflert, so gibt es weniger Gewittergruppeninitiierun-
gen und die einzelnen Gewittergruppen werden groer. Wird der Abstand verkleinert, entstehen mehrere
kleine Gewittergruppen und somit gibt es auch mehr Gewittergruppeninitiierungen. Zwischen den Teil-

regionen gibt es nur kleine Unterschiede in der Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen (Abb. 5.7a).
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Abb. 5.7.: Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen Ngg; in Abhédngigkeit des Abstandes einer jeden Gruppen-
initilerung zum néchstgelegenen RC, das nicht zum Pfad der Gruppeninitiierung gehort und bis zu 20 Minuten
vor der Initiierung existierte, dargestellt fiir die Monate Mai bis einschlieflich September der Jahre 2017-2013
(a). Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen Ngg; in Abhédngigkeit der minimalen Gruppenlebensdauer, die zur
Filterung der Gewittergruppen verwendet wurde, dargestellt fiir die Monate Mai bis einschlieBlich September der
Jahre 2017-2013 (b). Die roten Linien kennzeichnen die in dieser Arbeit verwendeten Schwellenwerte.

AuBerdem verindert sich die regionale Verteilung der Gewittergruppeninitiierungen nur leicht durch die
Verdnderung des Mindestabstands. Unabhédngig vom Abstand werden die wenigsten Gewittergruppenin-
itilerungen stets im westlichen Rheintal detektiert. Bei kleinen Abstinden werden die meisten Gewitter-
gruppeninitiierungen in der Schwibischen Alb, bei groeren Abstinden jedoch im Lee des Stidschwarz-
walds detektiert. Die Wahl des Mindestabstands zwischen der betrachteten Initiierung zum néchstliegen-
den RC zur Definition einer Gewittergruppeninitiierung beeinflusst die Anzahl an Gewittergruppeniniti-
ierungen stark aber deren regionale Verteilung nur leicht (Abb. 5.7a). Auch Lock and Houston (2015)
bestdtigen, dass die Wahl des Umkreises zur Definition einer Gewittergruppeninitiierung weder die zeit-
liche noch die rdumliche Verteilung der Gewittergruppeninitiierungen grundlegend verédndert.

Werden nur Gewittergruppeninitiierungen betrachtet, denen wihrend ihrer Gruppenlebenszeit mindes-
tens ein Blitz zugeordnet werden kann, so verringert sich erneut die Anzahl der Gewittergruppenin-
itiierungen, da alle Schauer herausfallen. Circa die Hilfte aller detektierten Gruppeninitiierungen sind
Schauergruppeninitiierungen. Die regionale Verteilung verdndert sich kaum durch das Hinzuziehen von
Blitzmessungen. Mit der Verwendung von Blitzmessungen werden fiir kleine Mindestabstinde eben-
falls im Bereich der Schwibischen Alb die meisten Gewittergruppen initiiert, dicht gefolgt vom Lee des
Schwarzwalds. Wird der Mindestabstand zur Definition einer Gewittergruppeninitiierung unter Einbe-
zug von Blitzmessungen verindert, so gibt es auch keine nennenswerten Anderungen in der regionalen

Verteilung der Gewittergruppeninitiierungen (Abb. 5.7a).
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Wird die minimale Gruppenlebensdauer zur Definition einer Gewittergruppeninitiierung erhoht, so
nimmt die Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen ab. Sowohl unter Einbezug der Blitzdaten als auch
ohne deren Verwendung, hat die Verdnderung der minimalen Gruppenlebensdauer nur einen kleinen
Einfluss auf die regionale Verteilung der Initiierungen (Abb. 5.7b). Werden Blitze als Filterkriterium ver-
wendet, hat die Verdnderung der minimalen Gruppenlebensdauer nur noch einen kleinen Einfluss auf die
Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen, da viele kurzlebige Schauergruppen, die sich nicht zu einem
Gewitter entwickelt haben, bereits gefiltert wurden.

Somit beeinflusst die Verdnderung der drei Parameter zwar die Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen
und somit die Gewittergruppengroflen erheblich, aber nicht die regionale Verteilung der Gewittergrup-

peninitiierungen.

5.2.4. Thermodynamische und dynamische Umgebungsbedingungen bei der Initiierung
von Gewittergruppen

In Bezug auf die Umgebungsbedingungen vor Konvektionsausldsung gibt es noch viele offene Fragen
(Kapitel 2.2.5, Groenemeijer et al., 2024). Ziel ist, Umweltfaktoren zu verstehen, die die Hiufigkeit von
Gewitterinitiierungen erhdhen oder vermindern und ob sich die Umgebungsbedingungen zwischen ver-
schiedenen Regionen unterscheiden.

Dazu werden Umgebungsbedingungen im Bereich der meso-beta Skala zum Zeitpunkt einer Gewitter-
gruppenauslosung zwischen den sieben Teilregionen (Abb. 4.1, Tab. 4.1) sowie mit den durchschnitt-
lichen Umgebungsbedingungen, gemittelt iiber alle Teilregionen (in den Abbildungen als Klimatolo-
gie referenziert), verglichen (Abb. 5.8). Die Umgebungsbedingungen Windgeschwindigkeit, Windrich-
tung, Windscherung, Konvergenz, dquivalentpotentielle Temperatur, Froudezahl, Gradient der potentiel-
len Temperatur, CAPE und CIN werden aus ERAS Reanalysen (Kapitel 4.4) entnommen. Auch wenn
Konvergenz, die Froudezahl und der Gradient der potentiellen Temperatur nicht mehr durch die meso-
beta Skala erfasst werden konnen, werden diese Parameter hier testweise untersucht. Mittels der Néchste-
Nachbar-Methode wird der rdumlich und zeitlich nichstgelegene ERAS5 Wert einer jeder Gewittergrup-
peninitiierung zugeordnet. AnschlieBend werden alle zu den Gewittergruppeninitiierung zugehdrigen
ERAS Werte iiber alle Gewittergruppeninitiierungen in der jeweiligen Region gemittelt. Die ERAS5 Kli-
matologie umfasst zugehorig zur Gewitterklimatologie den Zeitraum Juli 2017 bis Oktober 2023 fiir die
Monate Mai bis einschlieSlich September.

Im Folgenden werden zunéchst die Grenzen der Analyse aufgezeigt. Anschlieend werden die Unter-
schiede zwischen Umgebungsbedingungen wihrend Gewittergruppenauslosungen gemittelt iber alle
Regionen im Vergleich zu den durchschnittlichen Umgebungsbedingungen und Unterschiede in den Um-
gebungsbedingungen zwischen den Teilregionen wihrend Gewittergruppenauslosungen diskutiert. Zum
Schluss werden fiir einige Groen die ERAS Umgebungsbedingungen mit den CERRA Umgebungsbe-

dingungen verglichen.
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Grenzen der Analyse von konvektiven Umgebungsbedingungen mittels ERA5
Reanalysedaten

In den Jahren 2017 bis 2023 fand beim DWD die Umstellung von COSMO-DE auf COSMO-D2 und
anschliefend auf ICON-D2 statt. Aufgrund von Konsistenz wurde hier die ERA5-Reanalyse verwen-
det und nicht die hoher aufgelosten DWD Reanalysedaten der drei unterschiedlichen Modelle. Bei hoch
aufgelosten Modellen miisste auBerdem iiberpriift werden, ob das Gewitter zum richtigen Zeitpunkt am
richtigen Ort erfasst wurde, sodass im Modell die Umgebungsparameter zum realen Initiierungszeitpunkt
noch nicht durch ein simuliertes Gewitter im Modell signifikant verdndert wurden.

ERAS hat eine horizontale Modellauflosung von 31km und eine zeitliche Auflésung von einer Stunde.
Das heif3t, es wird eine Parametrisierung von konvektiven Prozessen bendtigt (Hersbach et al., 2020).
Da die Konvektion parametrisiert wird, haben die Gewitter keinen Einfluss auf die Umgebungsbedin-
gungen im Modell. Aulerdem ist die Orographie nur grob aufgelost und die Berge sind niedriger als
in der Realitédt (Abb. 4.9a). Die vertikale Auflosung von 25hPa in der unteren Atmosphére reicht nicht
aus, um Vertikalprofile von Temperatur und Feuchte korrekt aufzuldsen. Vor allem in der unteren Atmo-
sphire konnen Reanalysen sowohl in Windfeldern als auch in Temperatur- und Feuchtefeldern als Folge
von Grenzschichtparametrisierungen und Grenzen in der Datenassimilation einen erheblichen Bias auf-
weisen (Latt et al., 2022; Li et al., 2020; Taszarek et al., 2020). Wu et al. (2024) fanden heraus, dass
thermodynamische Parameter in ERAS héufig tiberschitzt und dynamische GroBen unterschitzt werden.
Dennoch wurden in der Literatur ERA Reanalysen bereits vielfach verwendet um konvektive Umge-
bungsbedingungen zu charakterisieren (Taszarek et al., 2020; Allen and Karoly, 2014; Porgba et al.,
2022; Li et al., 2020). Li et al. (2020) schreiben, dass ERAS in der Lage ist, sowohl Umgebungsbedin-
gungen von schweren, lokalen Stiirmen als auch die synoptisch-skaligen Merkmale, die diese Gewitter
auslosen, zu reproduzieren.

Auch in dieser Arbeit wird bei spiteren Analysen gezeigt, dass ERAS unterschiedliche Umgebungsbe-
dingungen fiir verschiedene Gewitterintensitéiten erfassen kann (Kapitel 5.3.2) und somit in der Lage ist,
Unterschiede in Umgebungsbedingungen einiger Parameter wihrend der Gewitterauslosung zu erfassen.
Jedoch bleibt fraglich, ob die GroBe der eingeteilten Teilregionen mit Flichen von jeweils 2400km? im
Verhiltnis zur ERAS Modellauflosung von 31 km grof3 genug ist, um relative Unterschiede zwischen den
Regionen zu identifizieren. Deshalb wird im letzten Unterkapitel dieses Kapitels ein Vergleich zwischen
den ERAS und CERRA (horizontale Auflosung von 5.5km, zeitliche Auflosung von 3h, Verfiigbarkeit
bis 2021, Kapitel 4.4) Umgebungsbedingungen zu Zeitpunkten von Gewittergruppenauslosungen fiir die
verschiedenen Teilregionen diskutiert. In Abbildung 4.9 sind die Modellorographien beider Reanalysen

und die Teilregionen abgebildet.
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Unterschiede zwischen Umgebungsbedingungen wahrend
Gewittergruppenauslésungen und den durchschnittlichen Umgebungsbedingungen

Fiir einige ERAS Parameter existieren deutliche Unterschiede zwischen den Umgebungsbedingungen
wihrend Gewittergruppeninitiierungen und den durchschnittlichen Hintergrundbedingungen. Gewitter
werden bevorzugt bei einer 850hPa Windgeschwindigkeit von ca. 4ms~! ausgelost (Abb. 5.8a). Die kli-
matologische ERA5 850hPa Windgeschwindigkeit hat ihr Maximum bei Windgeschwindigkeiten von
unter I ms~!. Diese sehr niedrigen Werte der klimatologischen 850hPa Windgeschwindigkeit konnten
durch eine Unterschidtzung von Windgeschwindigkeiten in der unteren Atmosphire durch ERAS in Ge-
bieten mit komplexer Orographie zustande kommen (Gualtieri, 2021; Latt et al., 2022). In 500 hPa wehen

1 was ca. 2ms~! un-

die Winde wihrend Gewittergruppeninitiierungen meist mit Werten um die Sms™
terhalb des klimatologischen Maximums der Haufigkeitsverteilung liegt. Die Unterschiede zwischen den
Windgeschwindigkeiten wihrend Gewittergruppenauslosungen und der Klimatologie zeigen, dass die
Dynamik bei der Auslosung von Gewittern eine wichtige Rolle spielt.

In 500hPa dominiert in der Klimatologie eine Siidwest- bis Weststromung (Abb. 5.8d). Bei Gewitter-
gruppenauslosungen dominieren in 500hPa Siidwestwinde. Die Dominanz der Stidwestwinde bei Ge-
wittergruppenauslésungen konnte daher kommen, dass im Untersuchungsgebiet vor allem bei trogvor-
derseitigen Lagen, die Stidwestwinde im Untersuchungsgebiet verursachen, Gewitter initiiert werden.
AuBerdem stromt bei Siidwestwinden feuchte, warme Luft ins Untersuchungsgebiet. Dies zeigt sich auch
in der Windrichtungsscherung (500hPa - 850hPa): Gewitter werden bevorzugt bei negativen Windrich-
tungsscherungen ausgelost, was einer Rechtsdrehung des Windes mit der Hohe und somit einer Warm-
luftadvektion entspricht. In 850 hPa dominieren in der Klimatologie Siidwest- bis Westwinde (Abb. 5.8c).
Bei 850hPa Windrichtungen um die 260 ° werden Gewitter besonders haufig ausgelost.

Um den Einfluss des Tagesgangs auf die dquivalentpotentielle Temperatur 6 moglichst gering zu halten,
werden nur dquivalentpotentielle Temperaturen zwischen 11 und 13 UTC miteinander verglichen (Abb.
5.8g). Wie zu erwarten liegt wihrend der Auslosung von Gewittern die dquivalentpotentielle Temperatur
deutlich iiber den Werten der klimatologischen dquivalentpotentiellen Temperatur. Feucht-warme Luft-
massen spielen somit eine wichtige Rolle bei der Auslosung von Gewittern. Auch die erhohten CAPE
Werte wihrend Gewitterauslosungen unterstiitzen diese Aussage (Abb. 5.8h). Die CIN Werte zeigen
kaum einen Unterschied zwischen der Klimatologie und Gewitterauslosungen (Abb. 5.81). Die niedrige
vertikale Auflosung der ERAS Reanalyse konnte ein Grund dafiir sein, dass die vertikale Schichtung im
untersten Kilometer der Atmosphére als {iberwiegend stabil dargestellt wird, obwohl im Sommer tags-
iiber eine eher labile Schichtung zu erwarten ist (Abb. 5.8j). Dennoch verschiebt sich das Maximum der
Verteilung fiir die Auslosung von Gewittergruppen im Vergleich zur Klimatologie nach links zu einer
weniger stabilen Atmosphére. Die Schichtung der Atmosphire wird um die Mittagszeit durch Sonnen-
einstrahlung labiler, was ein Grund dafiir ist, dass die meisten Gewitter um die Mittagszeit entstehen.

Obwohl Konvergenz bei der Gewitterauslosung eine wichtige Rolle spielt, kann kaum ein Unterschied
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Abb. 5.8.: Relative Haufigkeitsverteilungen verschiedener ERAS Umgebungsbedingungen fiir Gewittergruppenin-

itiierungen unterteilt nach den verschiedenen Teilregionen (Abb. 4.1).

95



5. Gewitterklimatologie 2017-2023

zwischen den Bedingungen wihrend Gewittergruppenauslosungen und der Klimatologie festgestellt wer-
den (Abb. 5.8k). Dies liegt vermutlich an der groben horizontalen Modellauflosung von 31 km der ERAS
Reanalyse, wodurch ERAS nicht in der Lage ist, fiir die Gewitterauslosung entscheidende Stromungs-
muster wiederzugeben (Piper et al., 2019). Konvergenzen, die fiir die Gewitterauslosung eine Rolle spie-
len, finden auf kleineren Skalen als die meso-beta Skala statt und kénnen somit nicht durch ERAS5 erfasst
werden. Selbst fiir hoch aufgeloste Modelle bleibt es herausfordernd Windfelder und Konvergenzen im
Umfeld einer komplexen Orographie zu simulieren (Barthlott and Kirshbaum, 2013).

Die Froudezahl nimmt fast immer Werte unter 1 an (Abb. 5.81). Da bodennahe Windgeschwindigkeiten
von ERAS hiufig unterschiitzt werden (Gualtieri, 2021; Latt et al., 2022) und die untere Atmosphére
eher als zu stabil von ERAS analysiert wird, kann es zur Unterschitzung der Froudezahl kommen. Bei

der Auslosung von Gewittern ist die Froudezahl oft etwas hoher als im Durchschnitt.

Zusammenfassend lisst sich sagen, dass sich die Umgebungsbedingungen zwischen Klimatologie und
Gewittergruppenauslosungen in erster Linie in Hinblick auf die Dynamik und Luftmasseneigenschaften
wie bodennahe Temperatur und Feuchte unterscheiden. Das Zusammenspiel aus Dynamik und Luftmas-
seneigenschaften spielt eine wichtige Rolle bei der Auslosung von Gewittern, was mit Ergebnissen von
MeiBner et al. (2007) iibereinstimmt. Gewitteraktivitét ist ein Resultat aus verschiedenen interagierenden
Prozessen unterschiedlicher Raum- und Zeitskalen (Piper et al., 2019; Corsmeier et al., 2011; Mahlke,
2017). Gewitter werden in Stidwestdeutschland bevorzugt bei Siidweststromungen ausgelost, welche oft
mit einer trogvorderseitigen Lage des Untersuchungsgebiets einhergehen, bestenfalls mit einhergehender
Advektion von feucht-warmer Luft, was sich mit Analysen von Piper et al. (2019); Wapler and James

(2015); Mohr et al. (2019) deckt.

Unterschiede zwischen Umgebungsbedingungen wahrend
Gewittergruppenauslésungen in den Teilregionen

Insgesamt bestehen nur sehr kleine Unterschiede zwischen den sieben Teilregionen in Bezug auf die
grofraumigen Umgebungsbedingungen wihrend Gewittergruppeninitiierungen. Fiir einige Parameter
werden fiir das West- und Ostrheintal leicht andere Umgebungsbedingungen im Vergleich zu den an-
deren Teilregionen dargestellt. Die kleinen Schwankungen konnten auch ein Mittelungseffekt sein, da es
in diesen beiden Regionen die wenigsten Gewittergruppeninitiierungen gibt (Abb. 5.5a) und somit die
Verteilungen nicht so glatt werden.

Im Westrheintal gibt es im Vergleich zur Klimatologie und zu den anderen Regionen eine Tendenz zu
Gewitterauslosungen bei leicht erhohten 850 hPa und 500 hPa Windgeschwindigkeiten mit relativen Ma-
xima um die 13ms~! bzw. 15ms~' (Abb. 5.8a, b). Fiir den Westschwarzwald gibt es ein sekundires
Maximum an Gewitterauslosungen bei einer 850 hPa Windrichtung von 45° (Abb. 5.8¢). Dies zeigt, dass
die Mittelgebirge die Gewitterinitiierung beeinflussen und besonders viele Gewitter das erste Mal von
TRACES3D in deren Lee detektiert wurden (Abb. 5.3a, ¢). Die Froudezahl liegt meist unter dem Wert 1,
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was auf eine bevorzugte Umstromung der Berge und eine Gewitterinitiierung im Lee der Mittelgebirge
hinweisen kann. Da die Gewitter bei ihrer Detektion bereits Reflektivititen von 45dBy erreicht haben,
kann jedoch nicht sicher gesagt werden, dass im Lee auch wirklich die Auslosung stattgefunden hat.

Im Ostrheintal werden Gewitter bevorzugt bei erhohten dquivalentpotentiellen Temperaturen mit Werten
um die 328K ausgelost (Abb. 5.8g). Zum Einen konnten das thermisch ausgeloste Gewitter sein, die
im Rheintal entstehen, zum Anderen dominieren im Sommer im Rheintal oft feucht-warme Luftmassen,
sodass sich die Klimatologie der Umgebungsbedingungen im Rheintal auch in der Gewitterauslosung
widerspiegelt. Es gibt einige Parameter, fiir die sich die Umgebungsbedingungen zu Gewittergruppen-
auslosungen zwischen den Teilregionen unterscheiden. Die Unterschiede spiegeln jedoch nur die Klima-
tologie der jeweiligen Region wider und beeinflussen nicht die Haufigkeit der Gewittergruppenauslésun-
gen. Zum Beispiel herrscht im Westrheintal wihrend Gewittergruppenauslosungen besonders hiufig eine
Windrichtungsscherung (500hPa - 1000hPa) von 30° (Abb. A.1i). Die hiufigste 500hPa Windrichtung
ist Stidwest (Abb. 5.8d). Durch das Rheintal werden die Stidwestwinde siidlich kanalisiert, wodurch hau-
fig eine Windrichtungsscherung von ca. 30° zustande kommt, unabhéngig davon, ob es ein Gewitter gibt

oder nicht. Weitere Beispiele sind bodennahe Windgeschwindigkeiten und Temperaturen (nicht gezeigt).

Vergleich von Umgebungsbedingungen der ERA5 und CERRA Reanalysen zum
Zeitpunkt von Gewittergruppenauslésungen

Im vorigen Abschnitt wurden nur sehr kleine Unterschiede in den Umgebungsbedingungen der ERAS
Reanalyse fiir die verschiedenen Teilregionen gefunden. Um einen Eindruck zu erhalten, ob die sehr
kleinen regionalen Unterschiede real sind oder eine Folge der zu geringen raumlichen Auflosung von
ERAS in Relation zu den Teilregionen ist, werden in diesem Abschnitt ERAS und CERRA Umgebungs-
bedingungen fiir die Teilregionen verglichen.

Sowohl die Klimatologie der Reanalysen als auch die iiber alle Regionen gemittelten Umgebungsbedin-
gungen zum Zeitpunkt von Gewittergruppenauslésungen dhneln sich fiir die meisten Parameter beider
Reanalysen stark (Abb. A.1). Die Klimatologie der CERRA 850hPa Windgeschwindigkeit (Abb. A.1d)
folgt einer fiir den Wind zu erwartenden Weibull-Verteilung, die zugehorige Klimatologie der ERAS
850hPa Windgeschwindigkeit weist nur negative Steigungen auf. Wie die ERAS5 Reanalyse ist auch die
CERRA Reanalyse nicht in der Lage, plausible Temperaturgradienten der potentiellen Temperatur (Abb.
A.lm, p) in der unteren Atmosphire zu erfassen. Dies war zu erwarten, da die vertikale Auflosung beider
Reanalysen auf Druckniveaus in der unteren Atmosphére identisch ist. Die Konvergenz in 850hPa (Abb.
A.1In, q) unterscheidet sich fiir beide Reanalysen deutlich voneinander. Die Betrige der Konvergenzen
sind in der CERRA Reanalyse hoher als in der ERAS Reanalyse. Dennoch ist CERRA noch zu grob
aufgeldst, um zwischen Bedingungen wihrend Gewittergruppenauslosungen und der Klimatologie einen
Unterschied in der Konvergenz festzustellen.

Die Unterschiede zwischen den verschiedenen Teilregionen sind in der hoher aufgelosten CERRA Re-
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analyse auch nicht groBer als in der ERAS5-Reanalyse. Dies ldsst vermuten, dass die horizontale Auf-
16sung von 31km der ERAS5 Reanalyse nicht der ausschlaggebende Grund fiir die kleinen regionalen
Unterschiede in den Umgebungsbedingungen ist, sondern dass die kleinen regionalen Unterschiede real
sein konnen. Diese Aussage wird durch die im folgenden Abschnitt 5.2.5 diskutierten Gewittereigen-
schaften, welche sich ebenfalls fiir die verschiedenen Regionen nur leicht unterscheiden und nicht durch

eine Modellauflosung begrenzt sind, unterstiitzt.

5.2.5. Gewittereigenschaften in Abhéngigkeit der Initiierungsregion

In diesem Kapitel wird analysiert, wie sich die Eigenschaften von Gewittern in Abhingigkeit der In-
itiierungsregion unterscheiden. Leben Gewitter, die im Umfeld von Bergen initiiert werden ldnger und
werden diese intensiver als Gewitter, die in Télern initiiert wurden? Gibt es Unterschiede in Bezug auf
die Initiierungsuhrzeit zwischen den verschiedenen Regionen? Das Wissen iiber mogliche Unterschiede
in Gewittereigenschaften zwischen den unterschiedlichen Teilregionen kann dabei helfen, die in Kapitel
5.3.5 diskutierten Verteilungen der Gewittergruppenpfade besser zu verstehen und Ursachen fiir regiona-
le Hiaufungen von schweren Gewittern zu finden.

Verschiedene mit TRACE3D ermittelte Gewittereigenschaften sind fiir die sieben Teilgebiete (Abb. 4.1,
Tab. 4.1) in Abbildung 5.9 dargestellt. Die meisten Gewittergruppen werden zwischen 11 und 15 UTC
ausgelost (Abb. 5.9a). Weckwerth et al. (2011) fand die meisten Gewittergruppeninitiierungen etwas
frither zwischen 10 und 12 UTC in Siidwestdeutschland. Vor allem im Bereich der Mittelgebirge ist
das Mittagsmaximum in der Anzahl der Gewittergruppenauslosungen sehr stark ausgepriagt (Weckwerth
et al., 2011). Sowohl die differentielle Erwirmung als auch die daraus resultierenden thermischen Win-
de sind wichtige Antriebe der Konvektionsauslosung im Bereich der siidwestdeutschen Mittelgebirge
(Weckwerth et al., 2011; Nisi et al., 2020). In der Schwarzwaldregion sowie in der Schwibischen Alb
gibt es zwei Maxima in der Verteilung Gewittergruppeninitiierungsuhrzeiten, das Erste gegen 11 UTC
und das Zweite gegen 14 UTC (Abb. 5.9a). Gegen 12 UTC erreichen die Taleinwinde ihre maxima-
le Intensitdt (Whiteman, 2000), was ein Grund fiir das erste Maximum sein kann. Hangaufwinde sind
schon wesentlich vorher voll ausgebildet. Gegen 14 UTC wird meist die Tageshochsttemperatur erreicht
und die durch die differentielle Erwdrmung angetriebene Labilisierung ist maximal. In Ostlichen und
im westlichen Rheintal befinden sich die Maxima der Verteilung erst gegen 14 bzw. 15 UTC. Auflerdem
gibt es dort am Abend gegen 20 UTC jeweils ein sekundidres Maximum. Grund fiir eine spitere Gewitter-
gruppenauslosung im Rheintal konnte sein, dass dort Berge als Auslosemechanismus entfallen und eine
langere Zeit Luft erwédrmt werden muss, damit diese das LFC erreichen kann. Das sekundédre Maximum
am Abend konnte durch Konvergenz, die durch Wechselwirkungen mit dem Hangabwind entstehen, ver-
ursacht werden.

Die Verteilung der Gewittergruppenpfadinitiierungsuhrzeiten (Abb. 5.9b) sieht dhnlich wie die Vertei-
lung der Gewittergruppeninitiierungszeiten aus. Das Maximum der Verteilung der mittleren Gewitter-

gruppenpfadinitiierungen befindet sich um 15 UTC und wird somit etwas spiter als das der Gewitter-
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Abb. 5.9.: Absolute und relative Haufigkeitsverteilungen verschiedener Gewittercharakteristiken ermittelt durch
TRACE3D fiir Gewittergruppeninitiierungen (GGI), sowie Gewittergruppenpfadinitiierungen (GGPI) unterteilt
nach den verschiedenen Teilregionen (Abb. 4.1, Tab. 4.1).

gruppeninitiierungen erreicht. In der Verteilung der Gewittergruppenpfadinitiierungen gibt es weniger
ausgeprigte sekundire Maxima, da die hdufigen sekundidren Gewittergruppenpfadinitiierungen dominie-
ren, wodurch die Verteilung geglittet wird.

Das Maximum der Verteilung der Gewittergruppenlebensdauern befindet sich bei Gruppenlebensdau-
ern von 120 Minuten (Abb. 5.9¢). Vereinzelt konnen Gewittergruppenlebensdauern von zehn Stunden
vorkommen. Die Verteilung des westlichen Rheintals weicht etwas von den Verteilungen der anderen
Regionen ab. Sonst gibt es zwischen den verschiedenen Teilregionen kaum Unterschiede.

Auch bei den Gewittergruppenpfadlebensdauern gibt es fast keine Unterschiede zwischen den sieben
Teilregionen (Abb. 5.9d). Weckwerth et al. (2011) fand hingegen, dass Gewitter, die in den Bergen initi-
iert werden lidnger leben und hohere Intensitdten aufweisen. Die einzelnen Gewittergruppenpfade haben

mit ca. 15 bis 120 Minuten deutlich kiirzere Lebensdauern als die Gesamtgewittergruppe. Bei den Gewit-
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tergruppenpfaden dominiert eine kurze Lebensdauern von 15 Minuten, welche der festgelegten Mindest-
gruppenlebensdauer entspricht. Die mittlere Gewittergruppenpfadlebensdauer betrdgt 32 Minuten und
die mittlere Gewittergruppenpfadlidnge 27km (Tabelle A.2). Diese Werte werden jedoch von dem Re-
flektivitdtsschwellenwert in TRACE3D und den Minimalanforderungen zur Definition einer Gewitter-
gruppenpfades und einer Gewittergruppe bestimmt. Mohee and Miller (2010) fand fiir North Dakota
eine mittlere Pfadlebensdauer von 24 Minuten und eine mittlere Pfadldnge von 22 km. Obwohl die von
Mohee and Miller (2010) ermittelte mittlere Geschwindigkeit von 16ms~! iiber der hier beobachteten
mittleren Gewittergruppenpfadgeschwindigkeit von 11 ms~! liegt, ist die von Mohee and Miller (2010)
ermittelte Zugdistanz kiirzer, da die mittlere Lebensdauer geringer ist. Passend zur hdufigsten Wind-
richtung aus Siidwest, ziehen die meisten Gewittergruppenpfade nach Nordosten, unabhingig von ihrem
Initiierungsort (Abb. 5.91).

RCs werden ab einer Reflektivitit von 45dBz verfolgt. Das Maximum der Verteilung befindet sich bei
Reflektivititen von 48dBz (Abb. 5.9¢). Darin ist erneut die Dominanz der vielen kurzlebigen Gewit-
tergruppenpfade zu erkennen, die meist zu Beginn oder auch am Ende des Hauptpfades entstehen und
keine starke Intensitét erreichen. Ein paar Gewittergruppenpfade erreichen jedoch auch Reflektivititen
von iiber 70dBz. Das Maximum der Verteilung der Pfadgeschwindigkeiten befindet sich bei Sms™!
(Abb. 5.91). Auch hier besteht ein Zusammenhang zwischen Pfadgeschwindigkeit und Pfadlebensdauer.
Je langer ein Gewittergruppenpfad existiert, desto schneller werden die Pfadgeschwindigkeiten (Abb.
5.19%).

Wie zu erwarten kommen schwache Gewittergruppenpfade am hiufigsten vor und Gewittergruppenpfade
mit einer schweren Intensitit nur selten (Abb. 5.9g). Die meisten Gewittergruppen erreichen hingegen
eine moderate Intensitét, schwache und schwere Gewittergruppen kommen nur selten vor (Abb. 5.9h).
Dies liegt an der Definition der Gewitterintensitit einer Gewittergruppe (Kapitel 4.6). Jede Gewittergrup-
pe bekommt die maximal erreichte Intensitét all ihrer enthaltenen Gewittergruppenpfade zugeordnet. So
haben die meisten Gewittergruppen mindestens einen zugehorigen Gewittergruppenpfad mit moderater

Intensitiit.

Bis auf kleine Unterschiede in den Initiierungsuhrzeiten sind die Unterschiede zwischen Eigenschaf-
ten von Gewittergruppen und Gewittergruppenpfaden, die in den verschiedenen Teilregionen initiiert
wurden, nur sehr klein. Somit kann z.B. nicht gesagt werden, dass Gewitter, die im Bergland initiiert
wurden lianger leben oder intensiver werden als Gewitter, die in Télern initiiert wurden. Die Entwicklung
der Gewittergruppenpfade wird somit nicht durch die Initiierungsregion bestimmt, sondern durch andere

Dinge, die in Kapitel 5.3 untersucht werden.

5.2.6. Gewitterauslosemechanismen

Damit Gewitter entstehen konnen, bendtigt es neben geeigneten Umgebungsbedingungen in Form von

einer feucht-warmen Luftmasse und einer instabilen Schichtung der Atmosphére auch einen Auslose-
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mechanismus, der das Luftpaket zum LFC anhebt und somit die Konvektion initiiert (Kapitel 2.2.2). In
Kapitel 5.2.4 wurde gezeigt, dass die mittleren Unterschiede in den Umgebungsbedingungen wihrend
Gewittergruppenauslosungen zwischen den Regionen nur klein sind. Das bedeutet, dass in Mittelgebir-
gen Gewitter unter dhnlichen Umgebungsbedingungen ausgelost werden wie z.B. in Télern oder flachen
Regionen. Wiirden alleine die Umgebungsbedingungen die Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen be-
stimmen, wiirde die Klimatologie der fiir die Auslosung relevanten Umgebungsparameter die Anzahl der
Gewittergruppenauslosungen an einem Ort bestimmen und die Vorhersage von Gewittern wire nicht so
herausfordernd. Dies entspricht jedoch nicht der Realitit, weshalb es von gro3er Bedeutung ist, die Aus-
losemechanismen von Gewittern und deren Einfluss zu verstehen. Dies konnte zu einer Verbesserung der
Vorhersagen fithren (Kirshbaum, 2011).

Deshalb werden in diesem Kapitel die im Untersuchungsgebiet relevanten Auslosemechanismen zu-
nichst diskutiert und anschlieBend eine in dieser Arbeit entwickelte Methode vorgestellt, deren Hiu-
figkeiten mittels Fuzzylogik automatisch zu quantifizieren. Dies geschieht analog zur Bestimmung der
Gewitterintensitit. Die Zugehorigkeitsfunktionen fiir die Klassifizierung der Auslosemechanismen wer-
den basierend auf Hiufigkeitsverteilungen abgeleitet, die aus einer hindischen Klassifizierung von 800
Gewittergruppenauslosemechanismen resultieren. Das genaue Vorgehen ist in Kapitel 4.6 beschrieben.
Nach der Diskussion relevanter Auslosemechanismen im Untersuchungsgebiet werden die Haufigkeits-
verteilungen und die daraus abgeleiteten Zugehorigkeitsfunktionen diskutiert. Abschlieend werden die

Ergebnisse der Klassifizierung beschrieben.

Relevante Auslésemechanismen im Untersuchungsgebiet

Da das Untersuchungsgebiet (Kapitel 4.1) von einer komplexen Orographie geprigt wird, gibt es ei-
ne Vielzahl an Mechanismen, die Konvektion auslosen konnen (Kapitel 2.2.2). Kottmeier et al. (2008)

fanden im Schwarzwald folgende Initiierungsmechanismen:
1. Orographisch bedingte Konvergenz, durch z.B. Um- oder Uberstromung von Bergen.
2. Erwidrmung der Erdoberflache mit anschlieBender bodennaher Massenkonvergenz.

3. Ausreichend Feuchte in der Grenzschicht und Erwirmung der bodennahen Schichten zur Uber-

windung der Konvektionsunterdriickung.

4. Hebungsvorginge in der mittleren Troposphire ausgelost durch Divergenz und Luftmassen- bzw.

Vorticityadvektion.
5. Sekundére Initiierung z.B. durch Béenfronten.

Basierend auf der Einteilung von Kottmeier et al. (2008) werden hier Gewittergruppeninitiierungen mit
Hilfe von Fuzzylogik in vier mogliche Auslosemechanismen klassifiziert (Kapitel 4.6). Als orographi-

sche bedingte Auslosemechanismen werden in dieser Arbeit Umstromung und Uberstrémung von Ber-
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gen verwendet. Der zweite und dritte Mechanismus von Kottmeier et al. (2008) werden als thermisch aus-
geloste Gewitter zusammengefasst und der vierte Mechanismus wird als synoptisch ausgelostes Gewitter
bezeichnet. Dazu werden auch insbesondere Gewitter gezéhlt, die durch Kaltfronten initiiert werden. Se-
kundire Konvektion wird in dieser Arbeit aufgrund der Gruppierung von Gewittern zu Gewittergruppen
(Kapitel 5.1) vernachlissigt.

Bei der Initiierung von Gewittern wirken meist mehrere der vier Mechanismen zusammen (Corsmeier
et al., 2011). Oftmals wurde eine kombinierte Um- und Uberstromung des Schwarzwalds bei der Aus-
I6sung von Gewittern beobachtet (Hagen et al., 2011; Siegmann, 2022; Hunt et al., 1997). Aber auch
andere Auslosemechanismen konnen zusammenwirken. Mit der Fuzzylogik Klassifizierung wird nur der

wahrscheinlichste Mechanismus einer jeden Gewittergruppeninitiierung zugewiesen.

Haufigkeitsverteilungen und Zugehorigkeitsfunktionen

Die Methode der Fuzzylogik Klassifizierung (Kapitel 4.6) wurde hier erstmals dazu verwendet, um Ge-
wittergruppenauslosemechanismen zu klassifizieren. In diesem Abschnitt wird diskutiert, inwiefern die
abgeleiteten Zugehorigkeitsfunktionen bekannte physikalische Zusammenhinge erfassen. Dadurch kann
abgeschitzt werden, ob die Zugehorigkeitsfunktionen (Abb. 5.10), welche die Grundlage fiir die Klassi-
fizierung bilden, plausibel sind.

Zunichst ist es erstaunlich, dass sich die Haufigkeitsverteilungen und somit auch die Zugehorigkeits-
funktionen (Abb. 5.10) einiger ERAS Parameter trotz der groben ERAS Auflésung von 31km fiir die
vier Auslosemechanismen teilweise deutlich voneinander unterscheiden. Kaltfronten gehen mit erhoh-
ten Windgeschwindigkeiten einher (Eisenstein et al., 2022). Liegt das Untersuchungsgebiet vorderseitig
eines Troges, was einer synoptisch bedingten Auslosung entspricht, findet grofraumige Hebung statt.
AuBerdem sind vorderseitig eines Trogs hohere Windgeschwindigkeiten zu erwarten als bei einer Lage
vorderseitig eines Riickens oder einer anderen Growetterlagen mit schwachen Druckgradienten (Holton
and Hakim, 2013). Deshalb sind die hohen Windgeschwindigkeiten in 500 hPa und 850hPa (Abb. 5.10a,
b) fiir synoptisch initiierte Gewitter plausibel. Bei einer niedrigen Froude Zahl, die durch geringe Wind-
geschwindigkeiten begiinstigt wird (Kapitel 5.2.6, Gleichung 2.39), findet bevorzugt eine Umstromung
von Bergen statt (Fig. 5.10b). Umgekehrt, bei einer hohen Froude Zahl, die durch hohe Windgeschwin-
digkeiten begiinstigt wird, bevorzugt eine Uberstromung. Passend dazu gehen niedrige Froude Zahlen
mit hohen Brunt-Viisild Frequenzen einher und vice versa (Gleichung 2.39). Das heifit, dass bei hohe-
ren Brunt-Viisild Frequenzen eher eine Umstromung erwartet wird und bei niedrigeren Brunt-Viisild
Frequenzen eine Uberstromung der Berge. Dieser Zusammenhang wird durch die Zugehorigkeitsfunk-
tionen korrekt abgebildet (Abb. 5.10d).

Der vertikale Temperaturgradient ist ein Mal fiir die Stabilitdt der Atmosphire. Da bei thermisch aus-
gelosten Gewittern oft kein mechanischer Antrieb vorhanden ist (Kottmeier et al., 2008), kennzeichnen
sie sich durch eine hohe Labilitit der direkten Umgebung. Mit zunehmender Stabilitit wird eine Berg-

umstromung einer Bergiiberstromung bevorzugt (Gleichung 2.39). Auch dieses Verhalten wird durch die
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Abb. 5.10.: Haufigkeitsverteilungen (gestrichelt) und Zugehorigkeitsfunktionen (durchgezogen) fiir acht ERAS
Reanalyse Parameter (500hPa Windgeschwindigkeit, 900hPa Windgeschwindigkeit, Gradient der Temperatur
zwischen 1000hPa und 850hPa, quadratische Nyquist Frequenz N? dichtegemittelt bis in 2km Hche, potentielle
Temperatur 6, Quotient aus Dampfdruck e und Sattigungsdampfdruck e, die Grenzschichthohe und Gesamtbede-
ckungsgrad) fiir die vier Gewitterausloseklassen Umstromung von Bergen, Uberstromung von Bergen, thermische
Auslosung und Synoptik.

Zugehorigkeitsfunktionen der Temperaturdifferenz zwischen 1000hPa und 850hPa (Abb. 5.10c) erfasst.
Die Grenzschichthohe wird unter anderem durch die Stabilitit beeinflusst (Frey, 2002), weshalb sich die
Verteilungen der Temperaturdifferenz und der Grenzschichthohe dhneln (Abb. 5.10c, g). Thermisch aus-
geloste Gewitter werden durch eine starke Erwdrmung der bodennahen Schichten definiert (Kottmeier
et al., 2008) und gehen dadurch oft mit hohen Temperaturen und somit auch hohen potentiellen Tempe-
raturen einher. Bei synoptisch ausgeldsten Gewittern dominieren Hebungsprozesse in der mittleren At-
mosphire (Kottmeier et al., 2008) und die Thermik hat nur einen kleinen Einfluss. Dadurch umfasst die
Zugehorigkeitsfunktion fiir synoptisch ausgeldste Gewitter kleinere Werte als fiir thermisch ausgeloste
Gewitter (Abb. 5.10e). Grofiflachigere Hebungsantriebe sind bei synoptisch ausgeldsten Gewittern invol-
viert, die bereits vor der Gewitterauslosung fiir zahlreiche Wolken sorgen konnen. Thermisch ausgeloste

Gewitter entstehen durch eine starke Erwdrmung der bodennahen Schichten, die durch eine hohe sola-
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Tab. 5.1.: Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen Ngg; im gesamten Untersuchungsgebiet ausgelost durch den
jeweiligen Auslosemechanismus

Auslésemechanismus Ngar
Synoptik 4624 (56 %)
Uberstromung 1546  (19%)
Umstromung 1106  (13%)
Thermische Auslésung | 979  (12%)

re Einstrahlung erreicht wird. Dies ist nur moglich, wenn der Bedeckungsgrad niedrig ist. Auch dieser

Zusammenhang wird durch die Zugehorigkeitsfunktionen der Gesamtbewdlkung (Abb. 5.10h) erfasst.

Ergebnisse der Klassifizierung

Synoptisch ausgeloste Gewitter dominieren mit einem Anteil von 56 % die Gewittergruppeninitiie-
rungen (Tab. 5.1). Grebe (2009) klassifizierte in Stidwestdeutschland 28 % Frontengewitter und 45 %
mesoskalige konvektive Systeme. Ein mesoskalig konvektives System besteht zunéchst aus einzelnen
Gewittern, welche sich im Laufe der Zeit zu einem groflen Gewitterkomplex vereinen. Jirak and Cotton
(2007) analysierten, dass iiber die Hilfte der mesoskalig konvektiven Systeme durch synoptische Me-
chanismen ausgelost werden, die z.B. mit Fronten oder Trogen einhergehen. Somit ist der von Grebe
(2009) ermittelte Anteil der synoptisch ausgelosten Gewittern, welcher sich durch 28 % + % =50.5%
berechnet, vergleichbar mit dem in dieser Arbeit ermittelten Anteil. Weckwerth et al. (2011) schreibt
circa 20 % aller Initiierungstage Frontengewitter zu und circa 50 % der Tage mesoskalig konvektive Sys-
teme. Es ist zu vermuten, dass der prozentuale Anteil von synoptisch ausgelosten Gewittern iiber dem
Anteil synoptischer Initiierungstage liegt. Bei synoptischen Initiierungstagen entsteht grofflichig eine
hohe Anzahl an Gewittern, wihrend thermisch ausgeldste Gewitter und mechanisch ausgeldste Gewitter
bevorzugt in der Umgebung von Bergen ausgelost werden.

Es sind keine klaren bevorzugten Entstehungsgebiete fiir synoptische Gewitter zu erkennen (Abb. 5.12a,
c¢). Nur 0Ostlich der Schwibischen Alb gibt es eine Haufung von synoptisch initiierten Gewittern (Abb.
5.12¢). Synoptische Gewitter werden bevorzugt in Regionen mit einem Hohenbereich zwischen 400 m
und 600 m ausgelost (Abb. 5.12¢). Die Abhingigkeit der absoluten Hiufigkeiten der Anzahl an Gewitter-
gruppeninitiierungen hingt bei synoptisch ausgeldsten Gewittern nicht so stark von der Geldndehohe ab
wie fiir die anderen drei Mechanismen. Aullerdem ist der Tagesgang von synoptisch ausgelosten Gewit-
tern gering, das Maximum der Verteilung der Ausloseuhrzeiten befindet sich gegen 20 UTC (Abb. 5.11c¢).
Dies passt zu den Ergebnissen von Porgba et al. (2023). Sie fanden heraus, dass néchtliche Gewitter tiber-
wiegend durch Fronten oder Konvergenzlinien ausgelost werden. Gruppenlebensdauer und Intensitét von
synoptisch ausgelostem Gewittern sind im Vergleich zu anderen Auslosemechanismen nicht erhoht (Abb.
5.11d, f). Der prozentuale Anteil von synoptisch initiierten Gewittern ist mit 56 % deutlich hoher als fiir
die anderen drei Auslosemechanismen. Wie spiter diskutiert wird (Kapitel 5.3.3), dominieren viele kurz-

lebige und schwache Gewittergruppen die Verteilungen. In Abbildung (Abb. 5.12a) ist zu erkennen, dass
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Abb. 5.11.: Jahressummen (a) und Monatssummen (b) der Gewittergruppeninitiierungen (Nggy) im gesamten Un-
tersuchungsgebiet unterteilt nach den vier Auslosemechanismen. Relative Haufigkeitsverteilungen der Gewitter-
gruppeninitiierungsuhrzeit (c), der Gruppenlebensdauer (d), der maximalen Reflektivitit (e) und der Gruppenge-
witterstarke (Kapitel 4.6) unterteilt nach den vier Auslosemechanismen.

es bei synoptisch ausgelosten Gewittern auch viele langlebige Gewittergruppen gibt, die jedoch aufgrund
vieler kurzlebiger Gewittergruppen nicht ins Gewicht fallen.

Fischer et al. (2024) beschreibt, dass schwere Gewitter mit Hagel besonders hdufig in der Umgebung von
Bergen in der European Severe Weather Database erfasst wurden. Es konnte sein, dass sich im Bergum-
land verschiedene Initiierungsmechanismen iiberlagern und im weiteren Verlauf geeignete Umgebungs-
bedingungen wie eine hohe Verfiigbarkeit von Wirme und Feuchte zur Entwicklung von schweren Ge-
wittern fiihrt. Allen and Allen (2016) schreibt passend dazu, dass die Intensitit der Gewitter primir durch
die Umgebungsbedingungen wihrend ihres Lebenszykluses bestimmt wird. Dies wiirde bedeuten, dass
der Auslosemechanismus nicht direkt die Intensitidt von Gewittern beeinflusst und wiirde somit erklaren,
warum synoptisch ausgeloste Gewitter keine hohere Intensitit erreichen als Gewitter, die durch andere
Mechanismen initiiert wurden. Da die synoptischen Gewitter dominieren, bestimmen sie die Variabi-
litat der Gewittergruppeninitiierungsanzahlen sowohl jahresweise als auch monatsweise (Abb. 5.11a,
b). Der Sommerjahresgang (Abb. 5.11b) der synoptisch initiierten Gewitter passt zum Monatsgang der
Kaltfronten (Abb. 5.5f). Die jdhrliche Variabilitdt der synoptischen Gewitter (Abb. 5.11a) passt jedoch
nicht zur jahrlichen Variabilitdt der Kaltfrontpassagen (Abb. 5.5¢). Im Jahr 2021 wurden in dieser Ar-
beit die meisten synoptischen Gewitter klassifiziert. Das war jedoch das Jahr mit den zweitwenigsten
Tagen mit Kaltfrontpassagen in Baden-Wiirttemberg. Im Jahr 2020, das Jahr mit den meisten detektier-
ten Kaltfronttagen, wurden hier die wenigsten synoptischen Gewitter klassifiziert. Dies zeigt, dass nicht

nur Kaltfronten Gewitter initiieren konnen, sondern dass synoptisch ausgeloste Gewitter auch mit ande-
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ren Phinomenen wie z.B. Kurzwellentrogen oder synoptisch bedingten Konvergenzlinien einhergehen
konnen (Weisman, 1990; Yang and Shu, 1985). Auch Warm- und Okklusionsfronten kdénnen Gewitter
auslosen (Porgba et al., 2023).

Am zweithdufigsten wurden 19 % der Gewittergruppeninitiierungen als Bergiiberstromungen (Tab. 5.1)
klassifiziert. Das Maximum der Verteilung von Gewittergruppenauslosungen durch Bergiiberstrémungen
befindet sich um 13:30 UTC (Abb. 5.11c¢). Viele Startpunkte der durch Bergiiberstromung ausgeloste Ge-
wittergruppen sind im Bereich des Schwarzwalds, der Schwibischen Alb und der Vogesen detektiert wor-
den (Abb. 5.12d). Wie zu erwarten befinden sich Gewittergruppeninitiierungen durch Bergiiberstromung
bevorzugt liber hoher gelegenem Gelidnde (Abb. 5.12f). Jedoch werden sowohl Gewittergruppenauslo-
sungen durch Bergiiberstromungen als auch durch Bergumstromungen an Orten klassifiziert, an denen
keine Berge existieren. Auch hier muss beachtet werden, dass der von TRACE3D ermittelte Initiierungs-
ort von dem Ort abweichen kann, an dem erste Konvektionsanzeichen zu erkennen sind. Werden die Ge-
wittergruppeninitiierungen entlang des ERAS 850 hPa Winds um eine Stunde stromauf verschoben (Abb.
A.1), so befinden sich etwas mehr durch Bergum- oder Bergiiberstromung ausgeloste Gewittergruppen in
der direkten Umgebung von Bergland. Dennoch liegen immer noch einige Gewittergruppenauslosungen
fernab von Bergland, wodurch deutlich wird, dass die Klassifizierung von Auslosemechanismen mittels

Fuzzylogik Unsicherheiten aufweist.

Insgesamt wurden 13 % aller Gewittergruppeninitiierungen als Ausloser eine Bergumstromung zuge-
ordnet (Tab. 5.1). Die meisten durch Bergumstromung ausgeldsten Gewittergruppeninitiierungen befin-
den sich im Lee des Siidschwarzwalds (Abb. 5.13a, ¢). Aber auch im Nordschwarzwald, in den Vo-
gesen und in der Schwibischen Alb sind Gewittergruppenauslosungen durch Bergumstromung klassi-
fiziert worden. Die Verteilung der Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen durch Bergumstromung in
Abhingigkeit der Orographiehdhe dhnelt der Verteilung der Gewittergruppeninitiierungen durch Berg-
iberstromung (Abb. 5.13e). Das Maximum der Verteilung der Anzahl an Gewitterauslosungen durch
Bergumstromungen befindet sich um 10:30 UTC (Abb. 5.11c). Etwas spiter zwischen 12 und 14 UTC
befinden sich die Maxima der Verteilungen der Gewitterinitiierungsanzahlen, die durch Uberstrdmung
und Thermik ausgelost wurden. Das Windminimum im Tagesgang befindet sich ungefihr zum Zeit-
punkt des Sonnenaufgangs. Im Lauf des Tages wichst die Grenzschicht an, der Boden wird erwirmt
wodurch die bodennahe Schicht labilisiert wird. Die Windgeschwindigkeiten steigen an, da sich ther-
mische Windsysteme ausbilden. Zu einem fritheren Zeitpunkt ist die Atmosphire noch stabiler und die
Windgeschwindigkeiten sind geringer, wodurch eine Bergumstromung bevorzugt wird. Spiter am Tag,
mit steigender Labilisierung und hoheren Windgeschwindigkeiten, verbessern sich die Bedingungen fiir

eine Bergiiberstromung.

Der Anteil von thermisch ausgelosten Gewittern im Untersuchungsgebiet ist mit 12 % aller Gewit-
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tergruppeninitiierungen im Untersuchungsgebiet am kleinsten (Tab. 5.1). Thermisch ausgeldste Gewit-
tergruppen entstehen iiberall im Untersuchungsgebiet (Abb. 5.13d), aber werden bevorzugt auch im
Bergland ausgelost (Abb. 5.13f). Ein lokales Maximum an thermischen Gewittergruppeninitiierungen
befindet sich im Siidschwarzwald (Abb. 5.13d). Der Winkel der einfallenden Sonnenstrahlung kann an
Hiéngen giinstiger als in der Ebene sein, sodass die gleiche Energie auf weniger Fldche verteilt wird.
Dadurch ist es am Vormittag und Mittag iiber Berghdngen wirmer und feuchter als in der umgebenen
freien Atmosphire (McCutchan, 1983) wodurch Gewitter thermisch ausgelost werden konnen. Wie zu
erwarten tendieren thermisch ausgeloste Gewitter zu kiirzeren Gruppenlebensdauern als die anderen drei
Gewittergruppeninitiierungen (Abb. 5.11d). Interessanterweise weisen die klassifizierten thermisch aus-
gelosten Gewitter hohere Reflektivititen und eine hohere Intensitit auf, als Gewitter, die durch einen der
drei anderen Mechanismen ausgeldst wurden (Abb. 5.13e, f). Zum einen konnte das daran liegen, dass
die thermisch ausgeldsten Gewitter den geringsten Anteil an der Statistik haben und somit die Unsicher-
heiten hoher sind. Zum anderen wird eine hohe Temperatur als Voraussetzung fiir thermisch ausgeloste
Gewitter angenommen (Abb. 5.10e). In Kapitel 5.3.2 wird gezeigt, dass die verfiigbare Energie in Form

von Wirme und Feuchte einen erheblichen Einfluss auf die Intensitdtsentwicklung von Gewittern hat.

Die Ergebnisse zeigen im Detail groB3e Unsicherheiten und die Methode ist nicht fiir die Analyse von
Einzelfillen geeignet. Dennoch erscheint die Klassifizierung die Gewitterauslosemechanismen plausi-
bel zu unterteilen, wenn die Einteilung als Ganzes statistisch betrachtet wird. Der prozentuale Anteil
der synoptisch ausgelosten Gewittergruppen ist mit anderen Arbeiten vergleichbar. Die drei Ausloseme-
chanismen Bergumstromung, Bergiiberstromung und thermische Auslosung haben einen gemeinsamen
Anteil von 44.3 %. Diese drei Mechanismen wirken bevorzugt in der Umgebung von Bergen. Dies be-
deutet, dass in der Umgebung von Bergen im Mittel etwa doppelt so viele Gewittergruppen ausgelost
werden. Diese Abschitzung passt in etwa zu der Verteilung der Gewittergruppeninitiierungen der Jahre
2017 bis 2023 aus Abbildung 5.3a.

Réaumlich und zeitlich hoher aufgeloste Reanalysedaten zur Klassifizierung der Gewitterauslosemacha-
nismen, sowie die Verwendung zusétzlicher Klassifizierungsparameter konnten weitere Verbesserungen
bringen. Erste Versuche mit CERRA Reanalysen sind vielversprechend. Zum Zeitpunkt des Verfassens
der Arbeit waren CERRA Reanalysen nur bis Juni 2021 in dreistiindiger Auflosung verfiigbar, wodurch
Gewitter nur bis ins Jahr 2021 klassifiziert werden konnen, sodass hier nicht mit diesen Daten weiter

gearbeitet wurde.

5.3. Gewitterentwicklung und -verlauf

Im zuvorigen Kapitel wurde die Auslosung von Gewittern analysiert. Doch auch in Bezug auf die weitere
Entwicklung, insbesondere die Intensivierung von Gewittern nach der Initiierung, gibt es in der aktuellen

Forschung noch viele offene Fragen (Groenemeijer et al., 2024, Kapitel 2.2.5). Es ist von besonderem In-
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Abb. 5.12.: Raumliche Verteilung der Gewittergruppeninitiierungen mit Gewittergruppenlebensdauern von min-
destens fiinfzehn Minuten fiir die beiden klassifizierten Auslosemechanismen Synoptik (a) und Bergiiberstromung
(b) in den Monaten Mai bis September fiir die Jahre 2017 bis 2023. Die PunktgroBe spiegelt die Gewittergrup-
penlebensdauer wider. Anzahl an Gewittergruppeninitiierungen Ngg; pro Box mit einer Fliche von 225km? fiir
die Auslosemechanismen Bergumstromung (c) und thermische Auslosung (d). Nggr, zugehorig zu (a) und (b) fiir
verschiedene Orographiehohenbereiche (e, f). Der schwarze Stern markiert Rottenburg. Die schwarzen Punkte
markieren die Standorte der Radare, deren Reflektivititsmessungen in TRACE3D fiir die Ermittlung der Reflekti-
vititskerne eingehen.
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teresse, schwere Gewitter gut zu verstehen und vorherzusagen zu konnen, um die Bevolkerung bestmog-
lich warnen zu konnen. Um ein besseres Verstindnis zu erhalten, welche Voraussetzungen giinstig fiir
eine Intensivierung von Gewittern sind, werden in diesem Kapitel Umgebungsbedingungen und Eigen-
schaften von schweren Gewittern diskutiert. Im Anschluss erfolgt eine Analyse der durchschnittlichen
zeitlichen Entwicklung und der typischen Eigenschaften von Gewittergruppenpfaden, um eine genaue-
re Vorhersage ihres Verlaufs zu erméglichen. Fiir Versicherungen und Wetterbeobachter ist es hilfreich,
abschitzen zu konnen, wie haufig Regionen von schweren Gewitterereignissen getroffen werden. Des-
halb wird zum Schluss die Verteilung von (schweren) Gewittergruppenpfaden in Stidwestdeutschland

aufgezeigt.

5.3.1. Eigenschaften von Gewittergruppen

Gewittergruppen werden basierend auf der in Kapitel 5.1 eingefiihrten Definitionen gruppiert und deren
Zusammensetzung ist von den gewdhlten Schwellenwerten zur Einteilung der Gewittergruppen abhin-
gig (Kapitel 5.2.3). Damit die statistischen Eigenschaften und die Entwicklung der (schweren) Gewitter-
gruppenpfade in den folgenden Unterkapiteln besser interpretiert werden konnen, ist es notwendig, die
Zusammensetzung und Entwicklung von der Gewittergruppe zu verstehen.

Eine Gewittergruppe besteht meist aus mehreren Gewittergruppenpfaden, die eigenstindige Verldufe
haben aber mit dem gleichen System in Zusammenhang stehen. Nur 9.6 % der Gewittergruppen be-
stehen aus einem Gewitterpfad (Abb. 5.14a). Uber 50% der Gewittergruppen fassen 40 oder mehr Ge-
wittergruppenpfade zusammen. Die neuen Gewittergruppenpfadinitiierungen in der Nihe von bereits
existierenden Gewittergruppenpfaden konnen sowohl durch physikalische Prozesse wie sekundére Initi-
ierungen, oder Splitting entstehen als auch durch technische Aspekte, wie z.B. dem Tracking basierend
auf einem 45dBz Schwellenwert. Multizellen konnen ebenfalls immer wieder neue Gewittergruppen-
pfadfinitiierungen erzeugen. Bei der Zusammensetzung der Gewittergruppe dominieren oft kurzlebige,
intensitdtsschwache Pfade, die folglich dann auch die Gesamtverteilung aller Gewittergruppenpfade do-
minieren (z.B. Abb. 5.7d, g). Diese kurzlebigen Gewittergruppenpfade sind Teil der Entwicklung von
Gewittergruppen und sollten nicht vollstindig vernachlédssigt werden. Dennoch ist bei der Analyse der
Ergebnisse zu beachten, dass Verteilungen von kurzlebigen Gewittergruppenpfaden dominiert werden
und nicht alle Gewittergruppenpfade auch Gewitterpfade (Kapitel 5.1) sind.

Eine Gewittergruppe kann mit kurzlebiger Konvektion beginnen, die oftmals noch kein Gewitter dar-
stellt. 54 % der Gewittergruppeninitiierungen beginnen mit Schauern und entwickeln sich erst spiter
durch sekundére Pfadinitiierungen zu einer Gewittergruppe. Oft beinhalten Gewittergruppen einen oder
zwei Hauptgewittergruppenpfade, die eine deutlich lingere Lebensdauer als die anderen Pfade der Ge-
wittergruppe haben. In 47.6 % der Gewittergruppen werden elf oder mehr Gewittergruppenpfade vor
dem langlebigsten Pfad der Gewittergruppe initiiert (Abb. 5.14b). Die meisten sekundédren Gewitter-
gruppenpfadinitiierungen finden jedoch wihrend der Lebensdauer des langlebigsten Pfades der Gruppe
statt (Abb. 5.14c). Nach der Lebensdauer des langlebigsten Gewittergruppenpfades werden etwas weni-
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Abb. 5.14.: Gesamtanzahl Gewittergruppenpfadinitiierungen in einer Gewittergruppe (a), sowie die Anzahl an
Gewittergruppenpfadinitiierungen, die vor (b), wihrend (c) oder nach (d) der Initiierung des langlebigsten Gewit-
tergruppenpfades der jeweiligen Gewittergruppe stattfanden.

ger Gewittergruppenpfade neu initiiert als vor der Initiierung des langlebigsten Gewittergruppenpfades
(Abb. 5.14d). Von der Gewittergruppeninitiierung bis zur Initiierung des langlebigsten Gewittergruppen-
pfades konnen ganz unterschiedliche Zeitrdume vergehen (Abb. 5.15a). Bei 64 % aller Gewittergruppen
ist die Zeitdifferenz zwischen der Gewittergruppeninitiierung und der Gewittergruppenpfadinitiierung
des langlebigsten Pfades der Gruppe kleiner als die Lebensdauer des langlebigsten Pfades, ein Zusam-
menhang zwischen der Zeitdifferenz und der Lebensdauer des langlebigsten Pfades besteht jedoch nicht.
Wie zu erwarten legen in 94 % aller Gewittergruppen die Pfade vor dem langlebigsten Gewittergrup-
penpfad eine deutlich kiirzere Distanz zuriick (Abb. 5.15b). In 65 % aller Gewittergruppen haben die
Gewittergruppenpfade vor dem langlebigsten Gewittergruppenpfad eine etwas geringere mittlere Zugge-
schwindigkeit (Abb. 5.15c¢) als der langlebigste Pfad der Gewittergruppe. Von den intensitidtsschwachen

Anféangen einer Gewittergruppe, die aus mehreren kurzlebigen konvektiven Gebilden bestehen konnen,
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kann im weiteren Verlauf ein langlebigeres, intensiveres Gewitter initiiert werden. Durch die in diesem
Abschnitt beschriebene Konstellation der Gewittergruppen dominieren viele kurzlebige Gewittergrup-
penpfade die Verteilungen.
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Abb. 5.15.: Zeitdifferenzen zwischen der Gewittergruppeninitiierung und der Gewittergruppenpfadinitiierung mit

der hochsten Pfadlebensdauer der jeweiligen Gruppe in Abhédngigkeit der Lebensdauer des langlebigsten Pfades
der Gewittergruppe (a). Maximale Pfadldnge aller Gewittergruppenpfade, die vor der Initiierung des langlebigs-
ten Gewittergruppenpfades der jeweiligen Gewittergruppe beginnen in Abhingigkeit der Lebensdauer des lang-
lebigsten Pfades der Gewittergruppe (b). Mittlere Zuggeschwindigkeit aller Gewittergruppenpfade, die vor dem
langlebigsten Gewittergruppenpfad initiiert wurden, in Abhédngigkeit der mittleren Zuggeschwindigkeit des lang-
lebigsten Gewittergruppenpfades der jeweiligen Gewittergruppe (c).

5.3.2. Intensitat

Die Intensitit von Gewittern ist eine wichtige Information fiir die Bevolkerung, landwirtschaftliche Be-
triebe und Versicherungen zur Ermittlung von Schadenswahrscheinlichkeiten. Die statistischen Vertei-
lungen der Gewittereigenschaften werden von kurzlebigen, schwachen Gewittern dominiert (Kapitel
5.3.1). Hier soll untersucht werden, inwiefern sich die wenigen intensiven Gewitter von der grofen
Menge an schwachen Gewittern unterscheiden. Um Gewitter mit unterschiedlichen Intensitdten getrennt
analysieren zu konnen, wurde zunichst basierend auf sechs Radarparametern mit Hilfe von Fuzzylogik
nach Rossi et al. (2014) die Stirke der Gewitter fiir jeden Pfadzeitpunkt klassifiziert (Kapitel 4.6). An-
schlieBend werden Umgebungsbedingungen und Eigenschaften fiir unterschiedliche Gewitterintensitédten
miteinander verglichen.

Die meisten Gewittergruppenpfade erreichen nur eine schwache Intensitdt (Abb. 5.16a, b). Starke und
schwere Gewittergruppenpfade kommen mit Anteilen von 5.1% und 0.8 % nur selten vor (Tab. 5.2).
Ahnlich zu den Zahlen dieser Arbeit fand Mohee and Miller (2010), dass 1.7 % aller Gewitter in North
Dakota einen schweren Verlauf haben. Fiir die folgenden Statistiken ist zu bedenken, dass die Ergebnisse
fiir schwache und schwere Gewittergruppenpfade auf einer kleinen Datenmenge beruhen und schwache,

kurzlebige Ereignisse dominieren (Kapitel 5.3.1).
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Abb. 5.16.: Jahressummen von Gewittergruppenpfadinitiierungen (Nggpr) bzw. Schauergruppenpfadinitiierungen
(Nsgpr) fur das gesamte Untersuchungsgebiet, in den Monaten Mai bis September fiir die verschiedenen Pfadin-
tensitidten (a). Monatssummen von (Nggpr) bzw. (Nsgpy) der Jahre 2018-2022 fiir die verschiedenen Pfadinten-
sitdten (b). Jahressummen von Gewittergruppeninitiierungen (Nggy) bzw. Schauergruppeninitiierungen (Nsgy), in
den Monaten Mai bis September, fiir die verschiedenen Gruppenintensitéten (c). Monatssummen von (Nggy) bzw.
(Nsgr) der Jahre 2018-2022 fiir die verschiedenen Gruppenintensititen (d).

Die jdhrliche Anzahl der starken Gewittergruppenpfadinitiierungen hat einen dhnlichen Verlauf wie die
jahrliche Gesamtanzahl an Gewittergruppenpfadinitiierungen. Die meisten starken und schweren Gewit-
tergruppenpfade gab es im Jahr 2021, welches auch das Jahr mit den meisten Gewittergruppenpfadin-
itiierungen war (Abb. 5.16a). Im Jahr 2020 wurden hingegen fast keine starken Gewittergruppenpfade
initiiert, dies war das Jahr mit den wenigsten Gewittergruppenpfadinitiierungen. Der Verlauf der jdhrli-
chen und monatlichen Anzahl der Schauerpfadinitiierungen ist unabhédngig vom Verlauf der jahrlichen
und monatlichen Anzahl an Gewittergruppenpfadinitiierungen (Abb. 5.16a, b). Wihrend Schauerpfade
am hiufigsten im August initiiert werden und schwache Gewittergruppenpfade im Juli, werden die meis-
ten starken und schweren Gewittergruppenpfade im Juni initiiert.

Werden Gewittergruppen betrachtet, so erreichen die meisten Gewittergruppen maximal eine moderate
Intensitét (Abb. 5.16¢, d). Gewittergruppen, die eine schwere Intensitit zugeordnet bekommen, kommen
nur circa ein Viertel so oft vor wie moderate Gewittergruppen. Dass es anteilig mehr schwere Gewitter-
gruppen als Gewittergruppenpfade gibt, liegt an der Definition der Gewitterstirke einer Gewittergruppe.
Eine Gewittergruppe bekommt immer die maximale Intensitét aller ihr zugehorigen Gewittergruppen-
pfade zugeordnet. Da Gewittergruppen aus vielen Pfaden bestehen (Kapitel 5.3.1), erreichen Gewitter-
gruppen meist eine stirkere Intensitit als Gewittergruppenpfade. Die Variabilitdt der Anzahl an Gewitter-
gruppeninitiierungen verschiedener Intensititen zwischen den verschiedenen Monaten und Jahren dhnelt

der Variabilitdt der Anzahl der Gewittergruppenpfadinitiierungen.

Tab. 5.2.: Anzahl der Gewittergruppenpfadinitiierungen Nggp; und Gewittergruppeninitiierungen Nggy im gesam-
ten Untersuchungsgebiet mit der jeweiligen Intensitét.

Intensitit Neaopr Ncar
schwer 469 (0.8%) 415 (5.1%)
stark 2974 (5.1%) 1741 (21.2%)
moderat | 14305 (243%) 4194 (51.2%)
schwach | 41023 (69.8%) 1847 (22.5%)
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Thermodynamische und dynamische Umgebungsbedingungen von schweren
Gewittergruppenpfaden

Diese Hiufigkeitsverteilung der Gewitterintensitéiten (Abschnitt 5.3.2) birgt ein intrinsisches Problem fiir
jede Gewitterstatistik: Sie wird stets von den schwachen Gewittern dominiert und damit von den weniger
bedeutsamen Ereignissen. Deshalb werden hier Umgebungsbedingungen von Gewittergruppenpfaden fiir
unterschiedlichen Pfadintensititen getrennt untersucht. Falls es Unterschiede zwischen Umgebungsbe-
dingungen im Zusammenhang mit den verschiedenen Pfadintensititen gibt, konnten diese Zusammen-
hinge in der Kurzfristvorhersage helfen, die Intensitit von Gewittern abzuschitzen. Allen and Allen
(2016) schreiben, dass die Intensitit eines Gewitters hauptsiachlich durch die Umgebungsbedingungen
bestimmt wird, welche jedoch fiir viele Regionen noch genauer analysiert werden sollten. Um fiir die Ent-
wicklung schwerer Gewitter in Siidwestdeutschland giinstige Umgebungsbedingungen zu identifizieren,
werden ERAS Umgebungsbedingungen von Gewittergruppenpfadinitiierungen im Zusammenhang mit
der Gewitterintensitét in Stidwestdeutschland untersucht. Dabei wird der rdaumlich und zeitlich néchst-
gelegene ERAS Wert zur Gewittergruppenpfadinitiierung verwendet. Da die Gewittergruppeninitiierung
rdumlich und zeitlich weit entfernt von den einzelnen zugehorigen Gewittergruppenpfadinitiierungen lie-
gen kann, werden nur noch Gewittergruppenpfadinitiierungen, welche meist sekundér initiiert wurden,
fiir die Analyse der Umgebungsparameter verwendet. Ein Problem dabei ist, dass ERAS oft die voran-
gehenden Gewitter nicht auflosen kann.

Schwere Gewittergruppenpfade werden bei hoheren ERAS 850hPa Windgeschwindigkeiten initiiert als
Gewittergruppenpfade mit niedrigeren Intensititen (Abb. 5.17a). In 500 hPa befindet sich das Maximum
der Verteilung fiir schwere Gewitter bei einer Windgeschwindigkeit von 14ms~!, was knapp 10ms~!
tiber dem Maximum der mittleren Verteilung liegt (Abb. 5.17b). Die Differenz zwischen der mittleren
Verteilung der Windgeschwindigkeiten und der Verteilung der Windgeschwindigkeiten fiir schwere Ge-
wittergruppenpfadinitiierungen ist in 500 hPa groBer als in 850 hPa, wodurch eine hohere Windgeschwin-
digkeitsscherung bei der Auslosung von schweren Gewittergruppenpfaden resultiert (Abb. 5.17¢). Die
Windscherung hat einen erheblichen Einfluss auf die Organisationsform der Gewitter und somit auch
auf die Lebensdauer und Intensitdt (Kapitel 2.2.4). Auch Siegmann (2022) stellte bei der Auslosung
von Hagelgewittern eine hohere Windgeschwindigkeit in 3000 m iiber Grund als bei Gewittern ohne Ha-
gel und damit einhergehend eine groBere Windscherung fest. Porgba et al. (2022) und Taszarek et al.
(2020) fanden ebenfalls in ERAS Reanalysedaten hohere Windscherungen fiir schwere Gewitter als fiir
schwache Gewitter. In Bezug auf die 850hPa Windrichtung gibt es fiir die vier Gewitterstirken kaum
Unterschiede (Abb. 5.17c). In 500hPa findet mit zunehmender Intensitidt der Gewittergruppenpfade eine
systematische Verschiebung zu siidlicheren Windrichtungen statt (Abb. 5.17d). Im Vergleich zu geringe-
ren Intensititen verschiebt sich die Verteilung der Windrichtungsscherung hin zu negativen Scherungen
(Abb. 5.17f). Dies entspricht einer Rechtsdrehung des Winds mit der Hohe, die haufig auf eine Warm-

luftadvektion hinweist. Bei der Windrichtungsscherung existiert fiir schwere Gewittergruppenpfade ein
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Abb. 5.17.: Relative Hiufigkeitsverteilungen verschiedener ERAS Umgebungsbedingungen fiir Pfadinitiierungen,
unterteilt nach den verschiedenen Pfadintensititen.
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sekundédres Maximum bei 150° .

Die ERAS Auflosung reicht nicht aus, um mogliche Unterschiede in Bezug auf Konvergenz, Froudezahl
und Stabilitdt zum Zeitpunkt der Gewittergruppenpfadinitiierung zwischen den vier Intensitidten festzu-
stellen (Abb. 5.17g, i, j, Piper et al., 2019, Kapitel 5.2.4). Taszarek et al. (2020) konnten basierend auf
ERAS Daten zeigen, dass konvektive Gefahren mit zunehmender Instabilitit und Windscherung zuneh-
men. Fiir starke und schwere Gewittergruppenpfadinitiierungen verschiebt sich die Verteilung der dqui-
valentpotentiellen Temperatur in Richtung hoherer Temperaturen, fiir Schauergruppenpfadinitiierungen
in Richtung niedrigerer Temperaturen (Abb. 5.17h). Es besteht ein systematischer Zusammenhang zwi-
schen der Gewittergruppenpfadintensitit und der dquivalentpotentiellen Temperatur. Die Verfiigbarkeit
von Wirme und Feuchte sind essenziell zur Auslosung von schweren Gewittern (Porgba et al., 2022).
Dies spiegelt sich auch in der systematischen Verschiebung der CAPE Verteilung wider (Abb. 5.17k).
Mit schweren und starken Gewittergruppenpfadinitiierungen gehen hiufiger hohe und seltener niedrige
CAPE Werte einher. Fiir die CIN Werte gibt es hingegen kaum Unterschiede zwischen den Gewitterstir-
ken (Abb. 5.171). Porgba et al. (2022) und Taszarek et al. (2020) fanden hingegen fiir schwere Gewitter
sowohl erhhte ERAS CAPE als auch erhohte ERAS CIN Werte. Sie vermuten, dass durch erhohte CIN
Werte die Initiierung heraus gezogert wird, bis CAPE maximiert ist, und somit mehr Energie zur Ver-
fligung steht. Gibe es eine vernachlédssigbare CIN, wiirde Konvektion schnell ausgelost werden und es
kdme nur zu stratiformem Niederschlag.

Die Umgebungsbedingungen zeigen, dass sich schwere Gewitter besonders in Umgebungen mit einem
hohen verfiigbare Energieangebot in Form von Feuchte und Wirme sowie durch in Umgebungen mit

giinstigen dynamisches Bedingungen entwickeln.

Eigenschaften von schweren Gewittergruppenpfaden

In diesem Abschnitt wird untersucht, durch welche Eigenschaften sich die hier als schwer klassifizierten
Gewittergruppenpfade auszeichnen. Starke und schwere Gewittergruppenpfade beginnen im Tagesver-
lauf spiter als schwache und moderate Gewittergruppenpfade (Abb. 5.18a). Die Verteilung der schweren
Gewittergruppenpfade erreicht ihr Maximum gegen 16 UTC und hat ein sekundidres Maximum um 19
UTC. Nachts beginnen besonders wenig schwere Gewittergruppenpfade.

AuBerdem haben starke und schwere Gewittergruppenpfade eine hohere Lebensdauer als schwache und
moderate Gewittergruppenpfade (Abb. 5.18b). Mit zunehmender Intensitdt nimmt die Pfadlebensdauer
systematisch zu. Bei schweren Gewittergruppenpfaden liegt das Maximum der Verteilung bei einer Pf-
adlebensdauer von einer Stunde, das Maximum der mittleren Verteilung liegt bei 15 Minuten.

Schwere Gewittergruppenpfade gehen hiufig mit erhdhten Windgeschwindigkeiten in 500hPa einher
(Abb. 5.17b). Daraus resultiert, dass schwere Gewittergruppenpfade schneller ziehen als Gewittergrup-
penpfade mit geringeren Intensitédten (Abb. 5.18e).

Aufgrund der erhohten Zuggeschwindigkeiten und Pfadlebensdauern von schweren Gewittergruppen-

pfaden (Abb. 5.18b, e) weisen schwere Gewittergruppenpfade auch deutlich langere Strecken auf (Abb.

116



5.3. Gewitterentwicklung und -verlauf

5.18f). Die Gewittergruppenpfade sind jedoch nicht entlang ihres vollstindigen Pfades von schwerer In-
tensitit.

Schwere Gewittergruppenpfade haben stirkere Rechtsverschiebungen und weniger starke Linksverschie-
bungen der Zugrichtung in Referenz zur S00hPa Windrichtung (Abb. 5.18¢c). Schwere Gewittergruppen-
pfade beinhalten auch Superzellen, die eine starke Eigendynamik haben und deren Zugrichtung erheb-
lich von der mittleren Windrichtung abweichen kann (Markowski and Richardson, 2010). Auflerdem
kommen rechtsziehende héaufiger als linksziehende Superzellen vor (Markowski and Richardson, 2010),

wodurch die stirkeren Rechtsverschiebungen zustande kommen kénnen.
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Abb. 5.18.: Absolute und relative Hiufigkeitsverteilungen verschiedener Gewittercharakteristiken ermittelt durch
TRACE3D fiir Gewittergruppenpfade, die die jeweilige Intensitétsstufe erreichen (Kapitel 4.6). Fiir diese Abbil-
dung wurde die Zugrichtung analog zur Windrichtung definiert, das heif3t die Zugrichtung gibt den Winkel an, aus
dem das Gewitter herangezogen kommt.

5.3.3. Mittlere zeitliche Entwicklung entlang von Gewittergruppenpfaden

In Kapitel 5.3.2 wurde gezeigt, dass sich schwere Gewitter unter anderem durch eine lange Lebensdauer
auszeichnen. Doch wie verlduft die zeitliche Entwicklung eines Gewittergruppenpfades entlang seines
Lebenszyklus? Fiir die Ermittlung der mittleren Lebenszyklen wurden zunichst alle Gewittergruppen-
pfade nach ihrer Lebensdauer in 15 Minuten Intervallen gruppiert. AnschlieBend wurde fiir jede Gruppe
die zu betrachtende Eigenschaft alle fiinf Minuten entlang des Lebenszyklus iiber alle der Gruppe zuge-
horigen Gewittergruppenpfade gemittelt.

Die mittlere zeitliche Entwicklung der Reflektivititen entlang der Gewittergruppenpfade folgt parabel-

117



5. Gewitterklimatologie 2017-2023

formigen Kurven (Abb. 5.19a). Je ldanger ein Gewittergruppenpfad lebt, desto hohere mittlere Reflekti-
vitidten werden erreicht (konsistent mit Kapitel 5.3.2 und Rigo et al. (2010) und Davini et al. (2012)).
Bei Lebensdauern bis etwa 120 Minuten, wird die maximale mittlere Reflektivitit in etwa bei der Half-
te der Gesamtlebensdauer erreicht. Zellen mit noch hoheren Lebensdauern erreichen das Maximum oft
erst im letzten Drittel des Lebenszyklus. Davini et al. (2012) stellten ebenfalls dieses Verhalten fest und
analysierten sehr dhnliche Verldufe der Reflektivitit entlang des Lebenszyklus. Bei gro3en Lebensdau-
ern gibt es groflere Abweichungen von dem parabelférmigen Verlauf. Dies liegt zum einen an der in die
Mittlung eingegangenen geringeren Pfadanzahl (Abb. 5.191). Zum anderen haben langlebige Zellen eine
komplexe Entwicklung hinter sich und kénnen eine stirkere Eigendynamik entwickeln, vor allem wenn
es sich um Superzellen handelt (Markowski and Richardson, 2010). Das letzte Mittlungsintervall ist nach
oben hin nicht beschriinkt, das heiflit es gehen auch Gewittergruppenpfade mit Lebensdauern iiber 300
Minuten ein, weshalb bei 300 Minuten oftmals noch nicht das Ende des Lebenszyklus und somit noch
keine niedrigen Reflektivititen erreicht wurden.

Die mittleren zeitlichen Entwicklungen von Wassergehalt (Abb. 5.19b), 5 miniitiger Niederschlagsin-
tensitédt (Abb. 5.19¢) und 45 dBz-Echotophohe (Abb. 5.19d) dhneln der mittleren zeitlichen Entwicklung
der Reflektivitit. Dies ist nicht verwunderlich, da Wassergehalt und Niederschlagsintensitit direkt in Ver-
bindung mit der Reflektivitit stehen. Wilhelm (2022) analysierte weiter fiir Zellfliche und Zellvolumen
parabelformige Entwicklungszyklen. Das Maximum der mittleren Niederschlagsintensitit wird bei Ge-
wittergruppenpfaden mit Lebensdauern mit bis zu 100 Minuten im ersten Drittel des Lebenszyklus vor
dem Maximum der mittleren Reflektivitit erreicht. Die Radarreflektivitéit hingt stark vom Durchmesser
der Hydrometeore ab (Z o D%, Kapitel 2.1.2) und wird somit von den groBen Hydrometeoren dominiert.
Die Niederschlagsintensitidt hingt von der Anzahl und der Masse der Teilchen, sowie von der Dynamik,
die beeinflusst wie viel Niederschlag am Boden ankommt, ab. Tropfen mittlerer Grofe konnen eine hohe
Niederschlagsintensitit erzeugen (Chen et al., 2023). Zu Beginn der Gewitterentwicklung gibt es viele
kleine und mittelgroe Tropfen. Erst wenn im weiteren Entwicklungsprozess der Wolke die Tropfen und
Eisteilchen anwachsen (Braham Jr, 1958) und evtl. sogar Hagel gebildet wird, erreicht die Reflektivitit
ihr Maximum. Brisson et al. (2018) fanden ebenfalls, dass bei konvektiven Zellen mit Lebensdauern bis
zu 120 Minuten die maximale Niederschlagsintensitéit im ersten Drittel des Lebenszyklus erreicht wird.
Auch Rigo et al. (2010) beobachteten, dass der grofite Anteil des konvektiven Niederschlags bereits in
der ersten Hilfte der Lebensdauer des Gewitters in dessen Entwicklungsphase fillt, bevor in einem Rei-
festadium die maximale Reflektivitit und die maximale Intensitét erreicht werden. Mit fortschreitender
Entwicklung des Gewitters und der Ausbildung des Amboss, nimmt der stratiforme Niederschlag zu und
der konvektive Niederschlag immer weiter ab.

Die zeitliche Entwicklung der mittleren Intensitdt (Abb. 5.19e, Kapitel 4.6) verlduft fiir Lebensdauern
bis ca. 180 Minuten anndhernd parabelfrmig. Fiir kurze Lebensdauern bis 30 Minuten ist im Mittel nur
eine Zunahme der Intensitit zu erkennen. Fiir Lebensdauern zwischen circa 40 und 150 Minuten wird

die hochste Intensitét etwa in der Mitte der Lebensdauer erreicht. Bei noch groferen Lebensdauern kann
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Abb. 5.19.: Mittlere zeitliche Entwicklung entlang von Gewittergruppenpfaden fiir die mittlere Reflektivitit (a),
den mittleren Wassergehalt (b), den Median der 5 miniitigen Niederschlagintensitit (c), der mittleren 45dBz-
Echotophohe (d), der mittleren Intensitit (e), der mittleren Zuggeschwindigkeit (f) und der mittleren Blitzanzahl
(g). Zur Erstellung der mittleren zeitlichen Entwicklung wurden Gewittergruppenpfade nach ihrer Lebensdauer
gruppiert. (i) zeigt die Lebensdauerintervalle der Gruppierung und die Anzahl der Gewitter in jeder Gruppe.

iber einen langeren Bereich der Lebensdauer eine hohe Intensitit erreicht werden. In der mittleren zeit-
lichen Entwicklung der Zuggeschwindigkeit ist kein wiederkehrender Verlauf zu erkennen (Abb. 5.19f).

Es gibt aber eine Tendenz zu hoheren Zuggeschwindigkeiten bei groferen Lebensdauern.

5.3.4. Eigenschaften von Gewittergruppenpfaden in Abhangigkeit der
Zuggeschwindigkeit und Orographie

Die Zuggeschwindigkeit zeigt im Mittel iiber alle Gewittergruppenpfade entlang des Lebenszyklus ei-
nes Gewittergruppenpfades nur eine kleine Zunahme (Abb. 5.19f). Im ersten Teil dieses Kapitels werden
Gewittergruppenpfadeigenschaften in Abhédngigkeit der mittleren Zuggeschwindigkeit des Gewittergrup-
penpfades untersucht. Falls es einen Zusammenhang zwischen anderen Gewittergruppenpfadeigenschaf-

ten und der mittleren Zuggeschwindigkeit des Gewittergruppenpfades gibt, konnte die Zuggeschwindig-
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keit in der Kurzfristvorhersage helfen, diese Eigenschaften abzuschétzen.

Im zweiten Teil des Kapitels werden Gewittergruppenpfadeigenschaften in Abhéngigkeit des 95. Per-
zentils der Orographiehohe entlang des Pfades untersucht. Damit soll analysiert werden, ob sich die
Eigenschaften von Gewittergruppenpfaden in bergigen Regionen von den Eigenschaften in iiberwiegend

flachen Regionen unterscheiden.

Eigenschaften in Abhangigkeit der Zuggeschwindigkeit

Die Gewittergruppenpfade werden in drei Gruppen mit Median Zuggeschwindigkeiten unter 7.5ms ™",

zwischen 7.5ms ™! und 15ms~! und iiber 15ms~! unterteilt. Insgesamt wurden 78090 Gewittergruppen-
pfade eingeteilt. 50 % aller Gewittergruppenpfade haben Zuggeschwindigkeiten unter 7.5ms ™!, 35 % der
Gewittergruppenpfade haben Zuggeschwindigkeiten zwischen 7.5ms~! und 15ms~! und 15 % der Ge-
wittergruppenpfade haben Zuggeschwindigkeiten iiber 15ms~!.

In Bezug auf die Lebensdauer gibt es keine Unterschiede in Abhéngigkeit der Median Zuggeschwindig-
keiten der Gewittergruppenpfade (Abb. 5.20a). Wie zu erwarten, gibt es eine systematische Zunahme
der Pfadlidnge mit zunehmender Zuggeschwindigkeit (Abb. 5.20b). Aulerdem erreichen Gewittergrup-
penpfade mit hohen Median Zuggeschwindigkeiten von iiber 15ms~! hohere Pfadintensititen (Abb.
5.20c¢). Im Gegensatz dazu haben schnellere Gewittergruppenpfade mit Median Zuggeschwindigkeiten
von iiber 15ms~! niedrigere 95. Perzentile der Reflektivitit (Abb. 5.20d). Bei den Verteilungen der
95. Perzentile der Niederschlagsintensitit (Abb. 5.20e), des Gesamtwassergehalts (Abb. 5.20f) und der
45 dBz-Echotophdhe (Abb. 5.20g) gibt es keine Unterschiede fiir die unterschiedlichen Zuggeschwindig-
keiten der Gewittergruppenpfade. Der Gesamtwassergehalt von Zellen wird unter anderem von Volumen
und Reflektivititen der Zelle bestimmt und kann einen groBen Wertebereich annehmen. 15 % der Ge-
wittergruppenpfade haben groBere Gesamtwassergehalte als 5 x 10'°¢, die jedoch einen sehr groen
Wertebereich annehmen und deshalb in Abbildung 5.20f nicht dargestellt werden.

Die Wahrscheinlichkeit eine lingere Lebensdauer und eine hohere Intensitéit zu erreichen, ist fiir Ge-
wittergruppenpfade mit hohen Zuggeschwindigkeiten iiber 15ms~! hoher als fiir Gewittergruppenpfade
mit niedrigeren Zuggeschwindigkeiten. Dennoch kann anhand der Zuggeschwindigkeit der Gewitter-

gruppenpfade nicht die weitere Entwicklung des Gewittergruppenpfades vorhergesagt werden.

Eigenschaften in Abhangigkeit der Gelandehéhe

Fischer et al. (2024) vermuten, dass die Orographie entlang des Zugweges der Gewitter deren Entwick-
lung beeinflusst. Wie die Orographie die Entwicklung beeinflusst, ist jedoch noch nicht verstanden. Hier
werden deshalb Eigenschaften von Gewittergruppenpfaden in Abhingigkeit der Gelidndehohe entlang
des Pfades untersucht. Dabei werden die Pfade nach dem 95. Perzentil der Orographiehohe entlang des
Pfades ho5 in die drei Gruppen /95 < 500m, 500m < h95 < 1000m, /95 > 1000 m unterteilt. Insgesamt
wurden 78090 Gewittergruppenpfade eingeteilt. 32 % aller Gewittergruppenpfade haben ein Gelédnde mit
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Abb. 5.20.: Haufigkeitsverteilungen der Lebensdauer (a), Pfadlidnge (b), Pfadintensitit (c), 95. Perzentil der Re-
flektivitdt (d), 95. Perzentil der 5 miniitigen Niederschlagsintensitit (e), Gesamtwassergehalt (f) und 45dBz-
Echotophthe (g) in Abhingigkeit der Median Zuggeschwindigkeit fiir alle Gewittergruppenpfade mit einer Le-

bensdauer iiber 15 Minuten.
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Abb. 5.21.: Haufigkeitsverteilungen der Lebensdauer (a), Pfadlidnge (b), Pfadintensitit (c), 95. Perzentil der Re-
flektivitit, 95. Perzentil der 5 miniitigen Niederschlagsintensitit, Gesamtwassergehalt und 45 dBz-Echotophohe
in Abhidngigkeit des 95. Perzentils der Geldndehohe entlang des Gewittergruppenpfades. Es wurden nur Gewitter-
gruppenpfade mit einer Lebensdauer tiber 15 Minuten verwendet.
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einem 95. Perzentil der Gelidndehohe unter 500 m passiert, 49 % zwischen 500m und 1000m und 19 %
tiber 1000 m.

Weder die Lebensdauer noch die Linge der Gewitterguppenpfade wird davon beeinflusst, ob der Pfad
hoher gelegenes Geldnde passiert hat oder ob er iiberwiegend iiber niedrige Orographiehohen hinwegge-
zogen ist (Abb. 5.21a, b). Davini et al. (2012) fanden hingegen, dass die Pfadlinge von Gewittern in der
Umgebung von Bergen kiirzer ist als iiber Ebenen oder dem Meer. Sowohl die Verteilungen der Gewit-
tergruppenpfadintensititen als auch die Verteilungen der 95. Perzentile von Reflektivitdt und 5 miniitiger
Niederschlagsintensitidt (Abb. 5.21c, d, e) unterscheiden sich kaum fiir die drei OrographiehShenberei-
che. Auch hier haben 15% der Gewittergruppenpfade groBere Werte als 5 x 10! g beim Gesamtwasser-
gehalt, die jedoch einen groBen Wertebereich umspannen und deshalb in Abbildung 5.21f nicht darge-
stellt werden. Sowohl der Gesamtwassergehalt als auch die 45 dBz-Echotophthe nehmen systematisch
mit dem 95. Perzentil der Geldndehohe zu (Abb. 5.21f, g). Das bedeutet, dass in der Umgebung von
Bergland Gewittergruppenpfade statistisch keine hohere Pfadintensitiit, maximale Reflektivitit oder Nie-
derschlagsintensitiit aufweisen. Der erhohte Gesamtwassergehalt und die erhohte 45 dBz-Echotophthe
lassen vermuten, dass in der Umgebung von Bergland, im Vergleich zum Flachland, die konvektiven Ge-
bilde eine hohere vertikale und vielleicht auch horizontale Ausdehnung erreichen und der Niederschlag
auf eine groflere Fliche verteilt wird oder ldnger andauert. Weckwerth et al. (2011) fand keinen Zusam-
menhang zwischen der Geldndehohe entlang des Pfades und der Entwicklung von Gewittern. Feldmann

et al. (2023) fanden eine hohere Intensitidt von Gewittern iiber Bergland.

5.3.5. Raumliche Verteilung von Gewittergruppenpfaden, Gewitterpfaden und deren
Eigenschaften in Stiidwestdeutschland

Das Wissen iiber die Haufigkeit von Gewittervorkommen an einem festen Ort kann dabei helfen, frithe
Warnungen auszusprechen und Vorbereitungen zu treffen (Hayward et al., 2023). Vor allem besteht ein
Interesse daran, Regionen mit hdufig wiederkehrenden schweren Gewitterereignissen zu identifizieren.
Aber auch weniger intensive Gewitter, die hidufiger vorkommen, kénnen ein Risiko fiir den Menschen
und dessen Eigentum sein (Hayward et al., 2023). Deshalb wird zum Schluss dieses Kapitels die raumli-
che Verteilung von Gewittergruppenpfaden und Gewitterpfaden (Kapitel 5.1) sowie die Verteilung derer
Zuggeschwindigkeiten und Wassergehalte in Stidwestdeutschland diskutiert.

Die Anzahl der durch TRACE3D ermittelten RC Pfade an einem festen Ort hdngt von der Distanz des
Pfadortes zu den Radaren ab. In Radarnéhe sind die vertikalen Abstinde der Radarmessungen geringer
und die niedrigste Radarmessung liegt niher am Boden als in einer groleren Entfernung zum Radar.
AuBerdem nimmt mit zunehmenden Abstand zum Radar das Volumen zu, iiber das die Radarmessung
gemittelt wird, wodurch Maxima weniger stark ausgeprégt sind. In Radarnéhe kann somit auch boden-
nahe, vertikal flach ausgedehnte und intensitdtsschwache Konvektion erfasst werden, sodass dort mehr
RC Pfade detektiert werden konnen. Hinzu kommt, dass Hindernisse und die Orographie Radarstrahlen

abschirmen konnen (Abb. 4.7d), wodurch an manchen Orten RC Pfade erst in hoheren Hohen detektiert
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werden konnen. Um den Einfluss der Radarstandorte auf die Verteilung von Pfaden zu minimieren, wur-

de TRACE3D auf fiinf dicht beieinander liegende Radare angewendet.

Die Verteilung der Gewittergruppenpfade enthilt Maxima im Bereich des Feldbergradars und des Ra-
dars in Memmingen (Abb. 5.22a). Uber dem Schwarzwald und der Schwibischen Alb werden mehr
Gewittergruppenpfade im Vergleich zum Umfeld beobachtet. An den Radaren in Karlsruhe und Tiirk-
heim sind keine Maxima zu erkennen, was eine reine Uberschiitzung der Pfadhiufigkeiten in Radarnihe
nicht vermuten ldsst. Dass im Bereich der Vogesen nur wenige Gewittergruppenpfade beobachtet wer-
den, kann daran liegen, dass die Vogesen im Randgebiet mit einer geringeren Radarabdeckung liegen.
Da Gewittergruppenpfade viele kurzlebige und schwache Pfade enthalten, die vermehrt zu Beginn und
am Ende des Lebenszyklus einer Gruppe auftreten, ist es nicht verwunderlich, dass in Gewittergruppen-
initiierungsregionen (Abb. 5.3) auch viele Gewittergruppenpfade beobachtet werden.

In den Vogesen, im Siidschwarzwald und im Bereich der Schwibischen Alb sind die mittleren Zug-
geschwindigkeiten von Gewittergruppenpfaden mit Werten um die 7ms~! bis 9ms~! im Vergleich zu
den anderen Regionen im Untersuchungsgebiet besonders niedrig (Abb. 5.22b). Dies sind Regionen, in
denen viele Gewittergruppeninitiierungen stattfinden. Die geringeren Zuggeschwindigkeiten in Initiie-
rungsregionen konnte aus diesen beiden Zusammenhingen resultieren. Erstens nimmt die Zuggeschwin-
digkeit mit dem Lebenszyklus eines Gewittergruppenpfades leicht zu (Abb. 5.19f). Zweitens, haben Ge-
wittergruppenpfade mit niedrigen Zuggeschwindigkeiten oft Pfadldngen unter 10km (Abb. 5.20b), so-
dass die langsamen Gewitter nicht weit von den Initiierungsregionen weg ziehen konnen. Die hochsten
mittleren Geschwindigkeiten mit Werten um die 14ms~' werden im siidlichen Rheintal und im Voral-
penland erreicht.

Im Bereich um Karlsruhe werden mit circa 0.35g m~> die geringsten mittleren Wassergehalte der Zellen
gemessen (Abb. 5.22¢). Im Neckartal und Rheintal dominieren Werte um die 0.5g m~3 und im Bereich

der Vogesen, des mittleren Schwarzwalds und der Schwibischen Alb Werte um die 0.6g m 3.

Werden nur Gewitterpfade betrachtet, so sind die Maxima im Bereich des Feldbergs und von Mem-
mingen immer noch erkennbar, aber nicht mehr ganz so dominant wie bei der Verteilung der Gewitter-
gruppenpfade (Abb. 5.22d). Dies bedeutet, dass in diesen Regionen viele Schauer entstehen, die aber Teil
einer Gewittergruppe sind (Kapitel 5.1, 5.3.1). Auch in Abb. 5.3e ist zu erkennen, dass in der Regionen
um den Feldberg und Memmingen viele Schauer detektiert wurden. Jedoch muss hier auch wieder beach-
tet werden, dass die Anzahl der detektierten Schauer an einem festen Ort von dem Abstand des Ortes zu
den umliegenden Radaren abhingt. Die meisten Gewitterpfade treten im Bereich der Schwibischen Alb,
des Donautals und westlich von Memmingen auf. Die rdumliche Verteilung der mittleren Zuggeschwin-
digkeiten von Gewitterpfaden (Abb. 5.22¢) dhnelt der Verteilung der mittleren Zuggeschwindigkeiten der
Gewittergruppenpfade (Abb.5.22b). Gewitterpfade haben jedoch etwas hohere Zuggeschwindigkeiten als
Gewittergruppenpfade. Auch der mittlere Wassergehalt ist fiir Gewitterpfade (Abb. 5.22f) hoher als fiir
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Abb. 5.22.: Anzahl an Gewittergruppenpfaden (Nggp) pro Box (a). Median der Pfadgeschwindigkeit von allen
Gewittergruppenpfaden der Box (b). Median des Wassergehalts der Zelle von allen Gewittergruppenpfaden der
Box (c¢). Anzahl an Gewitterpfaden (Ngp) pro Box (d). Median der Pfadgeschwindigkeit von allen Gewitterpfaden
der Box (e). Median des Wassergehalts der Zelle von allen Gewitterpfaden der Box (f). Anzahl an Gewittergrup-
penpfaden pro Box wiihrend sie die Intensititsstufen (Kapitel 4.6) stark oder schwer erreichen (Nggp(schwer—stark))
(g). Anzahl Gewittergruppenpfade der Intensitidtsstufen schwer oder stark normiert mit der Gesamtanzahl der Ge-
wittergruppenpfade (h). Median der 95. Perzentile der Reflektivitit von allen Gewittergruppenpfaden der Box
wihrend der Intensititsstufen schwer oder stark (i). Die Ergebnisse wurden durch TRACE3D ermittelt. Die Ver-
teilungen umfassen den Zeitraum von 2017 bis 2023, jeweils fiir die Monate Mai bis einschlieBlich September.
Eine Box hat eine Fliche von 225km?. Der schwarze Stern markiert Rottenburg. Die schwarzen Punkte markieren
die Standorte der Radare, dessen Reflektivitdtsmessungen in TRACE3D fiir die Ermittlung der Reflektivititskerne
eingehen.
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Gewittergruppenpfade (Abb. 5.22c). Fiir Gewitterpfade ist weiterhin der Wassergehalt in der Region um
Karlsruhe am niedrigsten. Die niedrigen Wassergehalte um das Karlsruher Radar kdnnte ein Radareffekt
sein, da das Karlsruher Radar als einziges Radar nicht dimpfungskorrigiert wurde. Die hochsten Werte

treten entlang der Schwébischen Alb und entlang des Donautals auf.

Die Verteilung der Gewittergruppenpfadabschnitte, die eine starke bis schwere Intensitit aufwei-
sen, ist vollstdndig von den Radarstandorten und den Initiierungsregionen entkoppelt (Abb. 5.22¢g). Die
meisten starken und schweren Gewitter zichen von Siidwesten nach Nordosten (Abb. 5.23a) und werden
im Bereich der siidlichen Schwibischen Alb, des oberen Neckartals sowie im Bereich des Donautals
detektiert (Abb. 5.22¢g). Dort gibt es Knotenpunkte, wo sich besonders viele starke Gewittergruppenpfa-
de kreuzen (Abb. 5.23a). Die Haufung von schweren Gewittern im Bereich der Schwibischen Alb, des
oberen Neckartals sowie im Bereich des Donautals konnte ein Resultat aus der Verteilung der Gewitter-
gruppeninitiierungen und der Verteilung von Windgeschwindigkeit und Windrichtung sein. Die meisten
Gewitter werden im Lee des siidlichen Schwarzwalds ausgelost (Abb. 5.3). Am héufigsten herrscht im
Untersuchungsgebiet eine Stidweststromung, die die Gewitter in Richtung Schwibische Alb/Neckartal
propagieren ldsst. Interessant ist die Frage, inwiefern die Maxima starker und schwerer Gewitter im Ne-
ckartal und im Bereich der Schwibischen Alb durch eine hohere Anzahl an Gewittergruppenpfaden in
dieser Region oder einer haufigen Intensivierung der Gewitter angetrieben werden. Zum einen gibt es
im oberen Neckartal und im Bereich der Schwibischen Alb nicht mehr Gewitter- und Gewittergruppen-
pfade als in den umliegenden Regionen (Abb. 5.22a, d). Zum anderen erreichen die Quotienten aus der
Anzahl der Gewittergruppenpfadabschnitte, die eine starke bis schwere Intensitit aufweisen, und der Ge-
samtanzahl aller Gewittergruppenpfade (Abb. 5.22h), ebenfalls die hochsten Werte im siidlichen Bereich
der Schwibischen Alb, im Bereich des Donautals, im Neckartal und im Alpenvorland. Dies kénnte ein
Hinweis darauf sein, dass sich die Gewittergruppenpfade hiufig intensivieren, bevor sie das Neckartal,
die Schwibischen Alb oder das Alpenvorland erreichen. Im Bereich des Neckartals und im Bereich der
Westvogesen werden auch die hochsten Reflektivititen gemessen (Abb. 5.22i). Diese hohen Reflektivi-

tiaten konnten auf Gewitter mit Hagel hinweisen.

Auch die Pfadabschnitte schwerer Gewitter akkumulieren im Bereich des Neckartals und der Schwi-
bischen Alb (Abb. 5.23b). Uber dem Schwarzwald und dem Rheintal gibt es nur wenig Pfadabschnitte
von schwerer Intensitit. Es ist nicht zu erkennen, dass Gewittergruppenpfade mit hohen Intensititen
bevorzugt iiber Bergen zu beobachten sind, was zu den Ergebnissen aus Abschnitt 5.3.4 passt. Auch
Weckwerth et al. (2011) fanden keine Intensivierung von Gewittern in der Umgebung von Bergland.
Feldmann et al. (2023) analysierten hingegen, dass in der Schweiz Gewitterstiirme hohere Intensitéiten
in der Umgebung von Bergen, sowie im Potal und im Bereich des Schweiz Plateau aufweisen. Im Ge-
gensatz zu den Initiierungsregionen weisen Zugbahnen von Gewittergruppenpfaden jedoch erhebliche

rdumliche und zeitliche Variabilititen auf (Bertram and Mayr, 2004). Kunz and Puskeiler (2010) fan-
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5.4. Zwischentazit

den ebenfalls heraus, dass Hagelstiirme am hédufigsten in der Region um Stuttgart auftreten, aber deren
Zugbahnen hohe rdumliche und zeitliche Variabilititen aufweisen. Starke und schwere Pfadabschnitte
werden am hiufigsten im Bereich der siidlichen Schwibischen Alb, des Neckartals sowie im Bereich des
Donautals und des Alpenvorlands detektiert (Abb.5.22g, i). Diese Maxima sind zum einen ein Resultat
aus den Hauptentstehungsregionen von Gewittern und der Hauptwindrichtung. Zum anderen findet aber
auch eine haufige Intensivierung der Gewittergruppenpfade statt, bevor sie die siidliche Schwébische

Alb, das Neckartal, das Donautal oder das Alpenvorland erreichen.
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Abb. 5.23.: Gewittergruppenpfade, die die Intensititsstufe schwer oder stark (a) bzw. schwer erreichen (b). Die
Ergebnisse wurden durch TRACE3D ermittelt. Die Verteilungen umfassen den Zeitraum von 2017 bis 2023,
jeweils fiir die Monate Mai bis einschlieBlich September. Der schwarze Stern markiert Rottenburg. Die schwarzen
Punkte markieren die Standorte der Radare, dessen Reflektivititsmessungen in TRACE3D fiir die Ermittlung der
Reflektivitdtskerne eingehen.

5.4. Zwischenfazit

In diesem Kapitel wurde eine Gewitterklimatologie fiir die Sommerhalbjahre 2017 bis 2023 in Siid-
westdeutschland aufgestellt, basierend auf Volumendatensédtzen von Radaren und Blitzmessungen. Von
den von TRACE3D detektierten Pfadinitiierungen, wurden 92 % durch umliegende Konvektion sekundér
ausgelost. Aufgrund der hédufigen sekundédren Gewitterinitiierungen ist es wichtig, Gewitter in Gruppen
zu unterteilen und bei der Analyse isolierter Gewitterentstehungen ausschlieflich die Initiierungen von
Gewittergruppen zu beriicksichtigen. Parameter, die fiir die Einteilung der Gewittergruppen gewihlt wer-
den, beeinflussen die Grofe und somit die absolute Anzahl von Gewittergruppen, aber nicht die raumli-
che Verteilung von Gewittergruppeninitiierungen.

In Siidwestdeutschland werden die meisten Gewittergruppen im Umfeld der Mittelgebirge Schwarzwald

und Schwibische Alb initiiert. Das Maximum befindet sich stromab des Siidschwarzwalds. Im Vergleich
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zur Klimatologie werden zum Zeitpunkt von Gewittergruppeninitiierungen eine hohere dquivalentpoten-
tielle Temperatur und siidlichere 500 hPa Windgeschwindigkeiten analysiert. Zwischen Teilregionen im
Untersuchungsgebiet gibt es jedoch kaum Unterschiede in den Umgebungsbedingungen zum Zeitpunkt
der Gewittergruppeninitiierungen.

Die meisten Gewittergruppen entstehen am Nachmittag im Monat Juni, dicht gefolgt vom Monat Juli.
Dies zeigt, dass neben dem Einfluss der Berge auch die Thermik eine bedeutende Rolle bei der Initiie-
rung von Gewittergruppen in Siidwestdeutschland spielt. In dieser Arbeit wird eine Fuzzylogik Methode
entwickelt, um erstmals unterschiedliche Gewitterauslosemechanismen zu quantifizieren. Im Untersu-
chungsgebiet werden fiir 56 % der Gewittergruppenauslosungen als Auslosemechanismus ein Hebungs-
vorgang in der mittleren Atmosphére durch synoptische Einfliisse, fiir 19 % eine Beriiberstromung, fiir
13 % eine Bergumstromung und fiir 12 % ein thermischer Ausldser, klassifiziert. Die Klassifizierung ist
im Detail noch mit Unsicherheiten behaftet, liefert aber einen plausiblen Ansatz, wenn die Einteilung als

Ganzes statistisch betrachtet wird.

Im zweiten Teil wurde die Entwicklung und der Verlauf der Gewitter genauer analysiert, was nun durch
die Verfiigbarkeit der Radar Volumendatensitze auch fiir Siidwestdeutschland moglich ist. Die Intensitit
der Gewitter wurde nach Rossi et al. (2014) basierend auf Radarmessungen und Blitzmessungen defi-
niert. Die Gewitterstatistik wird von schwachen Ereignissen dominiert, starke und schwere Ereignisse
treten mit einem gemeinsamen Anteil von 6 % nur selten auf. Es werden eine erhohte vertikale Wind-
geschwindigkeitsscherung und édquivalentpotentielle Temperatur zum Zeitpunkt von Pfadinitiierungen
von Gewittern mit einer schweren Intensitit analysiert. Reflektivitit, Niederschlagsintensitit und Gewit-
terintensitit entwickeln sich im Mittel mit der Zeit parabelformig und mit zunehmender Lebensdauer
wird eine hohere maximale Intensitéit der Gewitter beobachtet. Der Einfluss von Orographie und Zugge-
schwindigkeit auf die maximale Intensitiit der Gewitter ist im Vergleich zum Einfluss der Lebensdauer
sehr klein.

Ahnlich wie in Kunz and Puskeiler (2010) konnte auch in dieser Arbeit ein lokales Maximum an starken
und schweren Gewittern im oberen Neckartal festgestellt werden. Die erhohte Anzahl an starken und
schweren Gewittern wird nicht nur durch eine hohere Anzahl an Gewittern in dieser Region verursacht,
sondern auch durch eine hidufigere Intensivierung der Gewitter im Bereich des Neckartals. Um die Ur-
sachen der Intensivierung in dieser Region zu erforschen, wurde die Messkampagne Swabian MOSES

durchgefiihrt, welche im nichsten Kapitel beschrieben wird.
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In diesem Kapitel wird zuniichst eine Ubersicht iiber die Messkampagne Swabian MOSES (Modular
Observation Solutions for Earth Systems) gegeben und dessen Kampagnenablauf, Messsysteme und die
fiir diese Arbeit relevante IOP beschrieben. Anschlieend wird analysiert, wo Gewitter initiiert werden,
die ins obere Neckartal advehiert werden. Am Ende des Kapitels wird der in Kapitel 4.7 beschriebene
Multi-Doppler Algorithmus mit Lidarmessungen der Swabian MOSES Messkampagne iiber zwei Mo-

nate validiert.

Swabian MOSES 2021 war eine interdisziplindre Messkampagne, die von Mai bis Oktober 2021 im
Bereich des Neckartals und der Schwibischen Alb in Siidwestdeutschland (Abb. 6.1, Tab. 2.1) statt-
fand (Kunz et al., 2022). Im Mittelpunkt der Kampagne standen die beiden hydro-meteorologischen Ex-
treme hochreichende Konvektion mit den moglichen Begleiterscheinungen Starkregen und Hagel oder
Hitzewellen mit der moglichen Folge eine Diirre. Ziel war, die gesamte Ereigniskette des jeweiligen
Prozesses zu erfassen und zu erforschen. Die Ereigniskette beginnt mit den Umgebungsbedingungen
vor Beginn eines Ereignisses, es folgt der Entwicklungsprozess, und sie endet mit den verbundenen
Auswirkungen des Ereignisses. Um diese Vielfalt abzudecken, arbeiteten bei Swabian MOSES zehn
unterschiedliche Institutionen zusammen: KIT mit allen vier meteorologischen Abteilungen, Helmholtz-
Zentrum fiir Umweltforschung (UFZ), Forschungszentrum Jiilich (FZJ), Helmholtz-Zentrum Potsdam
Deutsches Geoforschungszentrum (GFZ), Deutsches Zentrum fiir Luft- und Raumfahrt (DLR), Techni-
sche Universitit Braunschweig, Eberhard Karls Universitit Tiibingen mit dem SFB 1253 CAMPOS,
Universitdit Hohenheim, DWD und Zentrum fiir Sonnenenergie- und Wasserstoff-Forschung Baden-
Wiirttemberg (ZSW) (MOSES Webseite, https://www.ufz.de/moses/, 19.03.2025, Swabian MOSES
Webseite https://www.atmohub.kit.edu/105.php, 19.03.2025).

Das Untersuchungsgebiet wurde im Bereich des Neckartals und der Schwibischen Alb festgelegt, da
in der Region siidlich von Stuttgart zwischen 2001 und 2019 eine hohe Wahrscheinlichkeit fiir Hagel-
gewitter beobachtet werden konnte (Kunz and Puskeiler, 2010) und man so hoffte, auch wéhrend der
Kampagne intensive Hagelgewitter beobachten zu konnen. COSMO Simulationen haben gezeigt, dass
im Neckartal auftretende Hagelstiirme eine Tendenz zu niedrigen Froude Zahlen haben, die zu einer
Umstromung des Schwarzwalds fithren konnten, woraus eine Konvergenz im Lee des Schwarzwalds re-
sultieren konnte (Siegmann, 2022). Durch die Konvergenz konnten Gewitter initiiert oder intensiviert
werden, die bei einer Stidweststromung im Neckartal fiir Hagel sorgen (Kunz and Puskeiler, 2010). Die

von COSMO simulierte Konvergenz im Lee des Schwarzwalds sollte jedoch noch besser charakterisiert
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Abb. 6.1.: Swabian MOSES Untersuchungsgebiet mit den verschiedenen Messstandorten. Am Hauptstandort des
KITcube befand sich in Rottenburg. An den Auflenstationen befanden sich jeweils Windlidare, Parsivel Distrome-
ter, Hagelsensoren und meteorologische-Masten. Zusétzlich zum Doppler X-Band Radar in Niirtingen und dem
C-Band Radar in Eggenstein-Leopoldshafen wurden Beobachtungen von den DWD C-Band Radaren in Tiirkheim
und auf dem Feldberg hinzugezogen. Eine der Partnerstationen besteht aus einem kleinen Bodenfeuchtenetzwerk,
die andere Partnerstation ist mit einem Windcube und einer Energiebilanzstation ausgestattet (Kunz et al., 2022).

und mit Beobachtungsdaten verifiziert werden (Siegmann, 2022). Die Messkampagne Swabian MOSES
liefert Messungen von Umgebungsbedingungen vor der Auslésung und wihrend der Intensivierung der
Gewitter, die einen Beitrag zu einem besseren Verstindnis der Entstehung und der weiteren Entwicklung

von hochreichender Konvektion leisten.

6.1. Kampagnenablauf

Der Ablauf der Kampagne orientierte sich an der vorhergesagten Wahrscheinlichkeit fiir das Auftreten
eines gewiinschten Ereignisses. Daraus entstanden zweierlei Phasen: Normalbetrieb bei einer aufgrund

der zu erwartenden Umgebungsbedingungen geringen Ereigniswahrscheinlichkeit oder IOP (Intensive
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Observation Period) Betrieb bei einer hohen Ereigniswahrscheinlichkeit. Die Art des Entscheidungs-
prozesses und der Aufbau einer IOP wurden nach dem Vorbild von Wieser et al. (2022) durchgefiihrt.
Bei Normalbetrieb liefen alle automatisierten Messungen und es war meist kein Personal im Feld un-
terwegs. Wurde eine IOP ausgerufen, fanden zusitzliche Messungen statt, die mobil waren oder nicht
automatisiert durchgefiihrt werden konnten. Dies waren zum Beispiel Flugzeugmessungen, Schwarm-
sondenaufstiege oder Ballonsondierungen. Dem Personal wurden zuvor Zeitrdume zugewiesen, in denen

sie sich fiir eine mogliche IOP bereit halten sollen.

6.2. Messsysteme

Wihrend Swabian MOSES kam eine grole Anzahl an Messsystemen zum Einsatz. Den Hauptbestandteil
der Messausstattung bildete der KITcube (https://www.kitcube.kit.edu/index.php, 19.03.2025) -
ein mobiles Gesamtbeobachtunssystem zur Sondierung der Atmosphire. Dieser beinhaltet eine gro-
Be Anzahl an in situ- und Fernerkundungssystemen, die aufeinander abgestimmt sind. Dazu gehoren
unter anderem Niederschlagsradare, Windlidare, Wolkenradare, Radiosonden, Ceilometer, Distrometer,
meteorologische-Masten, Energiebilanzstationen, Wolkenkameras, Mikrowellenradiometer und weitere
Gerite (Kalthoff et al., 2013). Das System ist mobil und flexibel einsetzbar. Meist gibt es einen Haupt-
standort, an dem ein Grofteil der Gerite installiert ist, im Fall von Swabian MOSES war das Rottenburg.
An mehreren Aufenstationen konnen ergédnzende Messungen vorgenommen werden. Der KITcube wur-
de bereits in groB3en internationalen Messkampagnen eingesetzt und ist besonders zur Untersuchung von
Grenzschicht- (z.B. Energieaustausch und Turbulenz) und konvektiven Prozessen geeignet (z.B. Ad-
ler et al., 2021, Kohler et al., 2022). Eine Erweiterung des KITcubes mit zusdtzlichen Messsystemen
von Partnern ist moglich. Auch bei Swabian MOSES wurden Messgerite der kooperierenden Partner
dem bestehenden System hinzugefiigt. So wurde der KITcube wéihrend Swabian MOSES z.B. durch ein
Hagelsensor- und Bodenfeuchte-Netzwerk sowie weitere Instrumente erweitert. In Tabelle 6.1 sind die
unterschiedlichen Messsysteme zusammengefasst.

In Rottenburg am Neckar war ein GroBteil der Instrumentierung stationiert: Energiebilanzstation, Wol-
kenradar, Hagelsensor, Parsivel Distrometer, Wolkenkamera, Windlidar, Aerosollidar, Ceilometer, Mi-
krowellenradiometer und Radiosonden. Zusétzlich fanden auch in Eggenstein-Leopoldshafen und Stutt-
gart Radiosondenaufstiege statt. In Niirtingen standen ein X-Band Dopplerradar und zwei Distrometer.
Die sieben AuBenstationen enthielten jeweils einen meteorologischen Mast, ein Windlidar, ein Parsivel
Distrometer und einen Hagelsensor. Weitere Distrometer waren im Untersuchungsgebiet verteilt. Ein
Feuchtesensornetzwerk war an einer Partnerstation aufgebaut. Die andere Partnerstation war mit einem
kleinen Windlidar und einer Energiebilanzstation ausgestattet. Wahrend IOPs wurden an unterschied-
lichen Orten weitere Daten mit Hilfe von Wasserprobensammlern, Schwarmsonden, PINE, dem Rover

und zwei Forschungsflugzeugen erhoben.
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Tab. 6.1.: Ubersicht der Messsysteme, die wihrend Swabian MOSES im Einsatz waren.

In situ Fernerkundung
Normalbetrieb | Energiebilanz-Masten C-Band Dopplerradare

Meteorologische-Masten X-Band Dopplerradar

Hagelsensoren Wolkenradar

Distrometer Windlidare

Wolkenkamera Aerosollidar

Bodenfeuchtesensoren Ceilometer

Infraschallsensor Mikrowellenradiometer: Feuchte-

und Temperaturprofiler

10P Radiosonden Cosmic-Ray-Neutron-Sensor

AirCore-Ballone Flugzeuglidar

Hagel- Schwarmsonden

Flugzeugmessungen

Portable Ice Nucleation Experiment (PINE)

Wasserproben Ammer, Steinlach

6.3. Ubersicht der intensiven Beobachtungsperiode (IOP) Nummer 4

Im Zeitraum zwischen Mai und Juli 2021 wurden sieben IOPs, die insgesamt 21 Tage beinhalten, durch-
gefiihrt. Bis auf einen Tag (26. Juli), traten alle von der DWD Warnapp erfassten Hagelereignisse mit
einem Durchmesser von mindestens 2cm wihrend einer IOP auf 7. Fallbeispiele dieser IOP4 wurden
ausgewihlt, da sie eine Superzelle und isolierte Konvektion in Form von Multizellen tiber dem Schwarz-
wald beinhalten. Aulerdem wurden wihrend I0P4 alle verfiigbaren Messgerite eingesetzt. IOP4 wird
nun kurz beschrieben, eine Beschreibung der anderen IOPs und eine tabellarische Ubersicht iiber alle
IOPs ist im Anhang zu finden (Kapitel A).

Aufgrund von sehr konvektionsgiinstigen Umgebungsbedingungen wurden wéhrend der vierten IOP al-
le verfiigbaren zusitzlichen Messungen durchgefiihrt (Tab. 6.1). Die vierte [OP umfasste insgesamt neun

Tage und ldsst sich in zwei Phasen unterteilen:

- Phase 1: 17.06.2021 - 20.06.2021 Wihrend der ersten Phase befand sich ein ausgedehnter Ho-
henriicken iiber Mitteleuropa, dessen Achse von Algerien iiber das Ligurische Meer bis nach Siid-
deutschland verlief. Das Hohenhoch tiber dem Baltikum war teilweise mit dem Hohenriicken {iber
Mitteleuropa verbunden. Entlang der Ostflanke des iiber der Iberischen Halbinsel liegenden Lang-
wellentroges wanderten Kurzwellentroge nordwirts in Richtung Westdeutschland. Die energierei-
che Luftmasse (CAPE > 2000Jkg~!) im Untersuchungsgebiet hatte Potential fiir schwere Gewit-
ter mit Begleiterscheinungen wie Hagel, Starkregen oder Sturm. Trotz einer durch Mineralstaub
geddmpften Sonneneinstrahlung wurden auf der 850 hPa Fliche Temperaturen von iiber 20 °C ana-
lysiert und bodennah Temperaturen iiber 30°C gemessen. Mit integrierten Wasserdampfgehal-
ten von 30mm bis 40 mm am Standort Rottenburg war ausreichend Feuchte vorhanden. Vertikale

Windscherung von iiber 20ms~! innerhalb der unteren 6km der Atmosphire machte organisierte
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Konvektionsformen moglich. Trotz dieser konvektionsgiinstigen Umgebungsbedingungen wurde
nur wenig Konvektion beobachtet. Diese beschrinkte sich auf ein Gebiet im Nordschwarzwald
und 6stlich des Schwarzwaldes und war tiberwiegend isoliert, kurzlebig und wenig organisiert.
Eine mogliche Erkldarung konnte der zu dieser Zeit nach Stiddeutschland advehierte Saharastaub
in der Atmosphire sein. Es wurde darauf hingewiesen, dass Saharastaub die solare Einstrahlung
ddmpfen konne und durch noch nicht erforschte Prozesse die Gewitteraktivitat moglicherweise re-
duzieren konnte. Der 20.06.2021 brachte die giinstigsten Umgebungsbedingungen fiir Konvektion
der ganzen IOP 4. Zusitzlich sorgte ein Kurzwellentrog, der sich von Siidwesten niherte sowie
eine Konvergenzlinie 6stlich des Untersuchungsgebiets fiir dynamische Hebungsantriebe. An die-
sem Tag wurde hochreichende, organisierte Konvektion in Form eines mesoskaligen konvektiven
Systems und einer Squall Line beobachtet. Jedoch lag der Intensititsschwerpunkt norddstlich des

Untersuchungsgebiets und die Intensitédt der Systeme war schwicher als erwartet.

- Phase 2: 21.06.2021 - 24.06.2021 Wihrend der zweiten Phase entwickelte sich ein europdi-
sches Blocking (Grams et al., 2017). Das Untersuchungsgebiet befand sich in einer siidwestlichen
Grundstromung vorderseitig eines Langwellentrogs, dessen Achse von der Iberischen Halbinsel
nach England verlief. Immer wieder drangen Kurzwellentroge in das Untersuchungsgebiet vor.
Die energiereiche, heille Subtropikluft wurde durch feucht-warme Luft ersetzt, der Mineralstaub
der Sahara wurde dabei ausgerdumt. Trotz nicht mehr ganz so giinstiger Umgebungsbedingungen
wie in Phase 1 wurde in dieser zweiten Phase der IOP immer wieder flichendeckend Konvektion
im Untersuchungsgebiet und dessen Umgebung beobachtet. Diese beinhaltete sowohl isolierte, un-
organisierte Gewitter als auch hochreichende, organisierte Systeme wodurch teils hohe kumulierte
Niederschlagssummen bis zum 23.06.2021 in Baden-Wiirttemberg zusammenkamen. Den Hohe-
punkt stellte eine Superzelle dar, die am 23.06.2021 tiber den Hauptstandort Rottenburg hinwegzog

und Starkregen und Hagel mit sich brachte.

6.4. Initiierung von Gewittern, die das Neckartal durchlaufen

Eine der Kernfragen der Swabian MOSES Messkampagne ist, warum es zur Haufung von Hagelgewit-
tern im oberen Neckartal kommt. Deshalb wird nun untersucht, wo die Gewitter initiiert werden, die ins
obere Neckartal ziehen und ob es eine Region gibt, in der bevorzugt Gewitter initiiert werden, die im
Neckartal eine hohe Intensitit erreichen.

Gewittergruppen, von denen mindestens ein zugehoriger Gewittergruppenpfad im Neckartal ankommt,
werden meist im Neckartal, in dessen direkten Umfeld oder iiber dem Schwarzwald und der Schwibi-
schen Alb initiiert (Abb. 6.2a). Aber auch Gewittergruppenpfade, deren Gruppeninitiierung in den Vo-
gesen oder im Rheintal stattfand, konnen das Neckartal erreichen. Sowohl in der Klimatologie als auch
an Tagen mit Gewittergruppeninitiierungen weht der Wind in Stidwestdeutschland meist aus Siidwest

(Abb. 5.9 c, d) und advehiert die in den Vogesen/ im Rheintal oder im Schwarzwald initiierten Gewitter
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Abb. 6.2.: Gewittergruppeninitiierungen fiir die Monate Mai bis September der Jahre 2018 bis 2023, von denen
mindestens ein Pfad im Neckartal ankommt (a). Teilabbildung (b) ist wie (a) nur fiir Gewittergruppenpfadiniti-
ierungen (Kapitel 5.1). Gewittergruppeninitiierungen, von denen mindesten ein Pfad der Intensititen stark oder
schwer im Neckartal ankommt (Kapitel 4.6; (c). Teilabbildung (d) ist wie (c) nur fiir Gewittergruppenpfadinitiie-
rungen. Das Dreieck markiert die Region Neckartal (Tab. 4.1). Der schwarze Stern befindet sich in Rottenburg.
Die schwarzen Punkte markieren die Standorte der Radare. Die Grofie der Punkte beschreibt die Gruppenlebens-
dauer.

in die Region des Neckartals. Die Gewittergruppeninitiierungen im Rheintal fanden hiufig nachts statt,
die Gewittergruppeninitiierungen im Lee des Schwarzwalds oft am Vormittag.

Die meist sekunddren Gewittergruppenpfadinitiierungen, deren Pfade im Neckartal ankommen (Abb.
6.2b), liegen etwas nidher um das Neckartal verteilt als die zugehdrigen Gewittergruppeninitiierungen
(Abb. 6.2a). Die meisten Gewittergruppenpfadinitiierungen finden ebenfalls im Neckartal, in dessen di-

rekten Umfeld oder im Bereich des Schwarzwalds und der Schwéibischen Alb statt. Auffallend ist, dass
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Abb. 6.3.: Wie Abbildung 6.2 nur dass die Gewittergruppen- und Gewittergruppenpfadinitiierungspunke mittels
des ERAS 850 hPa Winds um eine Stunde stromauf ihres von TRACE3D detektierten Initiierungsorts verschoben
wurden.

viele Gewittergruppenpfadinitiierungen im Bereich von Rheintal und Schwarzwald nachts oder in den
frithen Morgenstunden stattfanden. Die zeitliche und rdumliche Verschiebung zwischen Gewittergrup-
peninitiierungen und Gewittergruppenpfadinitiierungen kommt dadurch zustande, dass Gewittergrup-
peninitiierungen immer zeitlich zuerst stattfinden und anschlieBend viele weitere der Gewittergruppe
zugehorigen Gewittergruppenpfade initiiert werden.

Gewittergruppeninitiierungen, von denen mindestens ein zugehdoriger Gewittergruppenpfad die Intensitit
stark oder schwer im Neckartal erreicht, sind noch stirker auf den Schwarzwald und die Schwébische

Alb begrenzt (Abb. 6.2¢). Die Gewittergruppenpfade von Gewittergruppeninitiierungen im Rheintal und
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auch nordlich des Neckartals erreichen meist keine hohen Intensitidten im Neckartal (Abb. 6.2a, ¢). Au-
Berdem finden die Gewittergruppeninitiierungen, deren Pfade hohe Intensititen im Neckartal erreichen,
meist vom Vormittag bis zum Nachmittag statt (Abb. 6.2c¢).

Die groBBe Mehrheit aller Gewittergruppenpfade, welche im Neckartal die Intensitét stark oder schwer
erreichen, werden am Nachmittag sekundir initiiert. Die Gewittergruppenpfade beginnen hdufig im Ne-
ckartal selbst, in dessen direkten Umfeld oder im nordlichen Bereich des Schwarzwalds (Abb. 6.2d). Es
gibt keine feste Region fiir die Initiierung starker und schwerer Gewittergruppenpfade, die spater durch
das Neckartal ziehen. Somit kann anhand der Initiierung nicht begriindet werden, warum es zur Haufung
von schweren Gewittern im oberen Neckartal kommt und es ist notwendig die Ursachen der Intensivie-
rung der einzelnen Gewittergruppenpfade zu untersuchen.

In Abbildung 6.3 wurden die Initiierungspunkte aus Abbildung 6.2 um eine Stunde entlang des ERAS
850hPa Winds zuriickverschoben. Die rdumliche Verteilung der Gewittergruppeninitiierungen hat sich
kaum verdndert (Abb. 6.2a, c; 6.3a, c). Die Gewittergruppenpfadinitiierungen finden nach der Verschie-
bung noch weiter entfernt vom Neckartal statt und es befinden sich noch mehr Gewittergruppenpfadiniti-
ierungen im Bereich des Schwarzwalds und der Schwibischen Alb (6.2b; Abb. 6.3b). Den groffiten Un-
terschied gibt es bei der Verteilung der Gewittergruppenpfadinitiierungen, die im Bereich des Neckartals
eine starke oder schwere Intensitit erreichen. Wihrend TRACE3D die Initiierung solche Gewittergrup-
penpfade tiberwiegend im Nordschwarzwald und im direkten Umfeld des Neckartals lokalisiert (Abb.
6.2d), finden nach der Verschiebung entlang des ERAS5 850hPa Winds auch einige Initiierungen im Lee
des Siidschwarzwalds statt (Abb. 6.3d).

6.5. Validierung des neu entwickelten Multi-Doppler Algorithmus mit Lidar-Messungen

Aufgrund der vielen Herausforderungen, die bei der Berechnung von Windfeldern durch Multi-Doppler
Algorithmen auftreten (Kapitel 2.2.1), ist es notwendig die Multi-Doppler Algorithmen an realen Mes-
sungen zu testen und zu validieren. In Kapitel 2.2.1 wird ein Uberblick iiber durchgefiihrte Validierungen
von bereits existierenden Multi-Doppler Algorithmen gegeben. In diesem Abschnitt werden die Ergeb-
nisse des neu entwickelten Multi-Doppler Algorithmus (Kapitel 4.7) mit einem neuartigen Ansatz va-
lidiert. Dazu werden Lidarmessungen der Swabian MOSES Messkampagne (Kapitel 4.3) an den fiinf
Lidarstandorten Rottenburg, Sulz, Donaueschingen, Owen und Friolzheim (Abb. 6.1) im Zeitraum vom

15.05.2021 bis 31.07.2021 verwendet.

Die Lidarmessungen liegen alle 37s mit einer vertikalen Auflosung von 50m vor. Bei der Prozes-
sierung der Lidarmessungen wurden die individuellen Radialgeschwindigkeiten aus dem DBS-Scan mit
einem 15 miniitigen Medianfilter geglittet. Fiir den Multi-Doppler Lidar Vergleich wird der Median iiber
alle Lidarmessungen in einem Bereich von 250 m unterhalb der betrachteten Hohe bis 250 m oberhalb der

betrachteten Hohe in einem Zeitraum von 2.5 Minuten vor dem betrachteten Zeitpunkt bis 2.5 Minuten
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Abb. 6.4.: Validierung der durch den Multi-Doppler Algorithmus berechneten horizontalen Windkomponenten
(URadar> VRadar> WSRadar) mit Lidar-Messungen (Uziqar> VLidars WSLidar) @an den fiinf Lidarstandorten Rottenburg,
Sulz, Donaueschingen, Owen und Friolzheim vom 15. Mai 2021 bis 31. Juli 2021. Dabei sind u, v die horizon-
talen Windkomponenten und ws die Windgeschwindigkeit. N,, gibt die Anzahl an Messwerten an, MAE den
mittleren absoluten Fehler, REL den relativen root mean square Fehler, bias den Bias und ODR beschreibt die
Geradengleichung der orthogonalen linearen Regression (Boggs and Rogers, 1990). In die Validierung gehen die
Hohen 1.5km, 2.0km, 2.5km und 3.0km ein. Die orthogonale lineare Regression wird fiir alle Hohenlevel einzeln
und einmal iiber alle Hohenlevel durchgefiihrt. 137
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Abb. 6.4.: Abbildung 6.4 fortgesetzt.
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nach dem betrachteten Zeitpunkt verwendet. Der Median der Lidar Windprofilmessungen wird im Fol-
genden als uy;q4r, VLidars WSLidar bezeichnet. Das Radar Multi-Doppler Windfeld liegt alle 5 Minuten mit
einer horizontalen und vertikalen Auflésung von 500 m vor. Fiir das horizontale Multi-Doppler Windfeld
wird der Median iiber eine Fliche von 3km x 3km auf der entsprechenden Hohe zum entsprechenden
Zeitpunkt fiir den Vergleich verwendet (4gadar, VRadar» WSRadar)- Der Vergleich wird in den Hohen 1.5 km,
2.0km, 2.5km und 3.0km durchgefiihrt.

Insgesamt gibt es eine hohe Ubereinstimmung zwischen den vom Lidar gemessenen horizontalen Wind-
komponenten und den berechneten Multi-Doppler Windkomponenten an den fiinf Vergleichsstandorten
(Abb. 6.4). Die mittleren absoluten Fehler (MAE) reichen von 1.26ms™! bis 1.77ms™! und die relativen
root mean quare Fehler (RMSE) von 0.194 bis 0.545. Die Steigungen der orthogonalen linearen Regres-
sion (Boggs and Rogers, 1990) nehmen Werte zwischen 0.85 und 1.06 an.

Wird der Vergleich fiir alle fiinf Standorte betrachtet (Abb. 6.4p, q, r), betriigt der Bias der u-Windkomponente
0.12ms~!, der v-Windkomponente 0.07ms~! und der der Windgeschwindigkeit —0.04ms~!. Die v-
Windkomponenten der Radarmessungen haben kleinere Betrédge als die der Lidarmessungen. Auflerdem
sind an allen fiinf Standorten die MAE und die relativen RMSE der v-Windkomponente groB3er als die
der u-Windkomponente. Bei den Lidarmessungen ist nicht zu erwarten, dass eine Windkomponente sys-
tematisch schlechter gemessen wird. Jedoch wurde im Nachhinein festgestellt, dass manche Lidare fiir
die Messungen nicht korrekt eingenordet gewesen sein konnten, wodurch Fehler in der Berechnung des
Windprofils entstehen konnen, die jedoch beide horizontale Windkomponenten betreffen wiirden.

Die Betrige der u-Windkomponente sind nur etwas hoher als die der v-Windkomponente und die rela-
tiven Fehler sind fiir die v-Komponente hoher als fiir die u-Komponente. Dadurch kommen die hoheren
Fehler der v-Windkomponente vermutlich nicht aufgrund unterschiedlicher Intensititen der Windkom-
ponenten zustande. Bei einem Vergleich der vom Lidar gemessenen Windkomponenten mit Windpro-
filen von Radiosonden in Rottenburg zeigen die v-Komponenten der Lidare um ca. 0.1ms~! hohere
MAE als die u-Komponenten. Im Radar-Lidar Vergleich sind die MAE jedoch fiir die v-Komponente
oft um 0.2ms~! bis 0.3ms ™! hoher als die der u-Komponente. Eine Erklidrung konnte sein, dass vie-
le Lidarstandorte besser in Ost-West Richtung von Radarstrahlen der DWD Radare erfasst werden als
in Nord-Siid Richtung. Basierend auf den aus DWD Radialgeschwindigkeiten berechneten horizonta-
len Windkomponenten wird ein Hintergrund erstellt, mit dem die nicht DWD Radialgeschwindigkeiten
entfaltet werden (Kapitel 4.7). Hat die aus den DWD Radialgeschwindigkeitsmessungen berechnete v-
Komponente hohe Unsicherheiten, kann es zu einer falschen Entfaltung der Radialgeschwindigkeiten
der nicht DWD Radare kommen, wodurch sich der Fehler in die nicht DWD Radare fortpflanzt. Des-
halb konnte an Standorten mit einer schlechten Nord-Siid Abdeckung durch DWD Radarstrahlen bei der
Berechnung des Multi-Doppler Windfelds die v-Windkomponente systematisch hohere Fehler als die
u-Windkomponente aufweisen.

Vohringer et al. (2024) fanden bei einem Lidar-Radar Vergleich der horizontalen Windkomponenten ei-
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ne abnehmende Korrelationen und zunehmende Fehler mit dem Abstand der Lidare zu den Radaren und
erkldrten das Verhalten mit dem zunehmenden Messvolumen der Radare und somit einer ungenaueren
Messung. Auch Doviak et al. (1976) fanden, dass Fehler in Dual-Doppler berechneten Windfeldern von

der Lage des Ortes in Bezug auf die Radare abhéngen.

6.5.1. Abweichungen zwischen Multi-Doppler Windkomponenten und Lidar
Windkomponenten in Abhéngigkeit der Hohe

Beim Vergleich der horizontalen Windkomponenten zwischen Radar und Lidar muss beachtet werden,
dass bei Radaren und Lidaren Radialgeschwindigkeitsmessungen in verschiedenen Volumina an unter-
schiedlichen Streuern durchgefiihrt werden. Die Lidarstrahlen sind kollimiert, das hei3t der Strahldurch-
messer ist mit zunehmender Entfernung annidhernd konstant. Der Strahl der Radare 6ffnet sich mit des-
sen Offnungswinkel, wodurch das Messvolumen senkrecht zum Strahl mit zunehmender Entfernung
zunimmt. Lidare messen die Radialgeschwindigkeiten iiberwiegend anhand von Aerosolpartikeln (Klar-
luftechos). Die in dieser Arbeit verwendeten Radare standen zu weit voneinander entfernt, um Multi-
Doppler an Klarluftechos wie atmosphérischem Plankton durchzufiihren. Deshalb konnen die Radial-
geschwindigkeitsmessungen der Radare an Hydrometeoren zusitzlich zu ihrer horizontalen Bewegung
mit dem Wind eine Fallgeschwindigkeit aufweisen. Somit kann der Vergleich zwischen der mittels von
Lidaren gemessenen horizontalen Windkomponenten und den vom Multi-Doppler Algorithmus berech-
neten Windkomponenten nur stattfinden, wenn Hydrometeore vorhanden sind, aber die Ddmpfung durch

Niederschlag fiir die Lidare nicht zu hoch ist.

Der Vergleich von Radar und Lidar-Messungen findet an den Grenzen der Messbereiche beider Instru-
mente statt, wo die Messungen hédufig mit Fehlern behaftet sind. Mit den hier verwendeten Lidareinstel-
lungen messen die Lidare bis in Hohen von maximal 3km. Radare messen iiberwiegend in der mittleren
und oberen Troposphire, sodass der Uberlappbereich beider Instrumente gering ist. Wie nah am Boden
ein Radar an einem Ort messen kann, hingt ab vom Abstand des Orts zum Radar, den niedrigsten Ele-
vationswinkeln des Radars und der Standorthohe des Radars. Hinzu kommt, dass Multi-Doppler nur an
Orten berechnet wird, an denen die Winkeldifferenzen der Azimute der verwendeten Radare groBer als
45 Grad ist (Kapitel 4.7). Dies erklart, warum in 1.5 km Hohe und in 3.0km Hohe oft weniger Messungen
fiir den Vergleich zur Verfiigung stehen als in den Hohen dazwischen (Abb. 6.5a). Owen liegt mittig im
Untersuchungsgebiet in unmittelbarer Ndhe zum Radar in Niirtingen. Deshalb gibt es in Owen besonders
viele Messwerte in einer Hohe von 1.5km (Abb. 6.5a). In Friolzheim sind z.B. keine Radarmessungen
in einer Hohe von 1.5km verfiigbar (Abb. 6.5a). Friolzheim liegt ungefihr mittig zwischen den Radaren
in Karlsruhe und Niirtingen/Tiirkheim, weshalb dort die niedrigsten Elevationen der Radare bereits iiber
1.5km liegen. In Friolzheim stehen somit die wenigsten Messpunkte fiir die Validierung zur Verfiigung
(Abb. 6.4m, n, o) und dort werden die hochsten Abweichungen zu den Multi-Doppler Windkomponen-

ten erreicht. Umgekehrt haben Sulz, Owen, Rottenburg und Donaueschingen eine hohe Radarabdeckung
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Abb. 6.5.: Hohenabhingigkeit der Anzahl an Messwerten, des mittleren absoluten Fehlers (MAE), des Bias (bias),
des relativen root mean square Fehlers (relativer RMSE) und der Geradensteigung fiir die u-Windkomponente, die
v-Windkomponente und die Windgeschwindigkeit im Vergleich Radar-Lidar an den Lidarstandorten Sulz, Owen,
Friolzheim, Donaueschingen und Rottenburg.

141



6. Messkampagne Swabian MOSES 2021

und groBe Winkeldifferenzen der Azimute der zur Multi-Doppler Berechnung verwendeten Radare. An
diesen Orten stimmen die vom Radar und Lidar gemessenen Windkomponenten besser iiberein (Abb.
6.4).

Die Hohenabhingigkeit der Anzahl an verfiigbaren Messwerte (Abb. 6.5a) fiir den Vergleich wird somit
hauptséchlich von der Datenverfiigbarkeit der Radare am Lidarstandort in niedrigen Hohen und von der
Datenverfiigbarkeit der Lidare an deren oberen Messreichweite bestimmt, sowie von der Anzahl an Zeit-

punkten mit geeigneten Messbedingungen in der Atmosphére.

Die Hohenabhiéngigkeit der Abweichungen (Abb. 6.5b-m) der Multi-Doppler Windkomponenten von
den Lidar Windkomponenten ist fiir jeden Lidarstandort individuell. In Owen nehmen MAE und Bi-
as der v-Windkomponente mit der in der Hohe abnehmenden Datenverfiigbarkeit zu (Abb. 6.5¢, f). In
Friolzheim hingegen nehmen Bias, MAE und relativer RMSE der v-Windkomponente mit der Hohe
trotz abnehmender Datenverfiigbarkeit ab. Interessanterweise zeigen MAE, Bias, relativer RMSE und
die Geradensteigung der u-Windkomponente in Friolzheim und auch an anderen Orten wie z.B. Sulz
eine andere Hohenabhingigkeit als die der v-Windkomponente und die der Windgeschwindigkeit (Abb.
6.5b, ¢, d, e, f, g, h, i, j). In Friolzheim nimmt die Datenverfiigbarkeit nur leicht mit der Hohe ab (Abb.
6.5a). Dennoch sind der MAE, der Bias und die relativen RMSE fiir die u-, die v-Komponente und die
Windgeschwindigkeit in den oberen Hohen geringer als in einer Hohe von 2km (Abb. 6.5¢, d, f, g, i, j).
Dies bedeutet, dass der Multi-Doppler Algorithmus in dieser Region in hoheren Hohen bessere Ergeb-
nisse als in den unteren Hohen liefert. Vohringer et al. (2024) beschreiben eine Abnahme der Fehler der
Multi-Doppler Windkomponenten mit zunehmender Hohe. Sie begriinden das Verhalten damit, dass das

Windfeld mit kleinerem Abstand zum Boden inhomogener als in gro3eren Hohen ist.

6.5.2. Abweichungen zwischen Multi-Doppler Windkomponenten und Lidar
Windkomponenten in Abhangigkeit von MessgroBen

Sowohl die Messungen des Lidars als auch des Radars konnen fehlerbehaftet sein. Deshalb werden zum
Schluss verschiedene Fehlermalie des Multi-Doppler-Lidar Vergleichs der horizontalen Windkomponen-
ten in Abhingigkeit des Carrier-Noise-Ratios (CNR), der vom Lidar gemessenen Windgeschwindigkeit
und Vertikalwindkomponente, der Radarreflektivitit, der Radaranzahl, die zur Berechnung des Multi-
Doppler Windfelds beigetragen hat, der verfiigbaren Pixelanzahl der Radarmessungen, iiber die fiir den
Vergleich gemittelt wurde, und der Multi-Doppler Windgeschwindigkeit analysiert (Abb. 6.6).

Bei Messungen mit niedrigen CNR Werten von unter —35dB nehmen MAE, Bias, relativer RMSE und
die Abweichung der Geradensteigung zu (Abb. 6.6d, g, j, m). An einigen Standorten ist eine Zunahme
der Fehler auch bei Messungen mit CNR Werten von iiber circa —10dB zu erkennen. Dort trifft der Li-
darstrahl vermutlich Wolken. In diesen CNR Randbereichen nimmt die Qualitidt der Lidarmessungen ab,
weshalb es beim Vergleich mit dem Windfeld des Multi-Doppler Algorithmus zu groeren Abweichun-

gen kommt.
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Abb. 6.6.: Abhidngigkeit der Anzahl an Messwerten, des mittleren absoluten Fehlers (MAE), des Bias (bias), des
relativen root mean square Fehlers (relativer RMSE) und der Geradensteigung im Vergleich des Multi-Doppler
Windfelds mit dem Lidar Windprofil von der Carrier-Noise-Ratio (CNR) der Lidare, der vom Lidar gemessenen
Windgeschwindigkeit und dem vom Lidar gemessenen Vertikalwind, dargestellt fiir die u-Windkomponente, die v-
Windkomponente und die Windgeschwindigkeit an den Lidarstandorten Sulz, Owen, Friolzheim, Donaueschingen
und Rottenburg.
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Abb. 6.7.: Abhédngigkeit der Anzahl an Messwerten, des mittleren absoluten Fehlers (MAE), des Bias (bias), des
relativen root mean square Fehlers (relativer RMSE) und der Geradensteigung im Radar-Lidar Vergleich von
dem Median der Radarreflektivitit, der Radaranzahl, die zur Berechnung des Multi-Doppler Windfelds verwen-
det wurden, der Pixelanzahl von Radarmessungen, iiber die fiir den Vergleich der Median gebildet wurde, und
der Multi-Doppler Windgeschwindigkeit, dargestellt fiir die u-Windkomponente, die v-Windkomponente und die
Windgeschwindigkeit an den Lidarstandorten Sulz, Owen, Friolzheim, Donaueschingen und Rottenburg.
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Bei hohen vom Lidar gemessenen Windgeschwindigkeiten mit Werten iiber 20ms~! nehmen die Unter-
schiede zwischen den Lidar und Radar Windkomponenten und somit MAE und Bias deutlich zu (Abb.
6.6¢e, h, k, n). Es konnte sein, dass falsche Entfaltungen die gro8en Fehler bei hohen am Lidar gemes-
senen Windgeschwindigkeiten verursachen. In Abhéngigkeit der von der Lidar Windgeschwindigkeit
nicht unabhingigen Multi-Doppler Windgeschwindigkeit kommt es bei hohen Windgeschwindigkeiten
von iiber 20ms~! ebenfalls zu einem deutlichen Anstieg bei MAE, Bias und den Abweichungen der
Geradensteigung (Abb. 6.7h, 1, t). Die hohen Windgeschwindigkeiten werden aber nur selten gemessen
(Abb. 6.6b, 6.7d). Durch die geringe Anzahl der Messungen und die hohere absolute Turbulenz bei hohen
Geschwindigkeiten, entstehen groBere absolute Fehler beim Vergleich. Wie zu erwarten nehmen relative
RMSE bei hohen Windgeschwindigkeiten ab und bei niedrigen Windgeschwindigkeiten zu (Abb. 6.6k,
p). Die Geradensteigungen der Regression zwischen Lidar und Radar Windgeschwindigkeiten weisen
fiir die vom Radar ermittelten Windgeschwindigkeiten in Abhiingigkeit der Windgeschwindigkeit des
zugehorigen Lidars hohe Fehler auf, da die Geradensteigungen nur iiber einen kleinen Wertebereich
der am Lidar gemessen Windgeschwindigkeit bestimmt wird (Abb. 6.6n). Auch Vohringer et al. (2024)
fanden in einem Lidar-Radar Vergleich der horizontalen Windkomponenten eine deutliche Abhingigkeit
der Fehler von der Windgeschwindigkeit. Insbesondere in bodennahen Bereichen fanden Vohringer et al.
(2024) eine Zunahme des MAE mit zunehmender Windgeschwindigkeit und erklérten das Verhalten mit
zunehmenden turbulenten Strukturen bei hoheren Windgeschwindigkeiten in Bodennéhe.

Der am Lidar gemessene Vertikalwind (Abb. 6.6b, e, h, k, n) hat auch einen erheblichen Einfluss auf
MAE, Bias, relativen RMSE und die Geradensteigung. Wihrend des Vergleichs wurden an den Lidaren
meist negative Vertikalgeschwindigkeiten gemessen. Negative Vertikalgeschwindigkeiten weisen darauf
hin, dass die Lidarmessung durch Streuung am Niederschlag erfolgt ist. Hydrometeore sind notwendig,
damit die Radare Radialgeschwindigkeiten messen konnen und ein Vergleich zwischen Lidar und Radar
Windkomponenten durchgefiihrt werden kann. Bei Vertikalgeschwindigkeiten unter —3ms~! kommt es
zu groBBen Fehlern, da dort die Lidare stark durch Niederschlag gedampft werden und die Qualitédt der
Messungen abnimmt. Bei positiven Vertikalgeschwindigkeiten gibt es nur sehr wenige Messungen fiir
den Vergleich. Schon bei Vertikalgeschwindigkeiten von iiber 1 ms~! nehmen die Unsicherheiten enorm
Zu.

Die Unterschiede der horizontalen Windkomponenten zwischen Lidar und Radar hidngen ebenfalls vom
Median der Radarreflektivitit ab (Abb. 6.7e, i, m, q). Eine groe Zunahme aller Fehler findet bei Re-
flektivitdten tiber 40dBy statt. Bei hohen Reflektivitdten nimmt die Qualitit der Lidarmessung aufgrund
von Ddmpfung ab. Aber auch der Multi-Doppler Algorithmus kénnte aufgrund von Ddmpfung und einer
erhohten Turbulenz in Gewittern einen Beitrag zu den Unsicherheiten liefern. Sogar bei negativen Re-
flektivititen nehmen MAE, Bias, relativer RMSE und die Abweichungen der Geradensteigung kaum zu.
Trotz geringer Reflektivititen und somit Signalstdrken kann der Multi-Doppler Algorithmus zuverlissi-
ge Ergebnisse berechnen.

Die Anzahl an Radaren, die in die Berechnung der horizontalen Windkomponenten am Lidarstandort
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eingegangen ist, hat einen eher kleinen Einfluss auf den Multi-Doppler Lidar Vergleich (Abb. 6.6b, f,
j» n, r). Gehen nur zwei Radare in die Berechnung des Multi-Doppler Windfelds ein, sind MAE, Bias,
relativer RMSE an einigen Lidarstandorten etwas hoher als bei Berechnungen mit mehreren Radaren.
Die Anzahl der Radarpixel, iiber die fiir den Vergleich der Median gebildet wurde, beeinflusst den Ver-
gleich ebenfalls nur schwach (Abb. 6.7¢, g, k, o, s). Meist werden mehr als 20 Radarpixel verwendet.

Der hier durchgefiihrte Vergleich wurde iiber einen Zeitraum von 2.5 Monaten an fiinf Standorten iiber
52404 Messpunkte durchgefiihrt. Dadurch wird der Multi-Doppler Algorithmus fiir viele unterschied-
liche konvektive Systeme und eine Vielzahl an Ereignissen validiert, sodass verschiedene Fehlermalle
iiber einen groflen, vielseitigen Datensatz berechnet werden konnten. Insgesamt ist der Multi-Doppler
Algorithmus in der Lage, das Windfeld plausibel zu reproduzieren. Der Vergleich der Mutli-Doppler
Windkomponenten mit Lidar Windkomponenten ist eine sinnvolle Methode, um einen Multi-Doppler
Algorithmus in der unteren Atmosphire zu validieren. Ein Vergleich der horizontalen Windkomponenten
zwischen Radiosondenaufstiegen und dem Lidar in Rottenburg zeigt, dass die MAE beim Lidar-Radar
Vergleich um ca. 0.5ms™! bis 0.8ms~! hoher sind als beim Lidar Radiosondenvergleich (Abb. A.2).
Die groeren Fehler beim Lidar-Radar Vergleich spiegeln so die Fehler des Multi-Doppler Algorithmus
wider. Wie beim Lidar-Radar Vergleich nehmen die Fehler auch beim Lidar Radiosondenvergleich mit
zunehmenden Vertikalgeschwindigkeiten zu und die v-Komponenten sind ebenfalls mit etwas hoheren
Fehlern als die u-Komponenten behaftet.

Durch den Lidar-Radar Vergleich konnen Einblicke in Unsicherheiten des Multi-Doppler Algorithmus
und deren Ursachen gewonnen werden. Der Multi-Doppler Algorithmus hat gréere Fehler bei hohen Re-
flektivitidten mit einem Median von iiber 40dBz, hohen horizontalen Windgeschwindigkeiten von iiber
20ms~! und positiven Vertikalgeschwindigkeiten von iiber 1ms~!. In diesem Bereich nimmt die Qua-
litdt des horizontalen Multi-Doppler Windfelds ab, aufgrund von Turbulenz und der hohen zeitlich und
rdumlichen Variabilitdt des Windfelds. Diese Bedingungen kommen jedoch nur selten vor. Auch der Ort
hat einen Einfluss auf die Qualitét des horizontalen Windfelds des Multi-Doppler Algorithmus. Je weiter
der betrachtete Ort von den Radaren entfernt liegt und je schlechter die Nord-Siid bzw. Ost-West Ab-
deckung des Ortes durch die Radarstrahlen ist, desto groer werden die Unsicherheiten im berechneten

horizontalen Windfeld des Multi-Doppler Algorithmus.
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Wihrend die bisherige Arbeit sich hauptsichlich aus einer statistischen Sicht der Gesamtheit der Gewitter
widmete, sollen in diesem Kapitel zwei Beispiele aus dem Zeitraum des Swabian MOSES Experiments
genauer untersucht werden: Eine Superzelle, die am 23. Juni 2021 auftrat und eine Multizelle vom 17.
Juni 2021. Dabei wird die Dynamik und Thermodynamik dieser beiden Ereignisse genauer untersucht.
Zugleich kann anhand der einhergehenden Analyse gezeigt werden, dass die Ergebnisse des in dieser
Arbeit entwickelten Multi-Doppler Algorithmus, und der Fuzylogik-Klassifizierung des Auslosemecha-
nismus plausibel und hilfreich sind.

Fiir die Diskussion der Fallbeispiele wurden Messungen und Satellitenbilder der Webseite Kachelmann-
wetter (Kachelmann, 2025), Analysen der Webseite Wetter3 (Behrendt and Mahlke, 2025) und Radio-

sondenaufstiege der Webseite der Universitit von Wyoming (University of Wyoming, 2025) verwendet.

7.1. Superzelle am 23. Juni 2021

Am 23. Juni 2021 bildete sich etwas nordlich von Villingen-Schwenningen eine Superzelle, die im wei-
teren Verlauf iiber den Hauptstandort der Messkampagne Swabian MOSES in Rottenburg am Neckar
hinwegzog. Mit der Superzelle gingen lokale Starkniederschlige, Sturmbden und grole Mengen an Ha-
gel einher (Stuttgarter Zeitung, 2021; Feuerwehr Kirchheim unter Teck, 2021; Niirtinger Zeitung, 2025).
Im Folgenden wird zunichst eine synoptische Ubersicht iiber den 23. Juni gegeben. AnschlieBend wer-
den die Eigenschaften der Superzelle aufgezeigt, die Zelle in die Klimatologie (Kapitel 5) eingeordnet
und zum Schluss die vollstindige Entwicklung von der Initiierung iiber die Intensivierung bis zur Ab-

schwichung der Zelle mit einem Fokus auf der Dynamik diskutiert.

7.1.1. Synoptische Ubersicht

Das Untersuchungsgebiet befand sich am 23. Juni 2021 vorderseitig eines Langwellentrogs, dessen Ach-
se liber den Kiistenbereich der Iberischen Halbinsel nach Norwegen verlief (Abb. 7.1a). Die nach Nord-
osten ausgerichtete Frontalzone verlief von Siidspanien iiber Siidostdeutschland bis nach Skandinavien.
Die Lage vorderseitig des Troges verursachte eine siidwestliche Hohenstromung im Untersuchungsge-
biet. Bodennah befand sich das Untersuchungsgebiet zwischen zwei Tiefdruckstdrungen im Bereich der
Nordschweiz und einem Hochdruckgebiet tiber Norddeutschland (Abb. 7.1b). Die Okklusionsfront des
Tiefdruckgebiets, dessen Kern sich ostlich von Svalbard befand, verlief bis nach Karlsruhe. Es gab so-

wohl eine nicht unerhebliche Richtungs- als auch Geschwindigkeitsscherung des Windes mit der Hohe:
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Abb. 7.1.: 500hPa Geopotential Karte (a) und Bodenwetterkarte (b) fiir den 23. Juni 2021, 12 UTC (https:
//www.wetter3.de/, 14.03.2025; Deutscher Wetterdienst).

Auf der Druckfliche 925hPa wehte der Wind im Untersuchungsgebiet mit ca. 3ms~! aus Nord bis
Nordost, auf der Druckfliche 500hPa mit ca. 15ms~' aus Siid bis Siidwest. Die Luftmassen waren
feucht-warm und hatten dquivalentpotentielle Temperaturen von iiber 50°C in 850 hPa und CAPE Werte
von iiber 1000Jkg~!. Die Einstrahlung der Sonne unterstiitzte die Konvektion. Fiir den 23. Juni waren
die synoptischen, dynamischen und thermodynamischen Bedingungen fiir hochreichende, organisierte
Konvektion giinstig. Diese wurde auch durch das ICON Modell vorhergesagt. Allerdings waren Ort und
Verlauf der Gewitter mit hohen Unsicherheiten verbunden, da die Mitglieder (member) des ICON Mo-
dells einen grofen Wertebereich umspannten (Barthlott et al., 2024). Der 03Z Lauf von ICON-D2 sagte
eine Zelle mit einem dhnlichen Verlauf wie die hier analysierte Gewitterzelle vorher. Jedoch benétigte
es eine ICON Simulation mit einer horizontalen Auflésung von 1km und die Annahme einer geringen
Konzentration an Wolkenkondensationskernen, damit die Eigenschaften und der Verlauf der Superzelle

realistisch simuliert werden konnte (Barthlott et al., 2024).

7.1.2. Lebenszyklus der Superzelle

Der Gewitterpfad der Superzelle wurde mit TRACE3D nachverfolgt und dessen Eigenschaften sind in
Tabelle 7.1 zusammengefasst. Am Vormittag des 23. Juni wurde zunédchst Konvektion iiber den Vogesen
und dem Nordschwarzwald beobachtet. AnschlieBend wurde die zur Superzelle dazugehorige Gewitter-
gruppe bei Furtwangen im Schwarzwald, etwas nordostlich des Feldbergradars, um 12 UTC initiiert. Der
Gewittergruppeninitiierungsort liegt etwas nordlich des klimatologischen Maximums der Gewittergrup-
peninitiierungen (Kapitel 5.2.1). Knapp zwei Stunden nach der Gewittergruppeninitiierung, nachdem
bereits sieben weitere der Gruppe zugehorige Gewittergruppenpfade initiiert wurden, startete der Ge-
witterpfad der Superzelle um 13:55 UTC nordostlich der Gewittergruppenauslosung, in der Néihe von

Villingen-Schwenningen.
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Tab. 7.1.: Eigenschaften (ermittelt durch TRACE3D) der Zellen am 17. Juni 2021 und 23. Juni 2021

17.06.2021 23.06.2021
Entstehungsort Gruppe 47.8780 °N 48.0568 °N
8.2400 °O 8.1941 °O
905 m 1001 m
Entstehungsort Pfad 48.1344 °N 48.1948 °N
8.2828 °O 8.4033 °O
805 m 697 m
Initiierungsuhrzeit Gruppe (UTC) 12:35 12:00
Initiierungsuhrzeit Pfad (UTC) 13:35 13:55
Anzahl Gewittergruppenpfade Gruppe 12 124
Anzahl Gewittergruppenpfadinitiierungen
vor Pfad 5 7
wihrend Pfad 6 114
nach Pfad 0 2
Gruppenlebensdauer (Minuten) 140 485
Pfadlebensdauer (Minuten) 85 210
Pfadlidnge (km) 25.2 128.3
Durchschnittliche Zuggeschwindigkeit (ms~!) 5.2 10.2
95. Perzentil
der Zuggeschwindigkeit (ms~!) 15.7 20.1
der Niederschlagsintensitit (mm (5 Min)_l) 5.1 7.5
der Reflektivitit (dBy) 58 70
des Wassergehalts (gm—>) 2.6 6.7
des Gesamtwassergehalts (10°g) 330 2616
Maximale Echotophohe 55dBz (m) 6900 10800
Anzahl Blitze Wolke - Boden 112 3063
Intensitit stark schwer
Zelltyp Multizelle Superzelle
Initiierungstyp Gewittergruppe Hitzegewitter Bergiiberstromung
Initiierungstyp Pfad Sekundire Auslosung | Sekundire Auslosung

Zeitliche Entwicklung der Gewittereigenschaften

Direkt nach der Initiierung der Superzelle um 13:55 UTC stiegen die Reflektivitit, die 45 dBz-Echotop-
hohe und die Niederschlagsintensitit stark an, die Zuggeschwindigkeit nahm in diesem Zeitraum um
etwa 7ms ! ab (Abb. 7.2a, b, d, g). Anschliefend intensivierte sich die Zelle langsam bis circa 17 UTC.
Die Intensivierung ist in einem nicht monotonen Anstieg der Reflektivititen, der 45 dBz-Echotophohe
und dem Wassergehalt zu erkennen (Abb. 7.2a, b, ¢). Ab ca. 15 UTC wurden bis zum Zerfall 10.8 um
Helligkeitstemperaturen von 215 K gemessen (Abb. 7.5a), welche ein Indikator fiir Overshooting Tops
sein konnten. Mikus and Strelec Mahovié¢ (2011) klassifizierten alle Pixel mit einer Infrarot 10.8 um Hel-
ligkeitstemperatur niedriger als 315K und einer Helligkeitstemperaturdifferenz (Wasserdampf 6.2 um -
Infrarot 10.8 um) groBer als 4K als Overshooting Tops. Die hochste Niederschlagsintensitit und Blitz-
rate wurden bereits gegen 15:00 UTC bzw. 16:45 UTC erreicht (Abb. 7.2d, e).
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Abb. 7.2.: Zeitreihen von gemessenen Grof3en fiir die Superzelle des 23. Juni 2021. Dargestellt sind die Parameter
95. Perzentil der Reflektivitit (a), 45 dBz-Echotophohe (b), Wassergehalt (c), Niederschlagsintensitit (d), Blitzan-
zahl innerhalb von 5 Minuten (e), Intensitit (f), Zuggeschwindigkeit (g) und Zugrichtung (h). Bereiche, in denen
die Betriige der Anderung des Parameters innerhalb eines Zeitschritts von 5 Minuten groBer als zwei Mal die
Standardabweichung der Zeitreihe sind im Hintergrund grau eingefirbt.

Ab 15:15 UTC begann die Blitzrate im Umfeld des Zellkerns stark zuzunehmen (Abb. 7.2¢). Die Blitzra-
te wird sowohl durch die Dynamik als auch die Menge und die Zusammensetzung der Hydrometeore in
der Wolke beeinflusst (Zhang et al., 2017). Im turbulenten Aufwind treffen unterkiihlte Wassertropfchen
auf Fisteilchen, wodurch kleine Teilchen positiv und groe Teilchen negativ geladen werden (Boerner,
2022). Der Aufwind transportiert die leichten, kleinen Teilchen schneller nach oben als die schweren,
groflen Teilchen, wodurch es zur Ladungstrennung kommt. Deshalb haben Gewitterwolken meist oben
eine positive Ladung und unten eine negative Ladung (Boerner, 2022). Die meisten Erdblitze haben eine

negative Polaritdt und kommen aus dem unteren Teil der Wolke. Lediglich etwa 10 % der Erdblitze kom-
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Abb. 7.3.: Zeitreihen fiir die Mediane von Konvergenz und Rotation (abgeleitet aus dem Multi-Doppler Windfeld)
iber eine Fliche mit den Radien » = 1.5km und » = 5km um den Zellkern der Superzelle am 23. Juni 2021 fiir
verschiedene Hohen. Fiir die Hohenmittel wurde tiber alle Hohen (vertikale Auflosung 500 m) zwischen 2km und
5km gemittelt. Der senkrechte Strich kennzeichnet den Zeitpunkt der Pfadinitiierung. Die Konvergenz/Rotation
vor der Pfadinitiierung wurden am Initiierungsort berechnet.

men aus dem oberen positiven Bereich der Wolke und weisen eine positive Ladung auf (Boerner, 2022).
Damit die Blitze aus dem oberen Teil der Wolke am negativ geladenen Teil der Wolke vorbei kommen
und den Boden erreichen kdnnen, ist ein ausgeprigter Amboss notwendig. Superzellen neigen zu einem
hoheren Anteil an Blitzen mit einer positiven Polaritit als andere Gewitterorganisationsformen (Lang

et al., 2004). Wang et al. (2018) schreiben, dass die Blitzrate hauptsidchlich durch CAPE, Konvergenz,
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Luftdruck auf Meereshohe, relative Feuchte in der mittleren Troposphére und die vertikale Windscherung
beeinflusst wird. Je hoher CAPE, Konvergenz, relative Feuchte und je niedriger der Luftdruck auf Mee-
reshohe und die vertikale Windscherung sind, desto hoher ist die Blitzrate. Solomon and Baker (1998)
erginzen, dass auch Konzentrationen von Wolkenkondensationskernen und Vereisungsprozesse in den
Gewitterwolken die Blitzrate beeinflussen.

Am 23. Juni wurden CAPE Werte um die 1000Jkg ™" analysiert und um 15:15 UTC fiel bereits einiges
an Niederschlag, der die Feuchtigkeit in der mittleren Troposphére erhoht haben konnte (Abb. 7.2d). Zur
Analyse der dynamischen Entwicklung in der Superzelle, wurde fiir die aus dem Multi-Doppler abgelei-
tete Konvergenz und Rotation der Median iiber Flichen mit einem Radius von 1.5km und 5.0km um den
Zellkern fiir verschiedene Hohen berechnet (Abb. 7.3). Die Hohenmittel der Konvergenz und Rotation
wurden bis in eine Hohe von 5km berechnet, da es oberhalb zu einer ausgleichenden Divergenz kom-
men kann. In der Stunde vor dem Anstieg der Blitzrate um 15:15 UTC konnte anhaltende Konvergenz
bis in eine Hohe von 3 km beobachtet werden (Abb. 7.3a, b). Gegen 15:00 UTC erreichte die Zelle ihre
maximale Rotation (Abb. 7.3c), was die Turbulenz und somit die Anzahl der Hydrometeorkollisionen
im Aufwindbereich erhoht haben konnte, welche fiir die Elektrifizierung der Gewitterwolke notwendig
sind. Im direkten Umfeld der Superzelle wurde eine vertikale Windrichtungsscherung (2.5km - 6km)
von 130° gemessen, die vertikale Windgeschwindigkeitsscherung blieb meist unter 12ms~! (Abb. 7.4e,
f). Zum Ende des Lebenszykluses der Superzelle, als die Superzelle bereits eine grofle Zellflaiche mit

Amboss aufwies (Abb. 7.5b), wurden vermehrt Blitze mit positiven Polarititen detektiert (Abb. 7.2e).

Struktur der Superzelle

TRACE3D verfolgt die Zelle basierend auf deren Reflektivitdten, wodurch der Zellpfad mittig der Reflek-
tivitdtskonturen verlduft (Abb. 7.4a). Auch die Blitze befinden sich tiberwiegend um den von TRACE3D
ermittelten Zellkern (Abb. 7.4b). Die stirkste Konvergenz in 2000m Hohe ist jedoch im Vergleich zu
den hochsten Reflektivititen nach rechts in Zugrichtung der Zelle verschoben (Abb. 7.4c¢). Umgekehrt
liegen die groBten vertikalen Windrichtungsscherungen, die gro3te Flache der Zelle und die grof3flichige
Divergenz in 9km Hohe in Zugrichtung links des Zellkerns (Abb. 7.4e, 7.5b, d). Daran ist die typische
Struktur einer Superzelle zu erkennen. Wie im Lehrbuch befindet sich bei der Zelle des 23. Juni 2021
der geneigte Aufwindbereich, welcher durch die stirkste Konvergenz markiert wird, am rechten Rand
in Zugrichtung der Zelle (Davies-Jones, 2015; Marwitz, 1972). Der Amboss und Bereiche mit hohen
Reflektivititsmessungen befinden sich tiberwiegend links der Superzelle. Durch die riumliche Trennung
von Aufwindbereich und Niederschlagsregion, kann der Aufwindbereich trotz intensivem Niederschlag

iber lingere Zeit bestehen bleiben.
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Abb. 7.4.: Zeitlicher Verlauf von 55 dBz-Reflektivitit (a), Blitzen (b), Konvergenz (c), Konvergenzdauer (d), Wind-
richtungsscherung (e) und Windgeschwindigkeitsscherung (f) in einer Hohe von 2500 m am 23. Juni 2021. Die
Konturen der Konvergenzdauer (d) beriicksichtigen nur Messungen, die an einem Ort fiir mindestens 30 Minuten
eine Konvergenz von mindestens 0.5 x 1073 s~ ! enthalten. Bis auf die Blitzmessungen von EUCLID (b) wurden
alle Groflen mit dem Multi-Doppler Algorithmus bestimmt.
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Abb. 7.5.: Konturen fiir SEVIRI 10.8 um Helligkeitstemperaturen (a, b), Rotation (c) in einer Hohe von Skm und
Divergenz (d) in einer Hohe von 9km am 23. Juni 2021. Die Helligkeitstemperaturen wurden von Dr. Philipp
Gasch prozessiert und zur Verfiigung gestellt. Rotation und Divergenz wurden aus dem Multi-Doppler Windfeld
abgeleitet.

7.1.3. Einordnung in die Klimatologie

Die Superzelle gehort zu den 0.8 % der Gewittergruppenpfade der Klimatologie von 2017 bis einschlief3-
lich 2023, die eine schwere Intensitit erreichten (Kapitel 5.3.2). Der Pfad der Superzelle hatte eine Le-
bensdauer von 210 Minuten (Tabelle 7.1). Lediglich 187 (= 0.24 %) aller Gewittergruppenpfade der Kli-
matologie hatten eine ldngere Lebensdauer. Die Pfadldnge von 128.3km wurde von 629 (= 0.81 %) aller
Gewittergruppenpfade iibertroffen. Aulerdem hatte die Superzelle mit einer Gesamtanzahl von 3063

Blitzen die hochste Gesamtblitzanzahl aller Gewittergruppenpfade der Klimatologie. Die mittlere Pfad-
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geschwindigkeit mit einem Wert von 10.2ms~! wurde von 29880 (= 38.3 %) der Gewittergruppenpfade
der Klimatologie iiberboten. Die 95. Perzentile von Niederschlagsintensitit und Wassergehalt konnten
von 4.7 % und 0.04 % der Gewittergruppenpfade der Klimatologie {ibertroffen werden. Nur 4 Gewitter-
gruppenpfade der Klimatologie (<0.01 %) haben ein hoheres 95. Perzentil als die 70dByz der Superzelle
gemessen.

Insgesamt war die Superzelle des 23. Juni ein seltenes Ereignis im Untersuchungsgebiet mit einer hohen
Intensitit. In den Zelleigenschaften (Tab. 7.1) spiegeln sich die Begleiterscheinungen der Superzelle wi-
der. Mit dem langlebigen Ereignis gingen eine hohe Blitzanzahl und Starkniederschlag einher, wodurch
es zu kleinen Sturzfluten und vollgelaufenen Kellern kam. Es wurden Hagelkorner mit Durchmessern
von 4cm beobachtet und lokal kam es zu einer geschlossenen Hageldecke mit einer Hohe von bis zu
30cm. Insgesamt entstand durch das Ereignis ein versicherter Gebdaudeschaden von etwa 150 Millionen

Euro (Kunz et al., 2022).

7.1.4. Dynamische Entwicklung der Superzelle
Initiierung

Bevor die Gewittergruppe der Superzelle initiiert wurde, gab es bereits Konvektion in den Vogesen (nicht
gezeigt) und im Bereich des Nordschwarzwalds (Abb. 7.4a). Auch im weiteren Verlauf des Tages wurden
immer wieder Gewittergruppenpfade entweder sekundér im direkten Umfeld von bereits existierender
Konvektion oder im Bereich des Schwarzwalds initiiert (Abb. 7.4a). Dies ldsst vermuten, dass an diesem
Tag die Berge die Auslosung unterstiitzt haben. Die Fuzzylogik Klassifizierung (Kapitel 4.6) weist der
Gewittergruppe eine Bergiiberstromung als Auslosemechanismus zu.

Zur Untersuchung der dynamischen Entwicklung der Superzelle wird iiber den in dieser Arbeit entwi-
ckelten Multi-Doppler Algorithmus (Kapitel 4.7) das horizontale Windfeld im Inneren und in der nahen
Umgebung der Superzelle bestimmt. Klarluftechos mit schwachen Reflektivititen konnen, wegen der
Zunahme der minimal detektierbaren Signalstdrke und der Zunahme des Messvolumens mit dem Ab-
stand zum Radar, nur von einem Radar in dessen direkter Umgebung erfasst werden. Aufgrund der
groBlen Abstinde zwischen den Radaren konnen die Windfelder durch Anwendung des Multi-Doppler
Algorithmus erst berechnet werden, wenn sich ausreichend grofle Tropfen in der Atmosphire befinden,
also Niederschlag bereits ausgelost wurde. Zum Zeitpunkt der Gewittergruppenauslésung um 12 UTC
kann noch kein Windfeld im direkten Umkreis der Gewittergruppenauslosung durch den Multi-Doppler
Algorithmus berechnet werden, weshalb das Wind- und Konvergenzfeld der CERRA Reanalyse (Kapitel
4.4) analysiert wird (Abb. 7.6). Trotz einer siidwestlichen Hohenstromung, wehte der Wind in 50 m iiber
Grund im Rheintal und im Schwarzwald aus nordlichen Richtungen (Abb. 7.6a), woraus eine grofle ver-
tikale Windrichtungsscherung resultierte. Die CERRA Reanalyse zeigt in 50 m Hohe eine Umstromung
des Schwarzwalds, wodurch eine Konvergenz stromab des Schwarzwalds entstand. In 500 m iiber Grund

ist eine geringe Umstrémung des Schwarzwalds zu erkennen, etwas hoher kommt es zu einer Uberstro-
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Abb. 7.6.: Windfeld und Konvergenz der CERRA Reanalyse in 50m (a) und S00m (b) iiber Grund fiir den 23. Juni
2021, 12 UTC.

mung der Berge (Abb. 7.6b). Dennoch bleiben die Konvergenzstrukturen in 500 m Hohe dhnlich zu den
Strukturen in 5S0m Hohe, stromab des Schwarzwalds erstreckt sich weiterhin ein groflachiger Konver-
genzbereich. Die Konvergenz im Lee des Schwarzwalds entsteht, weil der Wind in 500m Hohe 0stlich
des Schwarzwalds aus norddstlichen bis 6stlichen Richtungen wehte und iiber dem Schwarzwald und
Rheintal aus Nord (Abb. 7.6b). Die nord- bis nordostlichen Winde in den unteren Schichten der Atmo-
sphire konnten durch das Bodenhoch iiber Norddeutschland hervorgerufen worden sein (Abb. 7.1b).

Der Multi-Doppler Algorithmus berechnete basierend auf den Radarradialgeschwindigkeitsmessungen
bereits gegen 12 UTC Konvergenz im Nordschwarzwald und tiber dem mittleren Schwarzwald mit den
ersten Gewittern (Abb. 7.4c). Zwischen 11 und 13 UTC war die Konvergenz zunichst auf die Vogesen
(nicht gezeigt) und den Schwarzwald beschriankt und hielt dort auch fiir Zeitrdume iiber einer halben
Stunde an (Abb. 7.4d). Spéter im Tagesverlauf wurde gemeinsam mit den Gewittern auch im oberen
Neckartal Konvergenz gemessen (Abb. 7.4c). Im Gegensatz zu der von der CERRA Reanalyse angezeig-
ten Konvergenz in Bodennihe, konnte am Initiierungsort des Superzellenpfades ca. eine Stunde vor der
von TRACE3D erfassten Pfadinitiierung noch keine dominierende Konvergenz in Hohen oberhalb von
2000m gemessen werden. Das Hohenmittel der Konvergenzen zwischen 2km bis Skm zeigt sogar eine
leichte Divergenz (Abb. 7.3a, b). Erst circa 10 Minuten vor der Pfadinitiierung iiberwog im Bereich der
Pfadinitiierung in den unteren 3km eine positive Konvergenz (Abb. 7.3a, b). Der Pfad der Superzelle
wurde sekundir von einem benachbarten Gewitterpfad initiiert. Im detaillierten Multi-Doppler Windfeld
ist zu erkennen, dass das benachbarte Gewitter das Windfeld und somit die Divergenz an dem Ort prigte,

an dem spiter die Superzelle entstand (Abb. 7.7a, b).
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Abb. 7.7.: Horizontales Multi-Doppler Windfeld und Konvergenz am 23. Juni 2021 um 13:10 UTC in einer Hohe
von 2500m (a, b), am 23. Juni 2021 um 14:10 UTC in einer Hohe von 2500m (c, d) und am 23. Juni 2021 um 17:15
UTC in einer Hohe von 2500m (e, f). Die zum Pfad der Superzelle zusétzlichen Pfade in den Teilabbildungen (e,
f) zeigen die Pfade der von der Superzelle initiierten Gewittergruppenpfade.
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Abb. 7.8.: Anderung des 95. Perzentils der Reflektivitiit (a), der 45 dBz-Echotophéhe (b), der Zuggeschwindigkeit
(c) und der Blitzanzahl (d) innerhalb von 5 Minuten in Abhingigkeit der hohengemittelten Konvergenz aus Abb.
7.3a fiir den 23. Juni 2021. Bevor die Differenzen gebildet wurden, wurden alle Messgréf3en mit einem gleitenden
Mittel iiber 15 Minuten geglittet.

Intensivierung

Horizontale Windfelddivergenz

Direkt nach der Initiierung der Superzelle um 13:55 UTC konnte in den ersten 15 Minuten der Lebens-
dauer der Zelle ein schneller Anstieg der Konvergenz bis in ca. 5km Hohe im Umkreis des Zellkerns
gemessen werden (Abb. 7.3a, b; Abb. 7.7d). Die Konvergenz in der unteren Atmosphéire resultierte aus
dem Einstromen der Luft aus Ostlicher Richtung an der Ostflanke der Zelle zusammen mit Winden aus
westlichen Richtungen an der Westflanke (Abb. 7.7c, d). Die bodennahe Konvergenz wurde zunéchst
durch Divergenz in 7km Hohe und spéter in 9 km Hohe ausgeglichen (Abb. 7.3a, b). In der ersten Stunde
des Lebenszykluses der Zelle bewegte sich die Zelle im Lee des Stidschwarzwaldes, wo von CERRA
um 12 UTC eine Konvergenz in den untersten 500 m analysiert wurde (Abb. 7.6). Diese bodennahe Kon-

vergenz konnte die Aufwindbereiche der Zelle unterstiitzt haben und zur schnellen Intensivierung der
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Abb. 7.9.: Horizontales Multi-Doppler Windfeld und Konvergenz im Umfeld der Superzelle am 23. Juni 2021 um
15:20 UTC in einer Hohe von 3000 m (a, b), um 15:20 UTC in einer Hohe von 7000 m (c, d) und am 23. Juni 2021
um 20:00 UTC in einer Hohe von 3000m (e, f).
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Abb. 7.10.: Stromstidrke der Blitze (a) und Blitzrate (b) in Abhingigkeit der Konvergenz (abgeleitet aus Multi-
Doppler Windfeld), gemittelt tiber 2.0km bis 3.0km Hohe fiir alle Blitze im Untersuchungsgebiet iiber den Zeit-
raum vom 15.05.2021 bis 31.07.2021.

Zelle beigetragen haben. Ein dhnliches Verhalten wurde bei einem Fallbeispiel isolierter Konvektion von
Schmidt et al. (2012) beobachtet.

Um 14:10 UTC befanden sich nordlich der Superzelle zwei weitere Zellen, die in einer Hohe von 2.5km
eine dhnlich intensive Konvergenz aufzeigten (Abb. 7.7d). Jedoch zerfielen die Zellen bis 15 UTC. In
Kapitel 5.3.2 wurde gezeigt, dass schwere Gewitter zur Entwicklung feuchte und warme Luftmassen
benétigen. Bis in eine Hohe von etwa 1km stromte von Norden kiihlere und trockenere Luft ein (nicht
gezeigt). Die Zellen im Norden konnten die Superzelle im Siiden von diesen Luftmassen abgetrennt ha-
ben und wurden selber von der trockenen und kiihleren Luft abgeschwicht. Ab einer Hohe von 2.5km
wurden in der weitreichenderen Umgebung der Superzelle tiberwiegend Winde aus siidlichen Richtun-
gen beobachtet (Abb. 7.7c¢). Umgekehrt stromten die warmen und feuchten Luftmassen aus Siiden zuerst
in die Superzelle ein. AnschlieBend erreichte nur noch abgekiihlte, weniger energiereiche Luft die Zellen
im Norden.

Gegen 14:30 UTC kam es zu einer Intensivierung der Superzelle (Abb. 7.2f). Um 14:10 UTC wurde das
erste lokale Maximum der mittleren Konvergenz bis in eine Hohe von 5km erreicht (Abb. 7.3a, b; 7.7d).
Ca. 15 Minuten spiter wuchsen 45 dBz-Echotophohe, Niederschlagsintensitit und Zuggeschwindigkeit
stark an (Abb. 7.2b, d, g). Ab 15:10 UTC nahm die Blitzrate deutlich zu (Abb. 7.2¢). Kurz vorher, um
15:05 UTC, wurde auch ein lokales Maximum in der hohengemittelten Konvergenz erreicht (Abb. 7.3a).
Zwischen 15:15 UTC und 16:40 UTC hatte die Zelle einen ausgepriagten Aufwindbereich, der sich durch
Konvergenz in der unteren Troposphire und Divergenz in 9 km Hohe beobachten lies (Abb. 7.3a, ¢, 7.4c,
7.5d).

Die Superzelle erreichte erst gegen Ende ihrer Lebensdauer (kurz vor 17 UTC) die Maxima des 95. Per-
zentils der Reflektivitit, der 45 dBz-Echotophohe, dem Wassergehalt und der Blitzrate (Abb. 7.2a, b, c,
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e). Wenige Minuten vorher wurde das Maximum der hohengemittelten Konvergenz erreicht (Abb. 7.3a,
b). Es kommt hiufig vor, dass vor der Zunahme von Reflektivitit, Echotophohe und Zuggeschwindig-
keit eine Zunahme der hohengemittelten Konvergenz beobachtet wurde (Abb. 7.8a, b, ¢). Wihrend der
Zunahme von Reflektivitit, Echotophthe und Zuggeschwindigkeit nimmt die Konvergenz meist ab. Die
Reflektivitit wichst mit der Anzahl und der Grofe der Hydrometeore, die der Konvergenz entgegen-
wirken konnten. Umgekehrt konnte aber auch die Zunahme der Reflektivitit eine zeitverzogerte Folge
kurz andauernder Intensivierungen der Zelle sein, die sich durch eine Zunahme der Konvergenz zeigen.
Passend wird nach der Abnahme der Konvergenz oft eine Abnahme von Reflektivitit, Echotophohe und
Zuggeschwindigkeit gemessen. Kurz vor dem Anstieg der Blitzrate, wurde ebenfalls hiufig ein Anstieg
in der Konvergenz gemessen (Abb. 7.8d). Allerdings gab es zu Beginn der Zellentwicklung starke Zu-
nahmen in der Konvergenz, ohne dass sich daraufthin die Blitzrate wesentlich erhoht hat. Die stirksten
Niederschlidge wurden bereits circa in der Mitte der Lebensdauer beobachtet (Abb. 7.2d). Auch dort
gingen eine starke Konvergenz und das Maximum der Rotation voran (Abb. 7.3a, c). Wie bei Schmidt
et al. (2012); Zhang et al. (2017); Wang et al. (2018); Boerner (2022) gibt es in dieser Arbeit eine hohe
Ubereinstimmung der Orte der Blitze mit der Konvergenz: Blitze werden meist in Bereichen positiver
Konvergenz detektiert (Abb. 7.10). Allerdings konnte hier kein Zusammenhang zwischen der Blitzrate

oder der Polaritit und Stromstirke der Blitze gefunden werden.

Rotation

Ein rotierender Aufwindbereich ist ein Merkmal einer Superzelle (Kapitel 2.2.4). Gegen 14:15 UTC wird
zunichst eine negative (antizyklonale) Rotation der Zelle beobachtet (Abb. 7.3c, d), welche am stéirksten
in Hohen bis 3km ausgeprigt ist. Die negativen Rotationsbeitrige kommen durch die dstliche Einstro-
mung an der Ostflanke der Zelle zustande (Abb. 7.7¢). Kurze Zeit spiter kehrt sich die Rotationsrichtung
um und es werden nur noch positive Werte (zyklonale Rotation) gemessen, welche auch in mittlere Ho-
hen zwischen 5km und 7km hohe Betrdge erreicht. Um 15:20 UTC ist in 3km Hohe die Rotation des
Aufwindbereichs in der direkten Umgebung des Zellkerns gut zu erkennen (Abb. 7.9a, b). Allerdings ist
in 7km zwar an der Ostflanke der Zelle eine leichte zyklonale Drehung des Winds zu beobachten, aber
keine vollstindige Rotation der Zelle (Abb. 7.9¢c). Die hohen Betrige der Rotation in 7km Hohe (Abb.
7.3c, d) kommen durch die hoheren Betrdge und somit auch hoheren Differenzen der Windkomponenten
zustande. Wihrend sich die zyklonale Rotation der Zelle intensivierte, drehte zwischen 14:30 UTC und
15:00 UTC die Zugrichtung der Zelle von Nordost weiter nach rechts in Richtung Osten. Die Zelle hatte
keine stark ausgeprigte Rotation, es konnten nur einzelne Rotationssignale entlang des Lebenszyklus

gemessen werden (Abb. 7.5¢).

Abschwéchung

Zwischen 16:30 UTC und 17 UTC wurde bis in 3km Hohe noch eine starke Konvergenz und in der Ho-

he eine ausgeprigte Divergenz gemessen (Abb. 7.3a, b). Auch die Rotation erreichte bis in die mittlere
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Troposphire noch hohe positive Werte (Abb. 7.3c, d). In diesem Zeitraum hatte die Zelle ihre hochste
Reflektivitit, 45 dBz-Echotophohe, Wassergehalt, Blitzrate und Intensitidt (Abb. 7.2a, b, c, e, f). Ab ca.
17 UTC nahmen Reflektivitit, 45 dBz-Echotophohe und Wassergehalt der Zelle rasch ab (Abb. 7.2a, b,
¢). Blitzrate und Zellfliche behielten bis zum Ende der Nachverfolgung der Zelle hohe Werte bei (Abb.
7.2e, 7.5b). Um 17:15 UTC befand sich die maximale Konvergenz vor der Zelle (Abb. 7.7e, f). Durch
diese Konvergenz wurden weitere Gewittergruppenpfade initiiert. Ein Gewitterpfad, welcher um 19:15
UTC initiiert wurde, verlief von Nord nach Siid. Als die Gewitteraktivitit am Abend abnahm, drehte der
Wind auf Nord (Abb. 7.9e, f).

Die Superzelle des 23. Juni zerfiel am Abend in mehrere kleinere Zellen und der Algorithmus hatte Pro-
bleme den urspriinglichen Zellkern nachzuverfolgen. Dadurch entsteht ein Knick im Zellpfad (Abb. 7.4)
und es gibt groe Spriinge im Wassergehalt, der Zuggeschwindigkeit, und der Zugrichtung, die nicht
von physikalischer Natur sind (Abb. 7.2¢, g, h). Um 17:25 UTC wurde die Zelle das letzte Mal von
TRACE3D erfasst.

Der Multi-Doppler Algorithmus ist in der Lage, die Konvergenz im Umfeld der Superzelle iiber den
gesamten von TRACE3D ermittelten Lebenszyklus der Zelle plausibel nachzuverfolgen (Abb. 7.4c).
Konvergenz und Rotation im direkten Umfeld der Zelle konnen zeitlich und rdumlich hoch aufgelost
analysiert werden (Abb. 7.3).

Wird die Konvergenz iiber gro3e Flichen gemittelt, sollte ein Betrag von Null heraus kommen, da auf-
steigende Luft an einer anderen Stelle mit absteigender Luft kompensiert wird. Deshalb wurden hier
fiir die Mittelung kleine Flichen um das Zellzentrum gewihlt, die die Prozesse im konvektiven System
reprédsentieren sollen. Wie zu erwarten gibt es in der zeitlichen Entwicklung von Konvergenz und Rota-
tion keine groen Unterschiede zwischen einer Mittelung mit einem Radius von 1.5km oder Skm um
das Zellzentrum, da beide Fldchen das Geschehen in der Superzelle erfassen. Nur die absoluten Betrige

nehmen bei der Mittelung iiber die groBere Fldche ab, da sich mehr Beitrdge kompensieren.

7.2. Multizelle 17. Juni 2021

Am 17. Juni 2021 bildeten sich iiber dem Schwarzwald isolierte Gewitter. An diesem Tag war die
Konvektion in Baden-Wiirttemberg auf 12 isolierten Schauer und Gewitterzellen im Schwarzwald be-

schrinkt, die alle zur gleichen Gewittergruppe gehorten.

7.2.1. Synoptische Ubersicht

Am 17. Juni befand sich das Untersuchungsgebiet auf der Westseite eines Hohenriickens, welcher von
Mitteleuropa bis zum Baltikum reichte (Abb. 7.11a). An der Westseite wurde der Hohenriicken von
einem ausgepriagten Langwellentrog flankiert, dessen Achse iiber den Atlantik bis nach Island reichte.

Somit befand sich das Untersuchungsgebiet unter antizyklonalem Einfluss in einer schwachen siidwestli-
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L R e i H|
500 hPa Geopotential [gpdam]. Bodendruck [hPa), relative Topagraphie H50O—H100Q [gpdam)
Donnerstog, 17-06-2021 12 UTC  {GFS) (Anolyse) @ waw wetter3.de

Abb. 7.11.: 500hPa Geopotential Karte (a) und Bodenwetterkarte (b) fiir den 17. Juni 2021, 12 UTC (https:
//www.wetter3.de/, 14.03.2025; Deutscher Wetterdienst).

chen Hohenstromung. Ein Bodentief befand sich tiber der Nordsee (Abb. 7.11b). Im Untersuchungsgebiet
waren die Druckgradienten gering, sodass {iber den Tag hinweg 10 m-Windgeschwindigkeiten zwischen
Skmh~!und 15kmh~! gemessen wurden. In der unteren Troposphiire waren heiBe, trockene Luftmassen
prasent. In Baden-Wiirttemberg wurden bei elf bis fiinfzehn Sonnenstunden groBflachig 2m Tempera-
turen jenseits der 30°C Marke erreicht. In 850hPa wurden Temperaturen um die 20°C analysiert. Das
Radiosondenprofil in Stuttgart zeigt um 12 UTC eine Okm bis 6 km Windgeschwindigkeitsscherung von
3.5ms~!, eine CAPE von 11.1J/kg, eine CIN von —63.3J/kg und einen ausfallbaren Wassergehalt von
25.8 mm. Bis in eine Hohe von 600hPa waren einige kleine Inversionen vorhanden. Au3erdem wurden
in 700hPa Westwinde mit Geschwindigkeiten von 1ms~! bis 2ms~! und in 500hPa Westwinde mit

Geschwindigkeiten von 3ms™!

von der Radiosonde aufgezeichnet. Etwas weiter westlich von Stuttgart
wurde im Bereich des Schwarzwalds eine siidwestliche Hohenstromung analysiert. Fiir diesen Tag wurde
aufgrund der geringen vertikalen Windscherung und der trockenen Luft gering organisierte Konvektion

in Form von Einzelzellen im Bereich von Bergland vorhergesagt.

7.2.2. Lebenszyklus der Multizelle

Am 17. Juni 2021 wurde eine Gewittergruppe um 12:35 UTC etwa 30km 0stlich des Feldbergs ausgelost
(Tabelle 7.1). Die Gewitter beschridnkten sich an diesem Tag auf die Mittagszeit und das Bergland. Bei
den am 17. Juni beobachteten Gewittern iiber dem Schwarzwald handelt es sich um isolierte Konvektion
in Form von Einzelzellen und spéter einer Multizelle. Die Zellen gehorten alle zu einer Gewittergruppe
mit einer Gruppenlebensdauer von 140 Minuten. Die ldangste Lebensdauer von 85 Minuten wurde von

der Multizelle erreicht.
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Abb. 7.12.: Zeitreihen von gemessenen Grofien fiir die Zelle des 17. Juni 2021. Dargestellt sind die Parameter 95.

Perzentil der Reflektivitit (a), 45 dBz-Echotophohe (b), Wassergehalt (c), Niederschlagsintensitét (d), Blitzanzahl
innerhalb von 5 Minuten (e), Intensitit (f), Zuggeschwindigkeit (g) und Zugrichtung (h). Bereiche, in denen die
Betriige der Anderung des Parameters innerhalb eines Zeitschritts von 5 Minuten groRer als zwei Mal die Stan-
dardabweichung der Zeitreihe sind im Hintergrund grau eingeférbt.

Zeitliche Entwicklung der Gewittereigenschaften

Da insgesamt nur schwache Winde wehten, gab es eine gro3e Variation der Zugrichtungen. Im ersten
Zeitschritt zog die Multizelle nach Siiden, bevor sie von der schwachen siidwestlichen bis siidlichen
Hohenstromung iiber dem Schwarzwald in nordliche Richtungen weiter zog (Abb. 7.12h). In den ersten
zehn Minuten nach der Detektion der Multizelle durch TRACE3D stieg die Reflektivitit an (Abb. 7.12a).
45 dBz-Echotophdhe, Zuggeschwindigkeit, Wassergehalt und Niederschlagsintensitit nahmen in diesem
Zeitraum zundchst ab (Abb. 7.12b, c, d, g). Ab ca. 13:40 UTC wuchsen Wassergehalt und und Nieder-
schlagsintensitét rasch an und erreichten schon um 13:50 UTC ihr Maximum (Abb. 7.12¢c, d). Wie auch
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Abb. 7.13.: Zeitlicher Verlauf von 55dByz-Reflektivitit (a), Blitzen (b), Konvergenz (c), Konvergenzdauer (d),
Windrichtungsscherung (e) und Windgeschwindigkeitsscherung (f) in einer Hohe von 2500m am 17. Juni 2021.
Die Konturen der Konvergenzdauer (d) beriicksichtigen nur Messungen, die an einem Ort fiir mindestens 30
Minuten eine Konvergenz von mindestens 0.5 x 1073 s~! enthalten. Bis auf die Blitzmessungen von EUCLID (b)
wurden alle Groen mit dem Multi-Doppler Algorithmus bestimmt.
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Abb. 7.14.: Konturen fiir SEVIRI 10.8 pm Helligkeitstemperaturen (a, b), Rotation (c) in einer Hohe von Skm
und Divergenz (d) in einer Hohe von 9km am 17. Juni 2021. Die Helligkeitstemperaturen wurden von Dr. Philipp
Gasch prozessiert und zur Verfiigung gestellt. Rotation und Divergenz wurden aus dem Multi-Doppler Windfeld
abgeleitet.
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bei der Superzelle des 23. Juni 2021 wurde die maximale Blitzrate erst spiter um 14:10 UTC detektiert
(Abb. 7.12¢). Die hochste 45 dBz-Echotophshe wird von TRACE3D um 14:15 UTC erfasst (Abb. 7.12b).
Ab 14:35 nahmen das 95. Perzentil der Reflektivitit, die 45 dBz-Echotophohe, der Wassergehalt und die
Niederschlagsintensitit ab (Abb. 7.12a, b, ¢, d) und die Zelle zerfiel. Auch bei dieser Zelle wurden zum
Ende des Lebenszyklus ab 14:40 UTC fast ausschlieBlich Blitze mit positiven Polaritdten detektiert (Abb.
7.12e).

Struktur der Multizelle

Im Gegensatz zur Superzelle wurden sowohl die hochsten Reflektivitiiten als auch die stirksten Konver-
genzen und die Blitze zentriert um den Zellpfad gemessen (Abb. 7.13a, b, c). Es wurde fast keine verti-
kale Windgeschwindigkeitsscherung (Okm - 6km) iiber Sms~! gemessen (Abb. 7.13f), aber im direkten
Umfeld der Zelle konnte die Zelldynamik eine positive vertikale Windrichtungsscherung (Okm - 6km)
von iiber 90° erzeugen (Abb. 7.13e). Durch die schwachen Umgebungswinde zog die Zelle nur mit mé-
Biger Geschwindigkeit nach Norden, sodass die durch die Zelle verursachte Konvergenz an vielen Orten
tiber eine halbe Stunde andauerte (Abb. 7.13d). Die niedrigsten Helligkeitstemperaturen wurden gegen
Ende des Lebenszyklus gemessen (Abb. 7.14a, b). Satellitenbilder zeigen, dass auch nach dem Sterben
der Zelle die Cirrus-Wolken circa 3.5 weitere Stunden erhalten blieben und nach Norden weiterzogen.
Zu Beginn des Lebens der Zelle konnte mit der in der unteren Atmosphire zunehmenden Konvergenz in
9km Hohe eine ausgleichende Divergenz beobachtet werden (Abb. 7.14d). Gegen Ende des Lebenszy-
klus nahm die vertikale Ausdehnung der Zelle ab, sodass in 9km Hohe keine Divergenz mehr festgestellt

werden konnte. Wie zu erwarten, hatte die Zelle keine rotierenden Bereiche (Abb. 7.14c¢).

7.2.3. Einordnung in die Klimatologie

Die Mulitzelle am 17. Juni 2021 iiber dem Stidschwarzwald erreichte eine starke Intensitédt (Kapitel 4.6)
und gehorte zu den 6 % der intensivsten Gewittergruppenpfade der Klimatologie der Jahre 2017 bis 2023
(Tabelle 7.1). In den sieben Jahren der Klimatologie wurden insgesamt 228408 Gewittergruppenpfade,
wovon 122432 der Pfade Gewitterpfade waren, im Untersuchungsgebiet (Abb. 4.1) detektiert. Wenn 6 %
aller Gewittergruppenpfade eine stirkere Intensitit als die Zelle des 17. Juni erreichen, entspricht das
einer Anzahl von 17578 Gewittergruppenpfaden pro Jahr im gesamten Untersuchungsgebiet. Dabei ist
zu beachten, dass ca. 50 % der Gewittergruppen mindestens 40 Gewittergruppenpfade beinhalten (Kapitel
5.3.1). Die Pfadlebensdauer von 85 Minuten wurde von 7012 (= 3 %) und die Pfadlinge von 25.2km von
24586 (= 11 %) aller Gewittergruppenpfade der Klimatologie iibertroffen. Aulerdem erzielten 5883 (=
3 %) aller Gewittergruppenpfade der Klimatologie mehr als 112 Blitze und 5 % ein hoheres 95. Perzentil
der Niederschlagsintensitit als 5.1 mm (5 Minuten)fl, was den Werten der Zelle am 17. Juni entspricht.
Die mittlere Zuggeschwindigkeit war fiir 43 % aller Gewittergruppenpfade der Klimatologie hher als in

diesem Fallbeispiel.
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Abb. 7.15.: Windfeld und Konvergenz der CERRA Reanalyse in 50m (a) und 500m (b) tiber Grund fiir den 17.
Juni 2021, 12 UTC.

7.2.4. Dynamische Entwicklung der Multizelle

Initiierung

Am 17. Juni wurde der siidliche Schwarzwald in 50 m Hohe von schwachen Winden mit Geschwindig-
keiten von 1ms~! bis 2ms~! umstromt (Abb. 7.15a). Stromab des Feldbergs wurde eine Konvergenz
analysiert, die ein Resultat der Umstromung sein konnte. Die Konvergenzmuster in 500 m Hohe hatten
eine dhnliche Struktur wie in 50m Hohe (Abb. 7.15b). Dort wird auch eine leichte Umstromung des
Stidschwarzwalds analysiert, die Konvergenz 6stlich des Feldbergs blieb bestehen.

Am 17. Juni wurde die Gewittergruppe um 12:35 UTC 6stlich des Feldbergs in einem Gebiet mit posi-
tiver Konvergenz ausgelost. Obwohl iiber den Vogesen stirkere Konvergenzen analysiert wurden (Abb.
7.15a, b), kam es dort nicht zur Auslosung von Gewittern. Das GFS Modell simulierte eine geringe-
re Feuchte liber den Vogesen als im Schwarzwald. Im Schwarzwald wurden Taupunktdifferenzen um
die 12K simuliert, im Bereich der Vogesen von 16 K. Am 17. Juni kénnten die intensitdtsschwache
Umstromung der Berge, die hohe solare Einstrahlung zusammen mit der heiflen Luftmasse und das
Vorhandensein von etwas Feuchtigkeit konstruktiv zusammengewirkt haben, um Konvektion unter den
antizyklonalen, eher trockenen Bedingungen auszulosen. Aber auch die mesosklige Berg-Talwind Zir-
kulation konnte die Initiierung beeinflusst haben. Die Gewittergruppenauslosung des 17. Juni wurde als
Hitzegewitter klassifiziert.

Die Multizelle entstand eine Stunde spéter nach der Gewittergruppeninitiierung um 13:35 UTC im Be-
reich mit den um 14 und 15 UTC hochsten gemessenen 2 m-Temperaturen von knapp 34 °C im siidlichen
Baden-Wiirttemberg. Kurz nach der Initiierung, stromte um 13:40 UTC in 2km Hohe die Luft aus allen
Richtungen in die neu entstandene Multizelle ein, wodurch dort eine Konvergenz gemessen wurde (Abb.
7.16a, b). Auch bei den Zellen siidlich der Multizelle wurde Konvergenz gemessen. Im direkten Umbkreis

der Multizelle wehte der Wind um 13:40 UTC in 7km Hohe iiberwiegend aus Siidwest und die Multi-
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Abb. 7.16.: Horizontales Multi-Doppler Windfeld und Konvergenz am 17. Juni 2021 um 13:40 UTC in einer Hohe
von 2000m (a, b), am 17. Juni 2021 um 13:40 UTC in einer Héhe von 7000m (c, d) und am 17. Juni 2021 um

14:10 UTC in einer Hohe von 2000 m (e, f).
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Abb. 7.16.: Abbildung 7.16 fortgesetzt fiir den 17. Juni 2021 um 14:10 UTC in einer Hohe von 7000 m (g, h), am
17. Juni 2021 um 14:45 UTC in einer Hohe von 2000m (i, j) und am 17. Juni 2021 um 14:45 UTC in einer Hohe
von 7000m (k, 1).
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zelle beeinflusste das Windfeld zu dieser Zeit noch wenig.

Intensivierung

Anders als bei der Superzelle, wurden bei der Multizelle bereits in den ersten 15 Minuten der Lebens-
dauer bis um 13:50 UTC das Maximum des 95. Perzentils der Reflektivitit, des Wassergehalts und der
Niederschlagsintensitit erreicht (Abb. 7.12a, c, d). Und das obwohl in den ersten 10 Minuten nach der
Pfadinitiierung der Multizelle bis 13:50 UTC im direkten Umkreis der Zelle im Hohenmittel (2km bis
5km) eine leicht divergente Stromung gemessen wurde (Abb. 7.17a). Spiter zwischen 14:10 UTC und
14:15 UTC, was in etwa der Mitte des von TRACE3D verfolgten Lebenszyklus der Zelle entspricht,
wurden die hochste 45 dBz-Echotophohe, die schnellste Zuggeschwindigkeit und die grofte Blitzrate

beobachtet (Abb. 7.12b, e, g). Dem ging eine Konvergenz in den untersten 5km Hohe und eine ausge-
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Abb. 7.17.: Zeitreihen fiir die Mediane von Konvergenz (a) und Rotation (b, abgeleitet aus dem Multi-Doppler
Windfeld) iiber eine Fliche mit einem Radius von r = 1.5km um den Zellkern der Multizelle am 17. Juni 2021 fiir
verschiedene Hohen. Fiir die Hohenmittel wurde tiber alle Hohen (vertikale Auflésung 500 m) zwischen 2km und
5km gemittelt. Der senkrechte Strich kennzeichnet den Zeitpunkt der Pfadinitiierung. Die Konvergenz/Rotation
vor der Pfadinitiierung wurden am Initiierungsort berechnet.

pragte Divergenz in 9km Hohe ab 13:45 UTC voran (Abb. 7.17a). Um 14:10 UTC stromte in 2km Hohe
die Luft weiterhin aus allen Richtungen in die Zelle ein und es wurde fast ausschlielich eine Konver-
genz gemessen (Abb. 7.16e, f). Die vertikale Ausdehnung der Superzelle wuchs zwischen 14:00 UTC
und 14:15 UTC stark an, was an dem Anstieg der 45dBz-Echotophohe zu erkennen ist (Abb. 7.12b).
Nun wird auch in 7km Hohe das Windfeld durch die Zelle gepridgt und am Zellkern eine Konvergenz
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gemessen (Abb. 7.16g, h). Dies konnte auf einen vertikal ausgedehnten Aufwindbereich hinweisen. Die
Blitze befanden sich nah am Zellkern und an Orten, wo sowohl in 2km Hohe als auch in 7km Hohe eine

starke Konvergenz gemessen wurde (Abb. 7.16e, f, g, h).

Am 17. Juni kann kein Zusammenhang zwischen der Entwicklung des 95. Perzentils der Reflektivitit
und der Konvergenzinderung in den unteren 5km der Atmosphire festgestellt werden (Abb. 7.18a). Zu
Beginn des Lebenszyklus nehmen sowohl das 95. Perzentil der Reflektivitit als auch die Konvergenz
zu. Kurz vor 14 UTC kommt es bei beiden Grofien zu einer Abnahme. Obwohl ab 14:10 UTC die Kon-
vergenz wieder zunimmt und deutlich positive Werte annimmt, wird beim 95. Perzentil der Reflektivitiit
fast ausschlieBlich eine Abnahme beobachtet. Ahnlich wie bei der Superzelle, folgt bei der Multizelle
auf einen Anstieg der Konvergenz meist ein Anstieg der 45 dBz-Echotophthe (Abb. 7.18b). Es konnte
keine Trennung zwischen Aufwindbereich und Bereichen mit hohen Reflektivititen, welche auf Nieder-
schlag hinweisen konnen, festgestellt werden (Abb. 7.13a, c). Deshalb wire zu erwarten, dass durch eine
hohe Konvergenz starke Niederschlagsintensititen hervorgerufen werden, die anschlieBend die Konver-
genz abschwichen. Diese Verhalten konnte nur zu Beginn des Lebenszyklus der Multizelle beobachtet
werden. Zwischen 13:50 UTC und 14:00 UTC wurden zusammen mit einer Zunahme der Konvergenz
hohe Niederschlagsintensititen beobachtet (Abb. 7.12d, 7.18c). AnschlieBend nahmen Konvergenz und
Niederschlagsintensitit ab (Abb. 7.18c). Zwischen 14:15 UTC und 14:30 UTC hatte die hohengemittelte
Konvergenz Werte zwischen 0.5 x 102s~! und 1.0 x 1073s~! (Abb. 7.17a), dennoch nahm die Nie-
derschlagsintensitit iiberwiegend ab (Abb. 7.18c). Nach der ersten Zunahme der Konvergenz, stieg die
Blitzrate an (Abb. 7.18d). Mit der zweiten Zunahme der Konvergenz nahm die Blitzrate jedoch ab, der
Betrag der Abnahme wurde jedoch verringert. Wie es bereits beim Fallbeispiel des 23. Juni diskutiert
wurde, ist die Konvergenz nur einer von vielen Faktoren, der die Blitzrate bestimmt. Neben Konvergenz

haben Feuchtigkeit, CAPE und weitere Groflen einen Einfluss auf die Entwicklung der Blitzrate.

Die Rotation hatte durchgehend niedrige Betrdge und spiegelt hauptsidchlich Rauschen wider (Abb.
7.17Db).

Abschwichung

Ab 14:25 UTC nahm die hohengemittelte Konvergenz kontinuierlich ab (Abb. 7.17a). Wenige Minu-
ten spdter wurden starke Abnahmen im 95. Perzentil der Reflektivitit, der 45 dBz-Echotophohe, dem
Wassergehalt und der Niederschlagsintensitit beobachtet (Abb. 7.12a, b, ¢, d). Die Blitzrate und die
Zuggeschwindigkeit befanden sich um 14:25 UTC mit Werten von 5 Blitzen pro 5 Minuten und 4ms~!
schon auf einem niedrigen Niveau. Um 14:45 UTC wurde nur noch eine leichte Konvergenz in 2 km Ho-
he beobachtet (Abb. 7.16i, j). In 7km Hohe hatte die Konvergenz noch etwas hohere Werte am Zellkern
(Abb. 7.16k, 1). Die Zellfliche behielt bis zur letzten Detektion der Zelle durch TRACE3D um 14:55
UTC hohe Werte bei (Abb. 7.14b).
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Abb. 7.18.: Anderung des 95. Perzentils der Reflektivitit (a), der 45dBz-Echotophohe (b), der Niederschlagsin-
tensitit (c) und der Blitzanzahl (d) innerhalb von 5 Minuten in Abhingigkeit der hohengemittelten Konvergenz
aus Abb. 7.17a fiir den 17. Juni 2021. Bevor die Differenzen gebildet wurden, wurden alle Messgrofien mit einem
gleitenden Mittel {iber 15 Minuten gegléttet.
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8. Zusammenfassung

In dieser Arbeit wurde eine umfangreiche Analyse von Gewittern in den Monaten Mai bis einschlieB3-
lich September in Stidwestdeutschland im Zeitraum von 2017 bis 2023 durchgefiihrt. Ziel der Arbeit ist
es, Griinde fiir die zeitliche und rdumliche Verteilungen von Gewitterinitiierungen und Gewitterpfaden
im Sommer in Siidwestdeutschland zu verstehen (Abb. 8.1a), die Hiufigkeiten von Auslésemechanis-
men zu quantifizieren (Abb. 8.1b) und fiir die Initiierung und Intensivierung von Konvektion giinstige
Umgebungsbedingungen zu identifizieren. AuBerdem werden tiefere Einblicke in die Entwicklung und
Intensivierung von Gewittern gewonnen, indem ihre zeitliche Entwicklung in Relation zu den Umge-
bungsbedingungen wie z.B. dem Windfeld analysiert wird (Abb. 8.1c).

Die Datengrundlage bilden Volumendatensitze des Deutschen Wetterdienstes, des Karlsruher Instituts
fiir Technologie und von MeteoSchweiz, sowie Blitzmessungen aus dem europiischen Blitzortungssys-
tem EUCLID. Erginzt wird der Datensatz im Jahr 2021 durch einzigartige Messungen der Messkam-
pagne Swabian MOSES. Wenn keine geeigneten Messungen zur Verfiigung stehen, werden ERAS5 und
CERRA Reanalysedaten hinzugezogen.

In dieser Arbeit wurde eine Gewitterstatistik fiir die Sommerhalbjahre 2017 bis 2023 fiir Stidwest-
deutschland erstellt. Die Gewitterstatistik aktualisiert bestehende Statistiken der Region und wird mit
ihnen verglichen. Aufgrund der seit 2017 verfiigbaren Volumendatensétze der operationellen DWD Ra-
dare sind nun zusitzlich detaillierte Analysen der Gewittereigenschaften und der zeitlichen Entwicklung
moglich, die bestehende Klimatologien erweitern. Um die Gewitterklimatologie im Detail zu analysie-
ren, wurden im Rahmen dieser Arbeit zwei bestehende Algorithmen angewendet und fiinf neue Algo-

rithmen entwickelt:

1. Gewittererkennungs- und verfolgungsalgorithmus TRACE3D:
TRACE3D (Handwerker, 2002) wird auf Reflektivititsmessungen von fiinf Radaren angewendet,
um konvektive Ereignisse als individuelle Objekte zu identifizieren, wobei zusitzlich eine Unter-

scheidung zwischen Schauern und Gewittern anhand von Blitzdaten vorgenommen wird.

2. Radar Qualitatskorrektur:
Da TRACE3D qualititskorrigierte Radar Reflektivitdtsmessungen verlangt, wurden Algorithmen
entwickelt, die die Radarmessungen des mobilen X-Band Radars kontrolliert und korrigiert. Fiir
die DWD Radare wird die Korrektur mit POLARA durchgefiihrt.

3. Gruppierung von Gewittern:

Gewitter werden hiufig sekundédr durch umliegende Gewitter ausgeldst (Bennett et al., 2006). Da-
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mit die isolierte Initiierung von Gewittern untersucht werden kann, werden Gewitter zu Gewitter-
gruppen zusammengefasst. Eine Gewittergruppe wird initiiert, falls in einem Abstand von 15km
innerhalb von 20 Minuten keine andere Konvektion vorher detektiert wurde. Es wird gezeigt, dass
die gewihlten Parameter zur Definition einer Gewittergruppe zwar die absolute Anzahl der Ge-
wittergruppeninitiierungen und somit die Gewittergruppengréfien erheblich beeinflussen, aber die
regionale Verteilung der Gewittergruppeninitiierungen sich mit einer Variation der Parameter kaum

verdandert.

4. Bestimmung der Gewitterintensitiit:

Zur Bestimmung der Intensitit der Gewitter wird der Algorithmus von Rossi et al. (2014) adaptiert.

5. Quantifizierung der Gewitterauslosemechanismen:
Es wird ein Algorithmus entwickelt, der erstmals in der Lage ist, Gewitterauslosemechanismen

automatisch zu quantifizieren.

6. Multi-Doppler Algorithmus:
Der neu entwickelte Multi-Doppler Algorithmus kann Radarmessungen mit Messunsicherheiten
verarbeiten und im Inneren von Konvektion ein hochaufgelostes Windfeld bestimmen. Die Auflo-
sung und Qualitdt des Windfeldes ist ausreichend, um eine plausible Konvergenz und Rotation zu

berechnen.

7. Multi-Doppler Validierung:
Es wurde eine neuartiger Validierungsansatz entwickelt, der das vom Radar Multi-Doppler Al-
gorithmus berechnete horizontale Windfeld mit Lidarmessungen validiert und Einsichten in die

Stirken und Schwichen des Multi-Doppler Algorithmus liefert.

Der Datensatz mit den verfolgten Gewittern in Siidwestdeutschland fiir die Monate Mai bis September
im Zeitraum von 2017 bis 2023 bildet zusammen mit den aufgezihlten Algorithmen die Grundlage zur

Beantwortung der im Kapitel 3 aufgestellten Forschungsfragen:

Wo und wann wird hochreichende Konvektion ausgelost und wie verteilen sich Gewitterinitiie-
rungen in Raum und Zeit?

In Ubereinstimmung mit anderen Studien (Weckwerth et al., 2011; MeiBner et al., 2007; Gébel et al.,
2023) wird in Siidwestdeutschland die Auslosung von Gewittergruppen durch Bergland begiinstigt. In
den Jahren 2017 bis 2023 befindet sich die hochste Initiierungsdichte von Gewittergruppen in der di-
rekten Umgebung des Schwarzwalds und der Schwibischen Alb (Abb. 8.1a). Bezogen auf 1000 Qua-
dratkilometer und die 5 Sommermonate kommt es in der Region der Schwibischen Alb zu 39 Gewitter-
gruppeninitiierungen, im Schwarzwald zu 34 und im Rheintal zu 24. Das Maximum der Gewittergrup-
peninitiierungen im Untersuchungsgebiet wird stromab des Stidschwarzwalds detektiert. Im gesamten

Untersuchungsgebiet wird mit 48 Gewittergruppeninitiierungen pro 1000 Quadratkilometer in 6 Jahren
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die héchste Anzahl im Monat Juni erreicht, dicht gefolgt vom Juli. Die Gewittergruppeninitiierungen
zeigen eine hohe jihrliche Variabilitit, sowohl in Bezug auf deren Anzahl als auch auf deren rdumli-
chen Verteilung. Im Jahr 2018 gab es im Untersuchungsgebiet mit 44 Gewittergruppeninitiierungen pro
1000 Quadratkilometer und 5 Sommermonate iiber doppelt so viele Gewittergruppeninitiierungen wie
im Jahr 2020. Insgesamt gibt es eine hohe Ubereinstimmung der aktuellen Klimatologie mit Statistiken
von Gewitterinitiierungen und Gewitterzugbahnen, die im Rahmen der COPS Messkampagne fiir andere

Zeitraume (Grebe, 2009; Weckwerth et al., 2011) ermittelt wurden.

Welche Umgebungsbedingungen begiinstigen die Initiierung von Gewittern? Gibt es Unterschiede
in den Umgebungsbedingungen zum Zeitpunkt der Gewitterinitiierung zwischen verschiedenen
Regionen?

Die Umgebungsbedingungen zum Zeitpunkt der Auslosung von Gewittergruppen unterscheiden sich hin-
sichtlich Dynamik und Eigenschaften der Luftmassen, wie bodennaher Temperatur und Feuchte, von
den Mittelwerten der Klimatologie. Zum Zeitpunkt von Gewittergruppeninitiierungen weht der Wind in
500hPa aus siidlicheren Richtungen und die dquivalentpotentiellen Temperaturen sind hoher als es dem
klimatologischen Mittel entspricht. Auch Piper et al. (2019); Wapler and James (2015); Mohr et al. (2019)
fanden, dass Gewitter in Siidwestdeutschland bevorzugt in feucht-warmen Luftmassen bei Stidweststro-
mungen mit médBigen Geschwindigkeiten ausgelost werden, welche oft mit einer trogvorderseitigen La-
ge des Untersuchungsgebiets und einer Advektion von feucht-warmer Luft einhergehen. Nennenswerte
Unterschiede in den Umgebungsbedingungen zum Zeitpunkt der Gruppeninitiierung zwischen den Re-
gionen konnen weder mit CERRA noch mit ERA5 Reanalyse Daten aufgezeigt werden. Auch in den
Gewittereigenschaften, wie z.B. Lebensdauer und Zuggeschwindigkeit, gibt es nur geringe Unterschiede
zwischen Regionen. Kleine Unterschiede werden bei der Initiierungsuhrzeit der Gewittergruppen beob-
achtet. In den bergigen Regionen ist das Maximum der Verteilung um die Mittagszeit stirker ausgepragt
als in den Tilern. AuBerdem hat die Verteilung der Anzahl der Gewittergruppeninitiierungen fiir Téa-
ler ein sekundidres Maximum am Abend. Diese Unterschiede werden unter anderem durch thermische

Windzirkulationen in der Umgebung von Bergen gepragt.

Welche Auslosemechanismen spielen im Untersuchungsgebiet eine Rolle und wie hiufig kommen
sie vor?

Im Untersuchungsgebiet relevante Gewitterauslosemechanismen werden fiir die Gewitterklimatologie
mit dem neu entwickelten Algorithmus quantifiziert (Abb. 8.1b). Fiir 56 % der Gewittergruppenauslo-
sungen wird ein Hebungsvorgang in der mittleren Atmosphére durch synoptische Einfliisse, wie z.B.
Kaltfronten, klassifiziert. Ahnliche Anteile synoptisch ausgeloster Gewitter in Siidwestdeutschland wer-
den von Grebe (2009); Weckwerth et al. (2011) mit anderen Methoden ermittelt. Weiter wird fiir 19 % der
Gewittergruppenauslosungen eine Uberstromung von Bergen als Auslésemechanismus ermittelt. Analog

werden 13 % der Gewittergruppenauslosungen eine Umstromung von Bergen als Ausloser vom Algorith-

177



8. Zusammenfassung

mus zugewiesen. Gewitter konnen thermisch durch die Erwdrmung der Erdoberflache bei ausreichender
Feuchte ausgelost werden. Das Aufsteigen der erwiarmten Luft fithrt zu bodennaher Massenkonvergenz.

Thermisch ausgeloste Gewitter haben ein Anteil von 12 % im Untersuchungsgebiet.

Welche Umgebungsbedingungen begiinstigen schwere Gewitter?

Die Intensitit der Gewitter wurde basierend auf Radar- und Blitzmessungen mittels Fuzzylogik nach
Rossi et al. (2014) in die vier Kategorien schwach, moderat, stark und schwer klassifiziert. In den Jahren
2017 bis 2023 erreichten 70 % der Gewittergruppenpfade eine schwache Intensitit, 24 % eine mode-
rate Intensitdt, 5 % eine starke Intensitit und 1% eine schwere Intensitit. Diese Hiufigkeitsverteilung
birgt ein intrinsisches Problem fiir jede Gewitterstatistik: Sie wird stets von den schwachen Gewittern
dominiert und damit von den weniger bedeutsamen Ereignissen. Deshalb werden in dieser Arbeit starke
und schwere Gewitter gesondert untersucht. Schwere Gewittergruppenpfade werden bevorzugt am Nach-
mittag und Abend in den Monaten Juni und Juli initiiert und haben lingere Lebensdauern als weniger
intensive Gewittergruppenpfade. AuBlerdem weichen ihre Zugrichtungen stdrker von der 500 hPa Wind-
richtung ab als dies bei Gewittergruppenpfaden mit niedrigeren Intensititen der Fall ist. Allen and Karoly
(2014) schreiben, dass die Intensitit eines Gewitters hauptsichlich durch die Umgebungsbedingungen
bestimmt wird. Deshalb wurden ERAS Umgebungsbedingungen der Gewittergruppenpfadinitiierungen
in Abhéngigkeit der Gewittergruppenpfadintensitit untersucht. Schwere Gewittergruppenpfade treten bei
erhohten vertikalen Windgeschwindigkeitsscherungen (850hPa vs. 500hPa), erhohten dquivalentpoten-
tiellen Temperaturen und hoheren 850hPa und 500hPa Windgeschwindigkeiten auf als schwache oder

moderate Gewittergruppenpfade.

Wie verliuft die zeitliche Entwicklung von Gewittern im Mittel?

Die mittlere zeitliche Entwicklung von Reflektivitit, Niederschlagsintensitiit, Wassergehalt, Intensitét
und 45 dBz-Echotophohe verlaufen nidherungsweise parabelférmig. Nur in der mittleren zeitlichen Ent-
wicklung der Zuggeschwindigkeit ist kein Muster zu erkennen. Je hoher die Lebensdauer eines Gewit-
tergruppenpfades ist, desto hoher ist die Wahrscheinlichkeit fiir eine grofere maximale Intensitidt. Bei
Lebensdauern bis etwa 120 Minuten erreicht die mittlere Reflektivitdt in etwa bei der Halfte der Ge-
samtlebensdauer das Maximum der Parabel, was ebenso von Davini et al. (2012) festgestellt wurde. Bei
hoheren Lebensdauern befindet sich das Maximum der mittleren Reflektivitit oft erst im letzten Drit-
tel des Lebenszyklus. Obwohl Reflektivitidt und Niederschlagsintensitit im Zusammenhang stehen, wird
das Maximum der mittleren Niederschlagsintensitit bei Gewittergruppenpfaden mit Lebensdauern mit
bis zu 100 Minuten im ersten Drittel des Lebenszyklus vor dem Maximum der mittleren Reflektivitit er-
reicht. Die Radarreflektivitit hiingt stark vom Durchmesser der Hydrometeore ab (Z o< D®, Kapitel 2.1.2)
und wird somit von groen Hydrometeoren dominiert. Die Niederschlagsintensitédt wird von der Anzahl
und der Masse der Teilchen, sowie von der Dynamik, die beeinflusst wie viel Niederschlag am Boden

ankommt, bestimmt. Tropfen mittlerer Grof3e konnen eine hohe Niederschlagsintensitit erzeugen (Chen
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et al., 2023). Zu Beginn der Gewitterentwicklung gibt es viele kleine und mittelgro3e Tropfen. Erst wenn
im weiteren Entwicklungsprozess der Wolke die Tropfen und Eisteilchen anwachsen (Braham Jr, 1958)

und evtl. sogar Hagel gebildet wird, erreicht die Reflektivitdt ihr Maximum.

Gibt es einen Zusammenhang zwischen Gewittereigenschaften und der Zuggeschwindigkeit bzw.
Orographie?

Schnell ziehende Gewittergruppenpfade (> 15ms~!) erreichen hohere Intensititen als eher langsam zie-
hende Gewittergruppenpfade. Allerdings erreichen sie dabei geringere maximale Reflektivititen. In Hin-
blick auf Lebensdauer, Niederschlagsintensitit, Gesamtwassergehalt und 45 dBz-Echotophohe gibt es
kaum Unterschiede in Abhingigkeit der Zuggeschwindigkeit.

Zum Einfluss der Orographie auf die Intensivierung von Gewittern gibt es in der Literatur unterschied-
liche Ergebnisse. Wihrend Feldmann et al. (2023) in der Schweiz eine Zunahme der Gewitterintensitét
iber Bergland fanden, beobachtete Weckwerth et al. (2011) keinen Zusammenhang zwischen der Ge-
witterintensitit und der Orographie. Hier wird der Einfluss der Orographie entlang der Gewittergruppen-
pfade fiir Stidwestdeutschland untersucht und mit den Ergebnissen anderer Regionen verglichen. Pfadle-
bensdauer, Pfadlinge, Pfadintensitét, 95. Perzentil der Reflektivitit und Niederschlagsintensitidt werden
nicht von der Geldndehohe entlang des Gewittergruppenpfades beeinflusst. Der Gesamtwassergehalt der
Zelle und die 45 dBz-Echotophohe sind hoher fiir Gewittergruppenpfade, die eine Geldndehdhe mit ei-
nem 95. Perzentil von 1000 m Hohe iiberzogen haben als fiir Gewittergruppenpfade, die iiber ein Geldnde
mit niedrigeren Hohen hinweggezogen sind. Der erhohte Gesamtwassergehalt und die erhohte 45dBz-
Echotop Hohe lassen vermuten, dass im Bergland, im Vergleich zum Flachland, die konvektiven Gebilde
eine hohere vertikale und vielleicht auch horizontale Ausdehnung erreichen und der Niederschlag auf
eine groBere Fliche verteilt wird oder langer andauert. Allerdings sind der Einfluss von Orographie und
Zuggeschwindigkeit auf die Intensitidt der Gewittergruppenpfade klein. Entscheidend fiir die maximale

Gewitterstérke ist die Lebensdauer der Gewittergruppenpfade.

Wie verlaufen die Zugbahnen der Gewitter? Wo gibt es besonders viele starke und schwere Gewit-
ter?

Die meisten Gewittergruppenpfade werden in den Initiierungsregionen und in der direkten Umgebung
der Radare detektiert. In Radarnidhe sind Messungen weniger durch die Dimpfung beeinflusst. Aufer-
dem ist die riumliche Auflésung der Radarmessung feiner. Das bedeutet, es wird iiber kleinere Volumina
gemittelt, wodurch die Chance wichst, dass einer der Schwellenwerte im Algorithmus iiberschritten wird
und ein Gewitter mit geringeren Reflektivititen gefunden wird. Dadurch ist die Anzahl der detektierten
Gewittergruppenpfade eine Funktion des Radarabstands. Werden nur noch Gewittergruppenpfade be-
trachtet, wihrend sie eine schwere oder starke Intensitit haben, ist die rdumliche Verteilung von den
Initiierungsregionen und den Radarstandorten entkoppelt. Im Bereich des oberen Neckartals, des Do-

nautals und im Umfeld der Schwébischen Alb werden starke und schwere Abschnitte von Gewittergrup-
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penpfaden am hiufigsten beobachtet. Jedoch ist die rdumliche Variabilitdt hoch. Im Untersuchungsge-
biet herrscht meist eine sildwestliche Hohenstromung. Stromauf von Neckartal und Schwibischer Alb
werden die meisten Gewittergruppen initiiert, wodurch die hohere Anzahl an intensiven Gewittergrup-
penpfaden die direkte Folge einer hoheren Gesamtanzahl an Gewittergruppenpfaden sein konnte. Jedoch
erreicht die relative Héaufigkeit von starken bis schweren Intensititen, bezogen auf die Gesamtzahl der
Gewitter, die hochsten Werte im siidlichen Bereich der Schwibischen Alb, im Bereich des Donautals, im
oberen Neckartal und im Alpenvorland. Somit sind die Maxima in der raumlichen Verteilung der starken
und schweren Gewittergruppenpfadabschnitte zum einen ein Resultat aus den Hauptentstehungsregionen
von Gewittern und der Hauptwindrichtung. Zum anderen findet aber auch eine hiufige Intensivierung der
Gewittergruppenpfade statt, bevor sie die stidliche Schwibische Alb, das Neckartal, das Donautal oder

das Alpenvorland erreichen.

Wie ist mittels Multi-Doppler Verfahren eine zuverlissige Messung des horizontalen Winds in kon-
vektiven Bedingungen moglich?

Das Windfeld in der Umgebung von Gewittern hat nicht nur einen Einfluss auf die Initiierung von Gewit-
tern, sondern kann auch die weitere Entwicklung und Intensivierung pragen. Bereits in anderen Studien
konnte gezeigt werden, dass die Berechnung von Windfeldern basierend auf Doppler-Radar-Messungen
Potential hat, die kinematische Struktur und Entwicklung von Stiirmen zu beobachten (Cha and Bell,
2021). In dieser Arbeit liegt fiir das Jahr 2021 ein heterogener Datensatz von sieben Radaren mit unter-
schiedlichen Datenqualititen vor. Da bereits existierende Multi-Doppler Algorithmen nicht ohne Wei-
teres auf einen Datensatz, welcher Geschwindigkeitsfaltungen und Messunsicherheiten beinhaltet, an-
wendbar ist, wird im Rahmen dieser Arbeit ein neuer Multi-Doppler Algorithmus zur Bestimmung des
horizontalen Windfelds im Inneren und in der direkten Umgebung von Konvektion entwickelt. Der neue
Algorithmus ist in der Lage, automatisiert Faltungen und Messunsicherheiten in Radar-gemessenen Ra-
dialgeschwindigkeiten zu beheben. Mit dem Multi-Doppler Algorithmus kann das horizontale Windfeld,
aber auch Konvergenz und Rotation mit einer horizontalen und vertikalen Auflésung von 500m, sowie
einer zeitlichen Auflosung von fiinf Minuten bestimmt werden (Abb. 8.1c). Aufgrund der Orographie und
der Positionen der Radare sind Messungen erst ab einer Hohe von 2000m ii. NN moglich. Die mittels
des neu entwickelten Multi-Doppler Algorithmus berechneten horizontalen Windkomponenten werden
mit einem neuartigen Validierungsansatz {iber zweieinhalb Monate an fiinf Standorten mit Lidarmessun-
gen validiert (Abb. 8.1d). Mit 52404 Datenpunkten stellt dieser Vergleich den gréfiten bisher in einer
Multi-Doppler Evaluation verwendeten Messdatensatz dar und umfasst Messungen in zahlreichen un-
terschiedlichen konvektiven Systemen. Obwohl die beiden Messgerite die Radialgeschwindigkeiten an
unterschiedlichen Streuern messen und der Vergleich an den Grenzen der Messbereiche der beiden Ge-
rite stattfindet, wird eine hohe Ubereinstimmung der Windkomponenten beobachtet. Die mittels Multi-
Doppler bestimmte Windgeschwindigkeit hat einen mittleren absoluten Fehler von 1.43ms ™!, einen Bias

von —0.04ms ™! und einen linearen orthogonalen Regressionsfit von wsguqqr = 1.02-wsp;gqr —0.22m s7!

180



(Abb. 8.1d). Die Validierung gibt Einblicke in die Unsicherheiten des Multi-Doppler Algorithmus. Die
Qualitit des Multi-Doppler Windfelds hiangt unter anderem vom Ort, der Hohe, der am Lidar gemesse-
nen Vertikalgeschwindigkeit, der Windgeschwindigkeit und der Radarreflektivitt ab.

Welche Einblicke erlaubt Multi-Doppler in das Windfeld in konvektiven Systemen?

Um das Zusammenspiel zwischen Dynamik und Intensivierung von konvektiven Systemen zu untersu-
chen, wird mittels Multi-Doppler das horizontale Windfeld in den konvektiven Systemen berechnet. Der
neu entwickelte Multi Doppler Algorithmus wird auf eine Superzelle am 23. Juni 2021 und eine Multizel-
le am 17. Juni 2021, die wihrend der Messkampagne Swabian MOSES beobachtet wurden, angewendet.
Aus dem horizontalen Wind abgeleitete Grofen wie die Konvergenz und Rotation kénnen fiir konvek-
tive Ereignisse plausibel nachverfolgt werden. Die Kombination des mittels Multi-Doppler berechneten
horizontalen Winds und der abgeleiteten Konvergenz, Blitzmessungen und weiteren Radarmessung wie
z.B. der Reflektivitit gibt Auskunft iiber die Struktur und die Organisationsform von Konvektion. Wie
bei Schmidt et al. (2012); Zhang et al. (2017); Wang et al. (2018); Boerner (2022) kann gezeigt werden,

dass Blitze meist an Orten, an denen in der unteren Troposphire Konvergenz gemessenen wird, auftreten.

Welche dynamischen Bedingungen gehen mit einer Intensivierung von Gewittern einher?

Die Intensivierung von Gewittern kann an verschiedenen Parametern gemessen werden. Beispiele sind
eine Zunahme der Reflektivitit, Echotophohe, Niederschlagsintensitit oder Blitzrate. Deshalb ist es
schwer zu definieren, wann eine Intensivierung der gesamten Zelle stattfindet. Wéhrend die Superzel-
le erst gegen Ende ihrer Lebensdauer das Maximum des 95. Perzentils der Reflektivitit, der 45dBz-
Echotophohe, dem Wassergehalt und der Blitzrate erreichte, wurden bei der Multizelle bereits in den
ersten 15 Minuten der Lebensdauer das Maximum des 95. Perzentils der Reflektivitit, des Wassergehalts
und der Niederschlagsintensitit beobachtet. Die hochste Niederschlagsintensitiit wurde bei der Superzel-
le circa in der Mitte des von TRACE3D verfolgten Lebenszyklus gemessen. Bei beiden Fallstudien kann
beobachtet werden, dass vor der Zunahme des 95. Perzentils der Reflektivitit, 45 dBz-Echotophthe und
Zuggeschwindigkeit auch eine Zunahme der mittleren Konvergenz, gemittelt bis in eine Hohe von 5km,
gemessen wurde. Wihrend der Zunahme von Reflektivitit, 45 dBz-Echotophthe und Zuggeschwindig-
keit nimmt die Konvergenz meist ab. Die Zunahme der Reflektivitit konnte eine zeitverzogerte Folge
kurz andauernder Intensivierungen der Zelle sein, die sich durch eine Zunahme der Konvergenz zeigen.
Wenn die Reflektivitit ansteigt, bedeutet das, dass sich mehr oder gro3ere Hydrometeore in der Wolke
befinden, die dann wiederum der Konvergenz entgegenwirken konnen. Es konnen weitere Wechselwir-
kungen zwischen Konvergenz und Niederschlagsintensitiit, sowie der Blitzrate festgestellt werden: Vor
einem starken Anstieg der Blitzrate wird meist eine Zunahme der mittleren Konvergenz bis in eine Hohe
von Skm im Umkreis des Zellkerns beobachtet. Jedoch wird bei einem starken Anstieg der Konvergenz
nicht immer ein Anstieg der Blitzrate festgestellt. Dies zeigt, dass die Konvergenz zwar Zelleigenschaf-

ten wie z.B. Reflektivitit, 45 dBz-Echotophthe oder Blitzrate beeinflusst und mit ihnen wechselwirken
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kann, aber dass auch andere Umgebungsbedingungen auf die Zelle und deren Entwicklung einwirken.
Die Blitzrate wird z.B. auch durch CAPE, Luftdruck auf Meereshohe, relative Feuchte in der mittleren
Troposphire, Konzentration von Wolkenkondensationskernen, die vertikale Windscherung und Verei-

sungsprozesse in der Gewitterwolke beeinflusst (Wang et al., 2018; Solomon and Baker, 1998).
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Abb. 8.1.: Anzahl an Gewittergruppeninitiierungen Ngg; pro Box mit einer Fliche von 225km? (a). Jahressummen
der Gewittergruppeninitiierungen im gesamten Untersuchungsgebiet unterteilt nach den vier Auslosemechanis-
men (b). Mit dem Multi-Doppler Algorithmus ermittelte Konvergenz am 23. Juni 2021, 15:00 UTC in einer Hohe
von 2500m (c). Validierung der durch den Radar Multi-Doppler Algorithmus ermittelten Windgeschwindigkeit
WSRadar Mit Windgeschwindigkeitsmessungen der Lidare wsy;q,, in verschiedenen Hohen (d).

Ausblick

Die in dieser Arbeit erstellte Gewitterklimatologie gibt Einblicke in die rdumliche und zeitliche Vertei-
lung von Gewittergruppeninitiierungen und Gewitterentwicklungen in Stidwestdeutschland im Sommer.
Das Wissen, in welchen Gegenden und zu welchen Zeiten besonders hiufig mit starker Konvektion zu
rechnen ist, kann Katastrophenschutzbehorden dabei helfen, Vorbereitungen zu treffen. Die Kenntnis
iber die Klimatologie von Gewittern kann zu einer besseren Vorhersagbarkeit von Gewittern beitragen
(Schneider and Dean, 2008). In der Zukunft kdnnte die hier erstellte Gewitterklimatologie um weitere
Jahre erweitert werden oder fiir einen Vergleich mit zukiinftigen Verteilungen verwendet werden, um

Trends zu bestimmen. Es konnten Umgebungsbedingungen identifiziert werden, die besonders giins-
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tig fiir eine Entwicklung von schweren Gewittern sind. Diese Kenntnis konnte bei einer frithzeitigeren
Abschitzung der maximalen Intensitiit der Gewitter helfen und zu genaueren Warnungen fiihren. Die
neue Fuzzylogik Klassifizierung der Gewitterauslosemechanismen anhand von Umgebungsbedingun-
gen kann auch an anderen Orten angewendet werden und konnte um weitere Mechanismen erweitert
werden. Erste Versuche, Auslosemechanismen unter der Verwendung der hoher aufgelosten CERRA
Reanalysen zu klassifizieren, haben Potential gezeigt, bestehende Unsicherheiten zu verkleinern. Auch
Versuche mit zeitlich und raumlich noch hoher aufgelosten Modelldaten wie z.B. ICON oder der neuen
hochaufgelosten ICON-DREAM Reanalyse konnten weitere Einsichten in die Mechanismen von Gewit-
terinitiierungen liefern. Der Algorithmus konnte validiert werden, indem die automatisch klassifizierten
Auslosemechanismen héndisch tiberpriift werden. Langfristig konnte auch ein KI-Modell auf Grundlage

des Fuzzylogik Algorithmus zur Klassifizierung der Auslosemechanismen trainiert werden.

Der neu entwickelte Multi-Doppler Algorithmus erlaubt neue Einblicke in die Dynamik von Gewittern
und ist der erste Algorithmus, der in der Lage ist, automatisiert mit Radarmessungen unterschiedlicher
Qualitidt umzugehen. Der Algorithmus wurde mit Messungen validiert und an Beispielen getestet. Er ist
in der Lage das horizontale Windfeld und Konvergenzen in der Umgebung von Gewittern zu berechnen.
Fischer et al. (2024) schreiben, dass es dringend notwendig ist, simulierte dynamische Prozesse in realen
Superzellen iiber ein breites Spektrum von Fillen und Geldndetypen zu validieren. Dies ist mit Hilfe
des Algorithmus moglich. Spannend wére es, den Multi-Doppler Algorithmus auf einen langen Zeit-
raum anzuwenden und eine statistische Untersuchung dynamischer Zellentwicklungen durchzufiihren.
Selbst wenn in einer Region der benétigte Basisdatensatz der DWD Radare nicht verfiigbar ist, konnte
der Algorithmus so erweitert werden, dass fiir die Erstellung des Hintergrunds Modelldaten (z.B. ICON)
verwendet werden. In der Zukunft konnte das horizontale Multi-Doppler Windfeld als zusétzliches Werk-
zeug in der Kurzfristvorhersage eingesetzt werden. Eine Anwendung des Multi-Doppler Algorithmus auf
Radialgeschwindigkeiten von Klarluftechos kénnte Einblicke in prikonvektive Bedingungen liefern. Au-
Berdem konnte der Algorithmus unter der Verwendung von Kontinuitdtsannahmen fiir eine Berechnung
des Vertikalwinds erweitert werden und mit Ergebnissen von existierenden dreidimensionalen Multi-

Doppler Algorithmen verglichen werden.

Abschlieiend leistet diese Arbeit einen Beitrag zu einem besseren Verstindnis von der Entstehung und
der weiteren Entwicklung von hochreichender Konvektion in Stidwestdeutschland im Sommer. AuBer-
dem haben die hier entwickelten Methoden Potential auf andere Regionen und Fille angewendet zu

werden, um weitere Erkenntnisse iiber die Initiierung und Entwicklung von Gewittern zu gewinnen.
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A. Anhang

Uhrzeit in UTC
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Geographische Breite in Grad

Geographische Linge in Grad

Abb. A.1.: Wie Abbildung 5.12, nur dass die Gewittergruppeninitiierungspunkte mittels des ERAS 850 hPa Winds
um eine Stunde stromauf ihres von TRACE3D detektierten Initiierungsorts verschoben wurden.
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Ubersicht der intensiven Beobachtungsperioden (IOPs) der Messkampagne Swabian
MOSES

Obwohl die Voraussetzungen fiir hochreichende Konvektion nicht vielversprechend waren, wurde am 10.
Mai fiir einen Tag die erste IOP durchgefiihrt. Diese diente zu Testzwecken des Kampagnenablaufs und
der Instrumentierung. Am 10. Mai befand sich das Untersuchungsgebiet in einer mdfig warmen, siid-
westlichen Grundstromung, ostlich eines Hohentrogs, dessen Achse von Portugal nach England verlief.
Das Zentrum des zugehorigen Atlantiktiefdruckgebiets, dessen Kaltfront an der Deutsch-Franzosischen
Grenze stagnierte, lag {iber Nordirland. Die daraus resultierende grordumige Hebung fiihrte zu iiber-
wiegend wolkigem, aber trockenem Wetter im Untersuchungsgebiet.

Wihrend der zweiten IOP, die vom 2. Juni bis zum 5. Juni stattfand, befand sich das Untersuchungs-
gebiet im Einflussbereich eines Hohenriickens. Uber Skandinavien dominierte ein blockierendes Hoch-
druckgebiet, sodass sich wihrend der IOP nur wenig an der gro3riumigen Wetterlage dnderte. Bodennah
verlief von Spanien bis nach Westdeutschland eine flache Tiefdruckrinne, die labile, feuchtwarme Luft-
massen in der unteren Troposphére iber Westdeutschland mit sich brachte. Durch die schwachen Luft-
druckgegensitze in Mitteleuropa, geringe vertikale Windscherung und dem Fehlen von groBrdumigen,
dynamischen Hebungsantrieben, wurde wihrend dieser IOP meist isolierte und wenig organisierte Kon-
vektion beobachtet, die meist durch orographische Effekte ausgeldst wurde. So konnte vor allem 6stlich
des Schwarzwaldes Schauer- und Gewitterbildung beobachtet werden, obwohl die thermodynamischen
Bedingungen weiter westlich in der Rheinebene noch giinstiger waren. Durch die geringen Luftdruckun-
terschiede in Mitteleuropa, verlagerten sich die Gewitter nur langsam nach Nordosten, wodurch es durch
stationire, starke Niederschlige lokal zu Uberschwemmungen kam. In Leonberg bei Stuttgart wurde
am 04.06.2021 eine 24 Stunden Niederschlagssumme von 54 mm gemessen. Aullerdem befand sich am
04.06.2021 eine hochreichende, stationire Zelle iiber dem Murgtal. Wéahrend IOP 2 wurden zusétzliche
Messungen mit Radiosonden und dem kosmischen Neutronensensor durchgefiihrt.

Die dritte IOP fand am 9. und 10. Juni statt. Zu dieser Zeit dnderte sich die groBraumige Druckvertei-
lung von einem Skandinavischen Blocking zu einem zonalen Regime (Grams et al., 2017). Das Untersu-
chungsgebiet befand sich vorderseitig eines Azorenhochriickens in einer konvektionsgiinstigen, labilen,
miBig warmen, feuchten Luftmasse. Es gab weder dynamische Hebungsantriebe, noch wurde Hebung
in der Hohe unterdriickt, sodass Konvektion hauptsidchlich durch Einstrahlung und orographische Ef-
fekte ostlich des Schwarzwaldes und im Stuttgarter Becken ausgelost wurde. Auf Grund von geringer
vertikaler Windscherung war die Konvektion {iberwiegend isoliert und wenig organisiert. Dennoch gab
es hochreichende Konvektion und es bestand die Moglichkeit eines overshooting top Events, sodass
wihrend dieser IOP Sonden zur Bestimmung des Wasserdampfs in der unteren Stratosphire gestartet
wurden. Das iiber Mitteleuropa liegende Hochdruckgebiet "Xenia"fiihrte zu einer schwachen, nordost-
lichen Grundstromung. Da die Luftdruckgegensitze nur gering waren, hatte dies erneut eine geringe

Zuggeschwindigkeit der Gewitter zur Folge, wodurch es lokal zu Uberschwemmungen kam. In Haiger-
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loch wurde am 10.06.2021 eine 24h Niederschlagssumme von 42mm gemessen. So wurden neben den
Radiosondenaufstiegen auch noch Wasserproben an Ammer und Steinlach, zur Bestimmung von gelos-
ten Schadstoffen wihrend eines Hochwasser-Events, entnommen.

Nur kurze Zeit nach IOP4 wurde IOP 5 ausgerufen. Sie startete am 28. Juni und endete am 30. Juni. Zu
dieser Zeit bestimmte ein européisches Blocking die groBBraumige Druckverteilung. Das Untersuchungs-
gebiet lag in einer siidwestlichen Grundstromung an der Ostflanke eines iiber Frankreich liegenden cut-
off Hohentiefs, welches nur langsam nach Osten vordrang. Gegen Abend erreichte ein Kurzwellentrog
das Untersuchungsgebiet, welches einen zusitzlichen Hebungsantrieb darstellte. Am 29.06.2021 bildete
sich bodennah von der Schweiz bis nach Niedersachsen eine Tiefdruckrinne aus. Gegen Mittag passierte
die zugehorige Kaltfront das Untersuchungsgebiet. Zusammen mit einer feucht warmen Luftmasse mit
Temperaturen von bis zu 17°C in 850 hPa, einem integrierten Wassergehalt von bis zu 40 mm bei Rotten-
burg und einer vertikalen Windscherung bis 20ms~! innerhalb der untersten 6km der Atmosphire waren
gute Voraussetzungen fiir organisierte, hochreichende Konvektion gegeben. Am 28.06.2021 kam es zur
Schauer- und Gewitterbildung zunéchst iiber und spéter Ostlich des Schwarzwaldes. Gegen Nachmittag
entstand eine neue Gewitterzelle circa 20km siidwestlich von Rottenburg. Aulerdem wurde erneut ei-
ne Superzelle mit Hagel und Starkniederschlag im Untersuchungsgebiet beobachtet. Diese verursachte
kleine Sturzfluten im Einzugsgebiet der Ammer und Steinlach. Am darauf folgenden Tag zog mit einer
Kaltfront linienhaft organisierte Konvektion iiber das Untersuchungsgebiet hinweg. An beiden Tagen
gab es lokal Starkniederschlige und Uberflutungen, siidwestlich von Reutlingen wurde am 28.06.2021
eine 24h Niederschlagssumme von 85 mm gemessen. Auch wihrend dieser IOP wurden alle verfiigbaren
Zusatzmessungen durchgefiihrt.

Die IOP 6 fand am 12. und 13. Juli wihrend eines Ubergangs von einem Skandinavischen Blocking
zu einem Europiischen Blocking statt. Dabei nihrte sich von Westen ein Langwellentrog, dessen Zen-
trum zunéchst iiber der Biskaya lag, Deutschland an. Vorderseitig des Langwellentrogs befand sich mit
Zentrum iiber Norddeutschland das Bodentief "Bernd". Dessen wellende Kaltfront passierte das Untersu-
chungsgebiet in der Nacht vom 12. auf den 13. Juli und ersetzte die Subtropikluft durch kiihlere, trockene
Luftmassen. Die besten Bedingungen fiir Konvektion waren mit feuchten, midfig warmen Lustmassen in
der unteren Troposphire am 12. Juli gegeben. Durch die Lage des Hohentroges und des Bodentiefs wa-
ren dynamische Hebungsantriebe vorhanden. Trotz ausreichenden CAPE Werten von bis zu 1000J /kg
und Windscherungen bis zu 15ms~! innerhalb der unteren 6km der Atmosphire kam es im Bereich des
oberen Neckartals lediglich zu stratiformen Regen. Am Abend wurden einzelne Schauer und Gewitter
iiber dem Schwarzwald beobachtet, welche lokal bis zu 50mm Niederschlag innerhalb von 24h verur-
sachten.

Die siebte und letzte IOP wurde am 24. und 25. Juli durchgefiihrt. Im Gegensatz zu den zu vorigen
IOPs gab es in dieser Zeit kein ausgeprigtes Wetterregime. Das Untersuchungsgebiet lag in einer en-
ergiereichen (®f(850hPa) > 55°C), feucht warmen Luftmasse vorderseitig eines Hohentroges, dessen

zugehoriges Hohentief entlang des Armelkanals nach Westen wanderte. Hinzu kam die Passage von
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zwei Kurzwellentrogen, die weitere dynamische Hebungsantriebe darstellten. Am Abend des 24. Juli
und am Mittag des 25. Juli befanden sich von Siidwest nach Nordost ausgerichtete Konvergenzlinien
iiber dem Untersuchungsgebiet. Trotz dieser konvektionsgiinstigen Gegebenheiten blieb hochreichende
Konvektion an diesen beiden Tagen im Untersuchungsgebiet bis auf einzelne, isolierte Gewitter ostlich
des Schwarzwaldes aus. Am 24.07 lag der Konvektionsschwerpunkt im Norden von Baden-Wiirttemberg
und im Alpenraum. Am 25.07 beschrinkten sich die Gewitter nur noch auf den Alpenraum. Wihrend
dieser IOP 7 transportierte eine Siidweststromung erneut erhebliche Mengen an Saharastaub in die Atmo-
sphire iiber Stiddeutschland. Griinde fiir das Ausbleiben der Konvektion konnten die mangelnde solare

Einstrahlung und die hohen CIN Werte gewesen sein.
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Bias und ODR beschreibt die Geradengleichung der orthogonalen linearen Regression (Boggs and Rogers, 1990).
Abbildung wurde von Dr. Philipp Gasch erstellt und zur Verfiigung gestellt.
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