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Simulation von Starkniederschlagen mit langer An-
dauer iliber Mittelgebirgen

Zusammenfassung

In dieser Arbeit wird ein diagnostisches Modell zur Bestimmung des orografisch beding-
ten Niederschlags wahrend groRraumiger Aufgleitvorgange vorgestellt. Es basiert auf
der linearen Theorie fiir die Uberstrémung von dreidimensionalen Hindernissen. Aus den
simulierten Vertikalgeschwindigkeiten werden durch verschiedene Parametrisierungsan-
satze Niederschlagsintensitiaten am Boden berechnet. Aufgrund der geringen Anzahl an
freien Parametern und der einfachen Initialisierung, z.B. durch einzelne Radiosondenauf-
stiege, wird das Modell sowohl| zur Regionalisierung von Punktmessungen als auch zur
Bestimmung von Niederschlagsstatistiken verwendet.

Fir den Siidwesten Deutschlands und den Osten Frankreichs mit den Mittelgebirgen
Schwarzwald, Schwabische Alb und Vogesen werden Modellsimulationen von verschiede-
nen Starkniederschlagsereignissen durchgefiihrt. Dabei wird untersucht, wie realistische
Niederschlagsfelder durch Kombination von Simulationen und Messdaten bestimmt wer-
den kdnnen. Aus den Modellsimulationen aller Starkniederschlagsereignisse im Zeitraum
zwischen 1971 und 2000 mit Tagessummen {iber 60 mm an ausgewahlten Stationen
werden verschiedene mittlere Niederschlagsfelder abgeleitet. AuBerdem erfolgt mittels
extremwertstatistischer Ansitze die Berechnung von Niederschlagssummen fiir verschie-
dene Jahrlichkeiten. Damit ist es mdglich, das Gefdhrdungspotenzial von extremen Nie-
derschlagsereignissen, die zu Uberschwemmungen oder Hangrutschungen fiihren knnen,

in hoher rdumlicher Auflésung (2.5 km x 2.5 km) zu quantifizieren.



Simulation of heavy precipitation with long duration
over low mountain ranges

Abstact

A diagnostic model for the estimation of orographic precipitation during large-scale ups-
lide motions is presented. It is based on linear theory for 3-D mountain overflow. From
the simulated vertical velocities rain intensities at the ground are calculated using a mo-
del for precipitation formation. Due to the small number of free parameters and because
of the simple initialisation method, e.g. with single radiosonde data, the model is used
for regionalisation of precipitation from rain gauge observations as well as for deriving
its statistics under dynamical constraints.

For Southwest Germany and Eastern France, with the low mountain ranges of the Vos-
ges, Black Forest and Swabian Alb, model simulations are performed for individual events
with heavy rainfall. Thereby it is evaluated, how realistic rainfall patterns can be ob-
tained with a combination of model simulations and measurement data. Mean rainfall
distributions are derived from simulations of all extreme events with 24-h totals over 60
mm at selected rain gauge stations between 1971 and 2000. Furthermore the calculation
of rain sums for different return periods is performed using extreme value statistics. So
it is possible to quantify the hazard potential of heavy rainfall, which may cause flooding
or landslides, in high spatial resolution (2.5 x 2.5 km).
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1 Einleitung und Zielsetzung

Niederschlag ist einer der wichtigsten Parameter im Klimasystem und bestimmt
auf vielfaltige Weise das Leben auf der Erde. Die Niederschlagsprozesse erstrecken
sich von der globalen iiber die regionale bis hin zur lokalen Skala. Im globalen
Mafsstab wird die raumliche Verteilung des Niederschlags im Wesentlichen von der
groffrdumigen atmosphérischen Zirkulation bestimmt. Durch die unterschiedliche
Verteilung des Niederschlags werden die verschiedenen Klimazonen der Erde ent-
scheidend gepragt - von den Wiistengebieten bis hin zu den Tropen. Als Teil des
hydrologischen Kreislaufs ist Niederschlag zusammen mit latenten Warmefliissen au-
fserdem am Energietransport zwischen den niedrigen warmen und den hohen kalten
Breiten beteiligt. Im regionalen und lokalen Mafstab wird die rdumliche Nieder-
schlagsverteilung vor allem von der Geldndehohe, der Geldndestruktur und von der
Verfiigbarkeit von Oberflichenwasser fiir Verdunstungsprozesse bestimmt. Dabei
hat Niederschlag einen entscheidenden Einfluss auf die Energiebilanz am Boden
und den Wasserhaushalt. Unterschiedliche Landschaftspriagungen und Vegetations-
formen - Wilder, Sumpfgebiete oder Trockengebiete - sind die Folge. Schlieflich
ist Niederschlag auch fiir luftchemische Vorgédnge vor allem in industrialisierten Bal-
lungsrdumen von grofer Bedeutung, da durch Niederschlagstropfen Spurenstoffe und

Aerosole aus der Atmosphéire ausgewaschen werden.

Féllt aber mehr Niederschlag auf den Boden, als dieser kurzfristig aufnehmen kann,
bildet sich ein verstdrkter Oberflachenabfluss. Je nach Grofe des davon betroffe-
nen Gebiets kann es dabei zu Hochwasserereignissen, Sturzfluten, Murenginge oder
Hangrutschungen kommen. All diese mit starken Niederschldgen verbundenen Na-
turgefahren treten in Mitteleuropa hdufig auf und bilden so ein hohes Gefahrdungs-
potenzial fiir menschliches Leben und Kapital. Allein in Deutschland betragen die
volkswirtschaftlichen Schiden, die durch extreme Niederschlige verursacht werden,
rund 350 Mio. € pro Jahr!.

Das Auftreten der verschiedenen Naturgefahren ist mit der Niederschlagsform ver-
bunden. Stratiforme Niederschlige mit moderaten Intensitédten iiber einen langeren
Zeitraum von bis zu mehreren Tagen konnen Uberschwemmungen verursachen, die
mehrere Flusseinzugsgebiete betreffen. Beispiele aus der jiingeren Vergangenheit

sind die Hochwasser am Rhein und seinen Nebenfliissen im Dezember 1993 (Ge-

Mittlere volkswirtschaftliche Schiiden zwischen 1989-1998, bezogen auf das Preisniveau von
1998; nach Miinchener Riick (1999).
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samtschaden: 500 Mio. €2), an der Oder im Juni 1997 (Gesamtschaden: 330 Mio.
€) oder an der Donau im Mai 1999 (Gesamtschaden: 420 Mio. €). Die Jahrhundert-
flut an der Elbe im August 2002 erbrachte gar einen Schadenrekord in Hohe von 20
Mrd. € (vorldufige Schitzung nach Deutscher Riick, 2002). Die Haufigkeit grofer
Schadenereignisse durch Hochwasser ist trotz zahlreicher Schutzvorkehrungen wie
Deichbau, Bereitstellung von Retentionsflichen oder Hochwasservorhersagen sehr
grofs. Vor allem das technische Versagen oder eine zu geringe Dimensionierung der
Schutzmafnahmen fiihrt in der Regel zu sehr hohen Schiden (Kunz et al., 2000).

Niederschldge mit moderaten Intensitaten iiber einen langeren Zeitraum verursachen
vereinzelt eine Auslosung oder Reaktivierung von Hanginstabilititen (Wieczorek,
1996). Diese Massenbewegungen, die unterschiedlich schnell ablaufen kénnen, wer-
den durch die enorme Gewichtszunahme des wassergesittigten Bodens sowie seiner
erhohten Gleitfahigkeit ausgelost. Vor allem im Voralpenraum, aber auch in ande-
ren Teilen Deutschlands sind die geologischen Voraussetzungen fiir Hangrutschungen
(u.a. Gesteinstyp, Hangneigung, Exposition) gegeben. Die Schadensumme aus die-
sen Naturgefahren ist in Deutschland allerdings aufgrund des nur lokalen Auftretens

mit rund 3 Mio. € pro Jahr relativ gering.

Fiir konvektive Niederschlage charakteristisch sind die teils extrem hohen Intensita-
ten, die in der Regel nur iiber einen kurzen Zeitraum im Bereich von einigen Minuten
auftreten. Héufig sind diese Niederschlagssysteme von schweren Wettererscheinun-
gen wie Hagelschlag, Gewittersturm oder Blitzschlag begleitet.

Durch die hohen Niederschlagsintensitdten kann es vor allem an stark geneigten
Héngen zu Sturzfluten oder Murengédngen mit einem hohen Feststoffanteil kommen.
Das hiufige Auftreten dieser lokalen Ereignisse hat eine Schadensumme von ca. 40
Mio. € pro Jahr zur Folge.

Schwere Hagelunwetter dagegen konnen bei entsprechender Méchtigkeit der konvek-
tiven Zellen im gesamten Bundesgebiet auftreten. Dabei weisen einzelne Ereignisse
ein sehr hohes Schadenpotenzial auf, wie beispielsweise das Miinchener Hagelunwet-
ter von 1984 mit einem Versichertenschaden in Hohe von 750 Mio. € belegt. Die
durchschnittlichen Schiaden pro Jahr liegen bei rund 150 Mio. €.

Schlieflich kommt es durch konvektive Niederschlagssysteme hiufig zu kréaftigen Ab-
winden, die nach Erreichen des Bodens starke frontartige Windbden (microburst)
mit Geschwindigkeiten im Extremfall von iiber 150 km h™! zur Folge haben (Rine-
hart et al., 1995; Wilson und Wakimoto, 2001). Die Schadensummen dieser Gewit-

terstiirme liegen in Deutschland in dhnlicher Grofenordnung wie die der Sturzfluten.

2Schadensummen jeweils nur auf Deutschland bezogen; nach Miinchener Riick (1999).



Durch den Einfluss der Orografie wird die rdumliche Verteilung des Niederschlags
sowohl bei einzelnen Ereignissen, als auch bei langjahrigen Mittelwerten bestimmt.
Stratiforme Niederschlagsereignisse erfahren eine Intensivierung durch zusétzliche,
orografisch induzierte Vertikalgeschwindigkeiten im Luv der Berge. Dynamische
Effekte wie die Konvergenz der Stromung vorderseitig bzw. riickseitig von Hinder-
nissen oder eine erhohte Sonneneinstrahlung an geneigten Hingen konnen dagegen
bei feuchtlabiler Schichtung der Atmosphére zur Auslésung von Konvektion fithren.
Hieraus ergibt sich neben der hohen zeitlichen Variabilitdt auch eine hohe raum-
lich Variabilitdt des Niederschlags, insbesondere iiber orografisch stark gegliedertem

Geldnde wie den Alpen oder den Mittelgebirgen.

Die hohe Variabilitdt des Niederschlags erschwert es, rdumliche Niederschlagsfel-
der oder flichenbezogene Niederschlagsmengen zu bestimmen. Diese Angaben ein-
schlieflich der Extremwerte sind aber fiir viele technische und wissenschaftliche
Fragestellungen von zentraler Bedeutung. Beispielsweise werden in der Hydrolo-
gie zur Berechnung des ober- und unterirdischen Abflusses von Einzugsgebieten
jeglicher Grofe detaillierte Niederschlagsdaten benétigt. Technische Anlagen zu
wasserwirtschaftlichen Zwecken wie Kanalnetze, Pumpwerke oder Riickhaltebecken
werden entsprechend dem Niederschlagsgeschehen dimensioniert. Aber auch fiir die
Einschidtzung des Gefdhrdungspotenzials durch Extremereignisse, die mit Nieder-
schldgen verbunden sind, ist eine moglichst genaue Kenntnis von hochaufgelésten

Niederschlagsfeldern notwendig.

In der Regel wird Niederschlag aber nicht flichendeckend, sondern punktuell an
den zahlreichen meteorologischen und hydrologischen Stationen mit Hilfe einfacher
Auffangbehélter mit definierter Querschnittsfliche gemessen. Neben den gerédtebe-
dingten Messfehlern, die bei den als Standard verwendeten Niederschlagsmessern
nach Hellmann bis zu 30 % erreichen konnen (Sevruk, 1982), ergibt sich dabei die
Schwierigkeit, die einzelnen Messungen reprasentativ auf grofere Flachen zu iiber-
tragen. Zu diesem Zweck existieren verschiedene so genannte Regionalisierungsver-
fahren, wie beispielsweise das Isohyeten-Verfahren, die Polygonmethode oder das
Kriging-Verfahren (Dyck und Peschke, 1995; Schafmeister, 1999). Dabei kénnen
verschiedene Parameter wie orografische Gegebenheiten (Hohe ii. NN, Hangneigung,
Exposition), Niederschlagsart oder Jahreszeit beriicksichtigt werden. Einigermafen
zufrieden stellende Ergebnisse konnen mit diesen Methoden allerdings nur unter sehr
hohem Aufwand erzielt werden.

In den letzten Jahren hat sich auflerdem das Radar zu einem wichtigen Fernerkun-

dungsmessinstrument in der Meteorologie entwickelt. Im Rahmen des Radarver-
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bunds Deutschland werden vom Deutschen Wetterdienst (DWD) seit einigen Jahren
fast fiir das gesamte Bundesgebiet Niederschlagsmessungen mit Radar durchgefiihrt.
Der grofe Vorteil des Radars ist die flichendeckende Messung mit einer hohen zeitli-
chen und rdumlichen Auflésung. Die Genauigkeit der aus Radarmessungen abgelei-
teten Niederschlagsfelder insbesondere iiber gegliedertem Geldnde ist fiir die meisten
meteorologischen und hydrologischen Anwendungen allerdings noch immer nicht ak-
zeptabel (Joss und Waldvogel, 1990). Aufierdem stehen Radarmessungen erst seit
einigen Jahren zur Verfiigung, so dass daraus keine Niederschlagsfelder abgeleitet
werden konnen, die fiir einen ldngeren Zeitraum, z.B. eine klimatologische Periode

von 30 Jahren, reprasentativ sind.

Fiir die gesamte Bundesrepublik existieren verschiedene Niederschlagskarten, die
mit Hilfe von teils aufwindigen Regionalisierungsverfahren aus einzelnen Punkt-
messungen abgeleitet wurden. Sie schlieffen sowohl klimatologische Mittelwerte als
auch Extremwerte mit ein. In dem umfangreichen Projekt KOSTRA (Koordinier-
te Starkniederschlagsregionalisierung) wurde vom DWD eine Extremwertstatistik
mit anschliefender Regionalisierung erarbeitet und daraus Niederschlagshohen in
Abhéngigkeit von Dauerstufen, Jahrlichkeiten und Jahreszeiten bestimmt (Bartels
et al., 1997). Die verfiigharen Kartendarstellungen liefern Starkniederschlagshohen

fiir Rasterflichen mit einer Breite von jeweils 8.5 km.

In der vorliegenden Arbeit sollen ebenfalls Niederschlagsfelder und Niederschlagssta-
tistiken abgeleitet werden, aber unter Verfolgung eines neuen Ansatzes. In Kombina-
tion mit Messungen werden hier Modellsimulationen verwendet, um flichendeckende
Informationen iiber das Niederschlagsgeschehen zu erhalten. Durch die Modellsimu-
lationen in hoher raumlicher Auflésung ergeben sich wesentlich feinere Strukturen im
Niederschlagsfeld, da sich aufgrund des modellphysikalisch basierten Interpolations-
ansatzes die Geldndeiiberstromung deterministisch der Niederschlagsverteilung auf-
priagt. Auferdem liefern die Simulationen auch Maximalwerte, die von den Punkt-
messungen aufgrund des grofsen Abstands der Stationen insbesondere bei starker
Gliederung des Geldndes nicht immer erfasst werden. Aus Modellsimulationen von
Niederschlagsereignissen iiber einen langeren Zeitraum ergeben sich Informationen
iiber die Niederschlagsverteilung unabhingig von der Anzahl und der Verteilung der
einzelnen Messstationen. Diese Simulationsergebnisse mit einer hohen rdumlichen
Auflésung konnen fiir verschiedene technische und naturwissenschaftliche Belange
genutzt werden. Auferdem lassen sich daraus Niederschlagsstatistiken ableiten fiir
Gebiete, in denen nur wenige Messstationen betrieben werden. Schlieflich ist es

durch Modellsimulationen méglich, die physikalischen Ursachen fiir die rdumliche



Verteilung des Niederschlags, etwa die hiufig beobachtete Lage der Maxima im Lee

der Berge, zu bestimmen.

Fiir die Simulation von stratiformen Starkniederschlagsereignissen wurde im Rah-
men dieser Arbeit ein Modell zur Bestimmung des orografisch bedingten Nieder-
schlags entwickelt. Da mit dem Modell eine Vielzahl von Ereignissen simuliert wer-
den sollen, standen bei der Entwicklung eine einfache Initialisierung durch wenige
Messdaten, eine moglichst geringe Anzahl der freien Parameter, sowie ein guter Ein-
blick in die Modellphysik im Vordergrund.

Es wird das dreidimensionale Windfeld nach dem linearen Ansatz von Smith (1988;
1989) fiir die hydrostatische Uberstromung eines dreidimensionalen Bergs in isoste-
ren Koordinaten (konstantes spezifisches Volumen), nun aber fiir eine reale Orogra-
fie berechnet. Aus den simulierten orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten
werden iiber einen Séttigungsadjustierungs-Ansatz Niederschlagsintensitiaten abge-
leitet. Mikrophysikalische Prozesse sowie die Verdriftung der Hydrometeore und
die Abnahme der Feuchte im Lee werden durch einfache Parametrisierungsansét-
ze beschrieben. Ahnliche Modelle wurden von verschiedenen Autoren verwendet,
um sowohl einzelne Ereignisse als auch mittlere Niederschlagssummen zu bestim-
men (z.B. Collier, 1975; Alpert und Shafir, 1989a; Sinclair, 1994; Thompson et al.,
1997).

Diese Arbeit behandelt nur stratiforme bzw. vorwiegend stratiforme Niederschlé-
ge, die durch eine lange Andauer zu hohen Niederschlagssummen fithren. Bei dieser
Niederschlagsart besteht ein direkter Zusammenhang zwischen der Héhe der Nieder-
schlagssummen und der Orografie, der auch schon durch einfache konzeptionelle oder
diagnostische Modelle quantifiziert werden kann. Konvektive Niederschlige hinge-
gen zeigen in der Regel - abgesehen von Auslése- und Bildungsprozesse - keinen
direkten Zusammenhang zwischen der Niederschlagsverteilung und der Orografie.
Vielmehr wird dabei das Niederschlagsmuster durch die Art, die Zugrichtung und

die Lebensdauer der einzelnen Zellen oder Zellsysteme bestimmt.

In der Arbeit wird gezeigt, inwieweit es moglich ist, mit einem einfachen Model-
lansatz realistische Niederschlagsfelder fiir einzelne Ereignisse zu simulieren. Da-
bei wird das Modell als Methode zur Interpolation von einzelnen Punktmessun-
gen eingesetzt. Auferdem werden mit dem Niederschlagsmodell die stratiformen
Starkniederschlagsereignisse mit den hochsten gemessenen Tagessummen in Zeit-
raum von 1971 bis 2000 simuliert (73 Ereignisse). Aus den Simulationsergebnissen
konnen mittlere Gesamtniederschlagssummen sowie Felder des ausschliefslich oro-

grafisch bedingten Niederschlags fiir verschiedene Dauerstufen (Andauer der Er-
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eignisse) berechnet werden. Mit Hilfe extremwertstatistischer Anséitze erfolgt eine
Berechnung von Niederschlagssummen fiir verschiedene Jahrlichkeiten (Auftretens-
wahrscheinlichkeit). Durch die Quantifizierung des Niederschlags in Abhéngigkeit
von der Wahrscheinlichkeit kann das Gefahrdungspotenzial durch stratiforme Star-
kniederschldge bestimmt werden, nun aber, in Erweiterung bisheriger Arbeiten wie
beispielsweise KOSTRA, mit einer hoheren raumlichen Auflésung.

Als Untersuchungsgebiet wurde der siidwestdeutsche Raum mit den Mittelgebirgen
Schwarzwald und Schwéibische Alb gewahlt.

In einer allgemeinen Einfilhrung wird in Kapitel 2 die orografische Modifikation
des Stromungsfelds und des Niederschlags diskutiert sowie verschiedene Simulati-
onsmodelle fiir den orografisch bedingten Niederschlag vorgestellt. In Kapitel 3
werden ausfiihrlich die einzelnen Komponenten des Niederschlagsmodells erldutert
und Simulationen unter idealisierten Bedingungen gezeigt. Daran schliefst sich die
Beschreibung des Simulationsgebiets und der zur Verfiigung stehenden Messdaten
an. In Kapitel 5 werden neben Sensitivitdtsstudien beziiglich verschiedener Para-
metrisierungen Simulationen von einzelnen Starkniederschlagsereignissen diskutiert.
In Kapitel 6 werden die stratiformen Starkniederschlagsereignisse, die in der Periode
von 1971 bis 2000 auftraten, sowie die dabei vorherrschenden atmosphérischen Be-
dingungen analysiert. Aus den einzelnen Simulationen werden Niederschlagssummen
fiir mittlere Werte, fiir verschiedene Dauerstufen und fiir verschiedene Wahrschein-

lichkeiten abgeleitet.



2 Starkniederschlage und Orografie

Dieses Kapitel gibt einen Uberblick iiber den grundlegenden Zusammenhang zwi-
schen orografisch beeinflussten Stromungen und verschiedenen Niederschlagssyste-
men. Aufierdem erfolgt eine Definition des Begriffs ,Starkniederschlag®, wie er in der
vorliegenden Arbeit verwendet wird, und eine Ubersicht iiber verschiedene Modelle

zur Simulation des orografisch bedingten Niederschlags.

2.1 Stromung iiber dreidimensionalen Hindernissen

An einzelnen Bergen oder Gebirgen findet eine Storung der atmosphérischen Stro-
mung statt, die von der Hindernisgeometrie und dem Zustand der Atmosphére ab-
héngt. Dabei konnen verschiedene Phidnomene wie die Bildung von Schwerewellen,
das Blockieren der Stromung im Luv oder das Brechen der Wellen im Lee beobach-
tet werden. Auferdem kann ein Hindernis umstrémt oder iiberstréomt werden. All
diese Stromungseffekte sind von grofler Bedeutung fiir die Bildung und Verstirkung

bzw. Abnahme von Niederschlag.

Fiir die genaue Berechnung der Strémung miissen die Bewegungsgleichungen nach
Navier-Stokes oder als Approximation die reibungsfreien Eulerschen Gleichungen
gelost werden. Diese sind jedoch nichtlineare partielle Differenzialgleichungen, die
analytisch nicht 16sbar sind. Neben verschiedenen Methoden zur numerischen Lo6-
sung des nichtlinearen Gleichungssystems wurden verschiedene Theorien entwickelt,
die auf der Linearisierung der Gleichungen und einer analytischen Losung basieren.
Auch wenn die Linearisierung je nach atmosphérischen Bedingungen zu Ungenau-
igkeiten fithren kann, bietet sich dadurch die Moglichkeit, auftretende Stromungsef-

fekte durch die einzelnen Terme in den analytischen Losungen erkléren zu konnen.

Die ersten Theorien iiber zweidimensionale lineare Wellen {iber topografischen Er-
hebungen in einer geschichteten Stromung (vertikale Dichtednderungen) kamen von
Lyra (1943) und Queney (1948) unter Annahme eines Profils mit U = const. und
N = const. in weiter Entfernung stromauf vom Hindernis (U als Windgeschwin-
digkeit und N als Brunt-Viiséild-Frequenz). Scorer (1949) erweiterte die Model-
lansitze um eine vertikale Geschwindigkeitsscherung und fiihrte einen spéiter nach
ihm benannten Parameter als Maf fiir die Entwicklungsfahigkeit von Leewellen ein.
Waurtele (1957) und Crapper (1959) erweiterten die Theorie von Lyra und Queney
auf dreidimensionale Stromungen unter Annahme nicht-hydrostatischer Bedingun-

gen. Weitere wichtige Arbeiten iiber die Strukturen von dreidimensionalen Lee-
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wellen iiber symmetrischen Bergen folgten u.a. von Sawyer (1962) und Gjevik und
Marthinsen (1977). Vergeiner (1971) und Somieski (1981) bestimmten mit eigenen
Modellansitzen das Windfeld iiber beliebigen mesoskaligen Bergen. Smith (1980)
prisentierte in seiner Arbeit eine ausfiihrliche Analyse der Uberstromung eines drei-
dimensionalen Glockenbergs und diskutierte die Giiltigkeit der hydrostatischen An-
nahme durch analytische Losungen nahe dem Boden und in weiter Entfernung vom
Hindernis. In einer spiteren Arbeit (Smith, 1988) transformierte er das linearisierte
Gleichungssystem in ein Koordinatensystem mit isosterer (o« = 1/p, p als Luftdichte)
Vertikalkoordinate. Dieser Modellansatz wird auch in der hier vorliegenden Arbeit
verwendet (siehe Kap. 3.1.1).

Wie sich die Stromung von geschichteten Fluiden an Hindernissen ausbildet, wird
von der Anstromgeschwindigkeit U, der Stabilitat der Luftschichtung N und den
Dimensionen des Hindernisses (H6he h und Breite a) bestimmt. Daraus ergeben
sich drei dimensionslose Kennzahlen, durch die eine Stromung charakterisiert werden
kann (Miles und Huppert, 1969):

U
Fr = N (2.1)
U
Fr, = Na (2.2)
h

Die Froude-Zahl F'r, gebildet mit der Hindernishohe h, ist das Verhiltnis von Trég-
heitskraften zu Auftriebskriften. Wenn die Auftriebskréfte zu grofs gegeniiber den
Tragheitskraften werden, sind nichtlineare Instabilitdten wie die Ablosung von Wir-
beln zu erwarten. Daher gilt die lineare Beschreibung der Uberstromung von Hinder-
nissen nur bei hinreichend grofen Werten von F'r. Die Froude-Zahl F'r,, gebildet
mit der Hindernisbreite a, ist ein Maf fiir die hydrostatischen Eigenschaften der
Stromung iiber dem Hindernis. Wenn F'r, < 1 ist, die Berge fiir konstantes U und
N also eine grofse horizontale Ausdehnung haben, ist das Druckfeld bestimmt durch
das hydrostatische Gleichgewicht zwischen Schwerebeschleunigung und Druckgradi-
entbeschleunigung. Eine vollstindige hydrostatische Balance herrscht bei F'r, = 0.
Das Aspektverhiltnis § schlieflich bestimmt die Steilheit des Geldndes und der auf-
tretenden Stromlinien in Bodennéhe.

Bei groferer Ausdehnung der Gebirge (z.B. Alpen, Rocky Mountains) ist zusétzlich
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noch die Coriolis-Kraft durch eine weitere Kennzahl, die Rossby-Zahl Ro = U/ fa
mit f als Coriolis-Parameter, zu beriicksichtigen. Sie spielt bei kleineren Gebirgen

wie den in dieser Arbeit betrachteten Mittelgebirgen jedoch nur eine untergeordnete
Rolle.

Bei Froude-Zahlen mit F'r > 1 vereinfacht sich die Behandlung der Stromungsphé-
nomene. Unter diesen Bedingungen sind die linearisierten Bewegungsgleichungen
eine gute Approximation fiir die Beschreibung der Stromung (siehe Kap. 3.1). Bei
der Uberstromung der Berge konnen typische Leewellenmuster beobachtet werden,
die sich {iber oder nach dem Hindernis bilden. Dabei handelt es sich um meist statio-
nare Schwerewellen, die bei stabiler Schichtung der Atmosphére durch Auslenkung
der Grundstromung iiber dem Hindernis entstehen. Die Umgebungsluft wirkt hier
als riicktreibende Kraft auf ein Luftpartikel, analog zur Schwingung eines Federpen-
dels. Je stabiler die umgebende Atmosphére geschichtet ist, umso schneller schwingt
das Luftpartikel. Man kann unterscheiden zwischen Wellen, die sich {iberwiegend
vertikal nach oben und kaum horizontal ausbreiten (Abb. 2.1, links), und Resonanz-
wellen, die durch viele hintereinander liegende Wellenziige mit geringerer vertikaler
Erstreckung gekennzeichnet sind (Abb. 2.2). Erstere bilden sich hauptsichlich bei
Bedingungen mit F'r, < 1, wihrend letztere bei einer Atmosphére mit F'r, > 1 auf-
treten. Beide Wellenarten sind bei ausreichender Feuchte der Luftmassen oft an den
typischen Lenticularis-Wolken im aufsteigenden Ast der Wellen und den Rotorwol-
ken in niedriger Hohe zu erkennen. Eine Ubersicht iiber die zahlreichen Phinomene
und theoretischen Ansétze von Schwerewellen gibt Smith (1979).

Je hoher die Froude-Zahl ist (ab F'r ~ 10), desto glatter erfolgt die Uberstromung
der Hindernisse ohne Entstehung von Leewellen (Abb. 2.1, rechts; Carruthers und

Hunt, 1990). Hohe Froude-Zahlen kénnen haufig im Zusammenhang mit grofriu-

Abbildung 2.1: Schema der reibungsfreien Strémung iiber einem Hindernis bei Fr =
2 (links) und im neutralen Fall (N = 0; rechts) nach Carruthers und Hunt (1990).
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Abbildung 2.2: Schema der Stromlinien von resonanten Leewellen nach einem Hin-
dernis, die mit schwachen Ausbreitungswellen iiberlagert sind. Die schattierten Be-
reiche im Diagramm markieren Gebiete, bei denen Wolkenbildung maoglich ist. Nach
Durran (1990).

migen Niederschldgen im Bereich von Warmfronten beobachtet werden. Die boden-
nahen Luftschichten sind dabei anndhernd gesattigt, was eine erheblich verringerte
Stabilitdt der Schichtung zur Folge hat (siehe Kap. 3.1.2, Gl. 3.22). Auferdem ist in
der Regel die Windgeschwindigkeit im Bereich von Fronten und Tiefdrucksystemen
hoch.

Weitaus komplexer und bis heute noch nicht im Detail verstanden ist die Stro-
mung eines geschichteten Fluids iiber einem dreidimensionalen Hindernis bei kleiner
Froude-Zahl (F'r < 1). Hier versagen sowohl die Anséatze fiir eine Potentialstromung
(Drazin 1961) als auch die linearen Theorien und Modelle. Allerdings konnen letz-
tere fiir eine qualitative Analyse des Stromfelds durchaus hilfreich sind.

Trifft bei geringer Froude-Zahl (Grofenordnung F'r ~ 0.5) eine geschichtete Stro-
mung auf ein Hindernis, bildet sich vorderseitig des Hindernisses ein erhéhter Druck
aus. Dieser fithrt zu einer Abnahme der Stromungsgeschwindigkeit der Luftmassen
auf sehr geringe Werte (Blockierung). Dabei teilt sich die Stromung und lduft um das
Hindernis herum (Abb. 2.3a, b). Ab einer bestimmten Hohe hingegen erfolgt eine
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Abbildung 2.3: Quasistationdre Stromlinien nach numerischen Modellrechnungen
im Bereich eines Glockenbergs. Die Stromung verlduft von links nach rechts. (a)
und (b) x—z bzw. x—y Schnitt in Bodennihe bei Fr = 0.67. Das Hindernis wird
im unteren Bereich umstrémt, ab einer bestimmten Hohe erfolgt eine Uberstrémung
und es bilden sich vertikal orientierte Leewellen. (c) und (d) x—z bzw. x—y Schnitt
in Bodenndhe bei F'r = 0.22. Das Hindernis wird fast komplett umstrémt, die Lee-
wellen sind unterdriickt, im Nachlauf bilden sich geschlossene Wirbel mit vertikaler
Achse. Nach Smolarkiewicz und Rotunno (1989).

direkte Uberstrémung des Hindernisses. Die Stromlinie, welche die beiden Regime
des Umstrémens und Uberstromens voneinander trennt, wird als teilende Stromlinie
bezeichnet. Eine Hebung der Luftmassen findet schon in weiter Entfernung vor dem
Hindernis statt. In zahlreichen Arbeiten wurde dieser Stromungseffekt experimentell
durch Laboruntersuchungen (z.B. Hunt und Snyder, 1980; Baines und Smith, 1993)
und durch dreidimensionale numerische Modelle (z.B. Smith und Gronas, 1993) un-
tersucht. Unklarheit herrscht nach wie vor iiber die genaue kritische Froude-Zahl,
ab der ein Blockieren der Stromung einsetzt (Lin und Wang, 1996).

Im Fall des Umstrémens der Berge konnen auch in den Tallagen sehr hohe Wind-

geschwindigkeiten auftreten. Kalthoff et al. (2002) analysierten in ihrer Arbeit das



12 2. STARKNIEDERSCHLAGE UND OROGRAFIE

Windfeld im Bereich des Oberrheingrabens und zeigten, dass das Verhéltnis der
Windgeschwindigkeit an den Talstationen zum geostrophischen Wind bei kleinen
Froude-Zahlen (Fr < 1) am hochsten ist.

Bei starker vertikaler Windscherung bildet sich der Stagnationspunkt nicht vorder-
seitig, sondern erst nach dem Hindernis in der Hohe aus. Die Folge ist ein starkes
Aufsteilen der Stromlinien und schlieflich das Brechen der Schwerewellen dhnlich
dem Brechen von Meereswellen in Kiistenndhe. In dieser Zone mit anndhernd neu-
traler Schichtung nimmt die Turbulenz stark zu. Das Brechen der Wellen konnte
durch die analytische Losung der Bewegungsgleichungen nach Long (1953) fiir ei-
ne Stromung mit konstantem U und N und spéter in einigen darauf aufbauenden
Arbeiten (z.B. Miles und Huppert, 1969; Durran, 1990; Garner, 1995) gezeigt wer-
den. Bei instabiler Schichtung kann es auch zur Auslésung von hochreichender
Konvektion im Lee des Hindernisses kommen (Laprise und Peltier, 1989). Scinocca
und Peltier (1993) zeigten durch Simulationen mit einem genesteten numerischen
Stromungsmodell, dass dabei sehr hohe Windgeschwindigkeiten stromab des Hin-
dernisses auftreten kénnen.

Bei sehr geringen Froude-Zahlen (Fr < 0.55) wird aufierdem im Lee eine Nachlauf-
stromung mit periodischen Wirbeln (Abb. 2.3c, d), deren Achse vertikal gerichtet ist,
beobachtet (Hunt und Snyder, 1980). Obwohl in einer Vielzahl von Arbeiten gera-
de in jlingster Zeit diese Wirbelbildung durch numerische Modelle simuliert werden
konnte (z.B. Smolarkiewicz und Rotunno, 1989; Schir und Durran, 1997; Vosper,
2000), herrscht noch grofe Unsicherheit iiber deren physikalische Ursachen.

2.2 Niederschlagssysteme

In mittleren Breiten werden grundsitzlich zwei Arten von Niederschlédgen unterschie-
den: stratiforme Niederschldge, die aufgrund von grofraumigen Aufgleitbewegungen
entstehen, und konvektive Niederschldge, die ihre Ursache in lokal begrenzten, kraf-
tigen vertikalen Umlagerungen haben. Im Folgenden wird ein kurzer Uberblick iiber
die verschiedenen Niederschlagssysteme und den Einfluss der Orografie auf die Nie-

derschlagsbildung und -verstarkung gegeben.

2.2.1 Stratiforme Niederschlige

Zu den charakteristischen Merkmalen stratiformer Niederschlédge gehoren die gleich-
méfigen, moderaten Intensitaten iiber eine langere Zeitdauer (mehrere Stunden bis

Tage). Dementsprechend zeigt das Niederschlagsgebiet meist eine grofe raumliche
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Ausdehnung mit geringer raumlicher Variabilitat iiber ebenem Gelédnde. Stratiforme
Niederschlidge entstehen bei grofrdumigen Hebungsprozessen mit Vertikalgeschwin-
digkeiten in der Grofenordnung von 0.05-0.5 m s=! (Matejka et al., 1980; Houze
et al., 1981) im Warmsektor eines Bodentiefs oder im Zusammenhang mit einem
mesoskaligen, konvektiven System (MCS). Wahrend bei flacher Schichtbewo6lkung
(Gattung ,Stratus“) nur geringe Niederschlagsintensititen meist in Form von Nie-
selregen beobachtet werden, kann es bei hoherreichender stratiformer Bewdlkung

(,Nimbostratus“) zu stirkeren Intensititen bis 10 mm h~! kommen.

(a) Niederschlagssysteme

Der grofte Anteil des Gesamtniederschlags in mittleren Breiten bildet sich im Be-
reich von Tiefdruckgebieten und dem zugehorigen Frontensystem. Aufgrund der
Erhaltung der absoluten Vorticity ist die Stromung vorderseitig eines Trogs in der
Hohe divergent, was zur Ausbildung eines Bodentiefs und zur grofiriumigen Hebung
fiihrt. Auf der Vorderseite des Tiefs wird Warmluft nach Norden verfrachtet, auf
der Riickseite flieft Kaltluft in Richtung Siiden. Der Ubergang zwischen den ver-
schiedenen Luftmassen ist oft scharf ausgepridgt in Form von Warm- und Kaltfront.
Wiéhrend eine Kaltfront meist durch intensive Konvektion mit Schauern und Ge-
witterniederschlag geprégt ist, ist der Niederschlag im Bereich der Warmfront und
im Warmsektor meist stratiform. Wenn die advehierten Luftmassen einen hohen
Feuchtegehalt aufweisen und die Warmfront weit ausgedehnt ist und sich nur sehr
langsam verlagert, kann es aus den oft méchtigen Nimbostratus-Wolken zu anhal-
tenden Niederschldgen mit einer Dauer von bis zu mehreren Tagen kommen. Noch
langere Niederschlagsepisoden mit einer Andauer bis {iber einer Woche kdénnen in
Mitteleuropa bei Durchzug mehrerer Tiefdrucksysteme bei zyklonaler Westwetter-

lage beobachtet werden.

Stratiforme Niederschlige koénnen auch mit konvektiven Zellen ein zusammenhin-
gendes Niederschlagssystem bilden. Dabei weisen die Zellen meist eine linienhafte
Anordnung auf der Vorderseite des Systems in Stromungsrichtung auf, gefolgt von
einer ausgedehnten Zone mit stratiformer Bewdlkung. Ab einer gewissen raumli-
chen Ausdehnung spricht man von einem mesoskaligen konvektiven System (MCS).
Schiesser et al. (1997) beispielsweise definieren ein MCS, wenn ein geschlossenes Ge-
biet mit Radarreflektivitdten von > 25 dBZ bzw. einer Niederschlagsintensitdt von
> 1 mm h™! eine Ausdehnung von mehr als 100 km in eine beliebige Richtung er-

reicht mit einem eingeschlossenen Maximum von mindestens 47 dBZ (~ 30 mm h™).
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Abbildung 2.4: Schema der mikrophysikalischen Prozesse in einem Nimbostratus
nach Houze (1993).

Noch grofere Gebilde werden als mesoskalige konvektive Komplexe (MCC) bezeich-
net. Nach Maddox (1980) muss ein solcher Komplex einen Wolkenschirm mit einer
Ausdehnung von mehr als 100.000 km? in der Héhe der Temperaturfliiche von -32°C
und mehr als 50.000 km? in Hohe der -52°C-Fliche haben und linger als 6 h existie-
ren. Im Lauf der Entwicklung nimmt die konvektive Aktivitat des MCS bzw. MCC
ab, bis schlieflich nur noch ein grofes Gebiet mit ausschliefslich stratiformen Nieder-
schlagen iibrig bleibt. Aufgrund der hohen Niederschlagsintensitat im konvektiven
Bereich und der langen Andauer mit moderaten Intensitaten im stratiformen Gebiet

fithren MCS und MCC héufig zu grofflichigen, hohen Niederschlagssummen.

(b) Mikrophysikalische Prozesse

Der Niederschlagsbildungsprozess in hochreichender Nimbostratus-Bewdlkung ist
schematisch in Abbildung 2.4 skizziert. Ausgangspunkt der Entwicklung sind ein-
zelne Eisteilchen im oberen Teil des Wolkensystems, die aus konvektiven Zellen in
grofseren Hohen oder in unmittelbarer Umgebung des Nimbostratus entstammen.
Die konvektiven Zellen kénnen sich aufgrund der potenziellen Instabilitdt, die bei
Warmfronten in der Hohe meist vorherrscht, bilden (Hobbs und Locatelli, 1978).
In den Zellen sorgen die hoheren Vertikalgeschwindigkeiten dafiir, dass die Bildung
der Eispartikel durch Deposition (Phaseniibergang von Wasserdampf zu Eis) sehr
rasch verlauft (Grofenordnung zehn Minuten). Wéahrend die Eisteilchen aus dem
konvektiven Bereich (,seeder) in die unteren Wolken (,feeder*) hineinfallen, kommt
es zur Deposition und Anlagerung von Wasserdampf an die gefrorenen Agglome-
rate. Dadurch nimmt ihre Grofe langsam zu. Dieser Prozess, der eine Zunahme

der Niederschlagsintensitiat zur Folge hat, wird als ,seeder-feeder Mechanismus be-
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zeichnet und wurde erstmalig fiir orografisch bedingten Niederschlag von Bergeron
(1949) vorgeschlagen. Ohne die Koppelung an ein konvektives System lauft die Nie-
derschlagsbildung in den Nimbostratus-Wolken sehr langsam ab. Dabei kénnen in
mittleren Breiten nur kleine Niederschlagspartikel gebildet werden. Ruthledge und
Hobbs (1983) schitzten anhand von Modellrechnungen ab, dass ohne konvektive
,seeder“-Wolken die Niederschlagsintensitidt am Boden um etwa die Hélfte geringer
ist als mit diesen Wolken.

In den Schichten bis 1 km oberhalb der 0°C-Grenze findet eine Aggregation der ein-
zelnen Eisteilchen zu groferen Schneeflocken statt. Hier existieren neben den Eis-
kristallen auch unterkiihlte Wassertropfchen, die aus Kondensationsprozessen durch
die grofirdumige Hebung in der Wolke resultieren. Aufgrund des hoheren Sattigungs-
dampfdrucks iiber Wasser gegeniiber Eis stellt sich dabei ein Diffusionsstrom von
Wasserdampf von den Tropfchen zu den Eiskristallen hin ein (Bergeron-Findeisen-
Prozess; Findeisen, 1938). Die Folge ist eine verstirkte Bereifung und somit ein
weiteres Grofenwachstum der Eisteilchen und Agglomerate.

Bei Erreichen der 0°C-Grenze beginnen die Hydrometeore zu schmelzen, bis sich
200-1000 m unterhalb davon ausnahmslos Regentropfen gebildet haben. Diese
Schmelzzone (,,Helles Band“) ist im Radarbild an den stark erhéhten Reflektivitdten
zu erkennen, die aus dem hohen Brechungsindex des Wasserfilms der Agglomerate

zusammen mit ihrem groffen Durchmesser resultieren.

Die bendtigte Zeit fiir die Niederschlagsbildung in stratiformen Wolken kann in Ab-
héngigkeit von der Feuchte und dem Aerosolspektrum (CCN, cloud condensation
nuclei) sehr unterschiedlich sein. Woodcock (1975) beispielsweise beobachtete For-
mationszeiten zwischen 5 min und 13 min in warmen Stratocumulus-Wolken. King
(1984) gibt als Faustregel fiir stratiforme Wolken eine Dauer von 5 min fiir die

Nukleation, von 5 min fiir die Deposition und von 12 min fiir die Bereifung an.

(c) Einfluss der Orografie

Bei der Uberstrémung von Hindernissen werden feuchte Luftmassen durch die indu-
zierte Vertikalgeschwindigkeit zum Aufsteigen gezwungen (Abb. 2.5). Dabei kiihlt
sich die Luft solange trockenadiabatisch ab, bis in Héhe des Hebungskondensations-
niveaus (HKN) die Taupunktstemperatur erreicht wird und es zur Kondensation und
damit zur Wolkenbildung kommt. Eine weitere Hebung erfolgt unter Freisetzung von
Kondensationswarme feuchtadiabatisch. Die orografisch induzierte Hebung iiber-

trifft haufig die synoptische Hebung bei grofsraumigen, stratiformen Niederschlags-
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Abbildung 2.5: Kondensation durch orografische Hebung an einem Hindernis (links)
und Temperaturverlauf eines gehobenen Luftpakets (rechts).

systemen. Dadurch kommt es zu einer starken Zunahme der Niederschlagssummen
im Bereich der Berge sowie zu einer starken Differenzierung des rdumlichen Nieder-
schlagsfelds.

Die orografisch bedingte Niederschlagszunahme wird vor allem durch die relative
Feuchte, die horizontale Windgeschwindigkeit senkrecht zum Hindernis, die Stabili-
tat der Luftmassen und die grofrdumige synoptische Hebung bestimmt. Hill et al.
(1981) beobachteten iiber den Bergen von Wales die stirkste Niederschlagszunah-
me bei hohen Windgeschwindigkeiten und hoher relativer Feuchte in den unteren
Luftschichten bis 2 km Hoéhe. Fiir den Kiisten- und Inselbereich von Hawaii er-
gab sich nach Carbone et al. (1998) ein Zusammenhang zwischen der Froude-Zahl
und den maximalen Niederschlidgen in den Bergen aufgrund von Radarmessungen.
Wrat et al. (2000) konnten die rdumlichen Varianzen des Niederschlags iiber den
Bergen von Neuseeland zu iiber 50 % durch die oben genannten atmosphérischen
Parameter erklaren. Im Alpenraum beobachteten Houze et al. (2001) bei Bedingun-
gen mit F'r < 1, die zu einem Blockieren der Stromung und einem Luftmassenstau
in Anstrombereich der Hindernisse fiihren, eine starke Niederschlagszunahme schon
in weiter Entfernung vor den Erhebungen (bis 140 km stromauf). Dagegen kam
es ihren Beobachtungen zufolge bei F'r > 1, also im Falle einer fast vollstandigen
Uberstrémung der Berge, nur unmittelbar iiber den Bergen zu einer Niederschlags-
zunahme.

Ein Zusammenhang zwischen der orografisch bedingten Niederschlagszunahme und
der Windgeschwindigkeit bzw. der Brunt-Viisidla-Frequenz fiir verschiedene strati-
forme Ereignisse in Siidwestdeutschland kann nach der Untersuchung von Messdaten
verschiedener Systeme und Betreiber nicht direkt hergestellt werden (Abb. 2.6a und

2.6b; Kunz und Kottmeier, 2002). Es ist zwar jeweils in beiden Fillen eine Ten-
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denz zu erkennen, jedoch ist die Streuung der Werte sehr hoch. Dagegen ist bei der

Froude-Zahl ein eindeutiger Zusammenhang zu den Niederschlagssummen zu erken-
nen (Abb. 2.6¢). Der Korrelationskoeflizient betrigt in diesem Fall 0.82.
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Abbildung 2.6: Zusammenhang zwischen dem Verhéltnis der Niederschlagssummen
einer Talstation (Emmendingen, 203 m . NN) zu einer benachbarter Bergstation
(Schonwald, 1025 m . NN) und der (a) Windgeschwindigkeit, (b) Brunt-Vaisila-
Frequenz bei Sittigung und (c) Froude-Zahl ebenfalls bei Sattigung als Mittelwerte
von 20 verschiedenen Niederschlagsereignissen (1997-2000). Dauer jeweils > 5 h,
mittlere Anstromung aus dem Sektor West (parallel zur Stationsanordnung). Wind-
geschwindigkeiten nach Messungen an der DWD-Station Feldberg, Brunt-Vaisala-
Frequenzen berechnet aus Temperatur und Feuchte zwischen den Stationen Freiburg

und Feldberg.
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Abbildung 2.7: Einfluss der Orografie auf die Auslosung oder Verstirkung von stra-
tiformen Prozessen durch (a) ,seeder-feeder Mechanismus und (b) Kondensation im
Luv nach Houze (1993).

Seeder-feeder Mechanismus

Schon bei sehr kleinen Bergen mit Hohen von wenigen zehn Metern kann eine Nie-
derschlagszunahme in der Grofenordnung von 25-50 % beobachtet werden (Berge-
ron, 1949; Browning et al., 1975). Bei solchen geringen Dimensionen ist allerdings
die Dauer der Uberstromung des Hindernisses zu kurz, um eine verstirkte Nieder-
schlagsbildung durch Koaleszenz (Zusammenfliefen von Tropfen) oder Autokonver-
sion (Bildung von Regentropfen durch Koagulation von Wolkentropfen) zu realisie-
ren. Vielmehr wiirden die Kondensationsprodukte mit dem horizontalen Wind aus
der orografischen Wolke heraus bis hinter den Berg verdriftet werden, bevor es zu
einem ausreichenden Grofenwachstum gekommen wére. Bergeron (1949) stellte da-
her die Hypothese auf, dass die direkte, orografisch bedingte Niederschlagszunahme
auf den ,seeder-feeder* Mechanismus zuriickzufithren sei (Abb. 2.7a). Dabei fallen
Hydrometeore aus einer bereits existierenden Wolke in der Hohe in eine darunter
liegende, orografisch ausgeloste Wolke und wachsen hier durch Akkreszenz mit Wol-
kentropfchen. Dieser Prozess kann auch ohne zwei getrennte Wolkenschichten in
einem einzelnen Wolkensystem ablaufen. Er wurde spéter ebenfalls auf die oben be-
schriebene Niederschlagsbildung in Nimbostratus-Wolken iibertragen. Browning et
al. (1974) beobachteten anhand von Radarmessungen iiber den Bergen von Wales,
dass durch die orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten sowohl Zellen in der
Hohe ausgelost bzw. verstirkt, als auch Wolken in den bodennahen Schichten ge-
bildet wurden. Dies fiihrte ihren Beobachtungen zufolge zu einer starken Zunahme
der Niederschlagsintensititen vorderseitig der fast 1000 m hohen Berge. Bei Un-
tersuchungen von acht Starkniederschlagsereignissen wihrend Warmfrontpassagen
bestitigten Hill et al. (1981) ebenfalls, dass die beobachtete Niederschlagszunahme

im Luv der Berge auf den ,seeder-feeder Mechanismus zuriickzufiihren sei.



2.2 Niederschlagssysteme 19

In vielen Arbeiten wurde der ,seeder-feeder Prozess quantitativ durch Modellsimu-
lationen beschrieben (Hobbs et al., 1973; Bader und Roach, 1977; Carruthers und
Choularton, 1983; Robichaud und Austin, 1988). Die Faktoren, die den Prozess ent-
scheidend bestimmen, sind diesen Arbeiten zufolge die relative Feuchte und Wind-
geschwindigkeit in den unteren Hohen, die Hangneigung, die vertikale Ausdehnung
und Kondensationsrate der unteren ,feeder“~-Wolke sowie die Kondensationsrate und
das Tropfen- bzw. Teilchenspektrum der oberen ,seeder“-Wolke.

Bei Schneefall ist der ,seeder-feeder Mechanismus Modellrechungen von Hobbs et
al. (1973) und Choularton und Perry (1986) zufolge am stérksten. Allerdings werden
dabei die langsam fallenden Schneekristalle mit dem horizontalen Wind iiber weite
Strecken verdriftet, so dass sich das Niederschlagsmaximum oft im Lee der Berge

befindet und stark verbreitert ist.

Kondensation im Luv

Bei Bergen mit groferen Hohen und Breiten kann die Dauer des Uberstrémens aus-
reichend sein, um Niederschlag durch Koaleszenz und Autokonversion in der oro-
grafischen Wolke zu bilden (Abb. 2.7b). Robichaud und Austin (1988) schitzten
anhand von Modellrechungen ab, dass dies bei einer Halbwertsbreite des Bergs von
im Mittel mehr als 20 km der Fall ist. Vor allem dann, wenn die Luftschichten bis
in groffe Hohen anndhernd gesattigt sind, kann demnach die orografische Hebung
zu verstarkter Kondensation und einem hohen Fliissigwassergehalt fiihren. Hobbs
et al. (1973) berechneten mit ihrem orografischen Niederschlagsmodell vorderseitig
eines Glockenbergs Fliissigwassergehalte von iiber 1 g kg=!. Dieser Wert wird oft
als Schwellenwert fiir das Einsetzen der Autokonversion angenommen (Houze, 1993).
Sehr hiufig tritt eine solche orografische Wolke nicht isoliert auf, sondern meist ist
sie Teil eines grofraumigen Niederschlagssystems.

Voraussetzung fiir das Einsetzen dieses Mechanismus ist die Uberstromung des Hin-
dernisses. Bei einer Umstromung oder einem Luftmassenstau vor dem Hindernis
aufgrund von geringen horizontalen Windgeschwindigkeiten und/oder hoher Stabi-

litdt der Schichtung tritt dieser Effekt dagegen in den Hintergrund.

Lee-Effekt

Die rdumliche Verteilung des Niederschlags wird nicht nur von den orografisch in-
duzierten Vertikalgeschwindigkeiten kontrolliert, vielmehr ist auch die Exposition,
also die horizontale Entfernung zu einem vorgelagerten Hindernis mit entscheidend.

An vorgelagerten Hindernissen wird durch die pseudoadiabatische Hebung der ge-
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sittigten Luftmassen bereits ein Teil des Niederschlagswassers aus der Atmosphére
entfernt. Bei Hebung an einem nachfolgenden Hindernis ist daher die Kondensati-
onsrate geringer als am ersten. So kann in vielen Féllen eine teilweise starke Abnah-
me des Niederschlags im Lee von vorgelagerten Bergen oder Bergketten beobachtet
werden.

Anderson (1975) beispielsweise beobachtete an der Kiiste von Kalifornien hinter
zwei kleineren Bergketten eine Reduzierung des mittleren jahrlichen Niederschlags
um fast zwei Drittel. Niederschlagsmessungen an der Westkiiste von Kanada im
Bereich von Vancouver dokumentieren die sukzessive Abnahme des Jahresnieder-
schlags nach mehreren hintereinander liegenden Bergketten (Klemens, 1990). Ba-
sist et al. (1994) zeigten in ihrer Untersuchung, dass die rdumliche Verteilung von
Jahresniederschligen in unterschiedlichen Regionen der Erde neben den orografi-
schen Parametern Hangneigung, Steigung und Hoéhe in sechs von zehn untersuchten
Félle entscheidend von der Exposition bestimmt war. Frei und Schar (1998) besta-
tigten anhand von Niederschlagsmessungen zwischen 1971-1990 fiir den gesamten
Alpenraum das Vorherrschen von trockenen inneralpinen Bedingungen und zwei re-
genreichen Regionen in den Anstrombereichen des Gebirges.

Allerdings kann der Luv-Lee-Effekt je nach atmosphérischer und topografischer Si-
tuation sehr unterschiedlich ausfallen. So zeigte Pedgle (1971) anhand von Nieder-
schlagsmessungen in Nord-Wales, dass die Niederschlagsabnahme im Lee geringer
ist, wenn die Luftmassen iiber einen weiten Héhenbereich gesattigt sind. Auch in Si-
tuationen mit schwacher orografischer Hebung durch geringe Windgeschwindigkeiten
wurde nur eine leichte Abnahme des Niederschlags im Lee der Hindernisse beobach-
tet. In einigen Gebieten dagegen, wie beispielsweise am Yagur in Israel (Hovind,
1965) oder iiber den Black Hills in South Dakota (Kuo und Orville, 1973) konnen
im Lee von vorgelagerten Bergen sowohl bei einzelnen Ereignissen als auch im Mit-
tel iiber viele Jahre sogar hohere Niederschlagssummen als auf der Anstromseite der
Berge beobachtet werden. Der Grund fiir dieses Verhalten liegt vor allem in der
Konvergenz der Stromung im Lee bei Umstromung der Hindernisse (z.B. Goldreich
et al., 1997).

2.2.2 Konvektive Niederschlige

Niederschlage aus konvektiven Systemen weisen im Allgemeinen sehr hohe Intensita-
ten iiber einen kurzen Zeitraum auf. Das Niederschlagsgebiet ist lokal stark begrenzt,
dementsprechend hoch ist die rdumliche und zeitliche Variabilitdt des Niederschlags.

Voraussetzung fiir die Bildung von konvektiven Niederschlégen ist eine labile oder
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feuchtlabile Schichtung der Atmosphéare. Diese kann durch starke Aufheizung des
Untergrunds und der dariiber liegenden Luftschichten oder durch Advektion von
Kaltluft in der Hohe hervorgerufen werden. Grofirdumige Hebungsprozesse etwa
vorderseitig eines Hohentrogs oder im Bereich von Luftmassengrenzen verstirken
die Auslésung von konvektiven Prozessen. Die Bewolkung (Wolkengattung ,Cumu-
lus“) hat meist eine méchtige vertikale Erstreckung und reicht oft bis an den oberen

Rand der Troposphére, teilweise sogar bis in die Tropopause hinein.

(a) Niederschlagssysteme

Zu konvektiven Niederschlagssystemen zdhlen Einzelzellen, Multizellen und Super-
zellen. Eine Mischform zwischen konvektiven und stratiformen Niederschldgen sind
die Mesoskaligen Konvektiven Systeme (MCS), die in Kapitel 2.2.1 niher erldutert
wurden. Die einzelnen konvektiven Systeme unterscheiden sich hinsichtlich ihres
Aufbaus, ihrer Ausdehnung und ihrer Lebensdauer (z.B. Houze und Hobbs, 1982;
Cotton und Anthes, 1989).

Einzelzellen-Gewitter bilden sich lokal bei labiler Schichtung der Atmosphare, feuch-
ten Luftmassen in den unteren Schichten und geringer vertikaler Windscherung. Sie
werden bevorzugt an Berghingen (z.B. Schwarzwald) ausgeldst, weil es dort auf-
grund von Hangwindzirkulationen und verstdrkter solarer Einstrahlung zu einer
starkeren Vertikalbewegung kommt, die die Zellbildung auslosen kann. Aufgrund
ihrer geringen Lebensdauer (Grofenordnung 1 h) fithren Einzelzellen nur selten zu

extremen Wettererscheinungen.

Bei Multizellen-Gewittern handelt es sich um einen groferen Zellkomplex, der aus
mehreren einzelnen Zellen besteht. An den Flanken dieses Komplexes bilden sich im-
mer wieder neue Zellen, wihrend andere nach und nach zerfallen. Voraussetzung fiir
die Bildung von Multizellen ist neben den labil geschichteten Luftmassen eine starke
vertikale Zunahme der Windgeschwindigkeit. Wegen der stindigen Neubildung von

Zellen betrigt die Lebensdauer von Multizellen mehrere Stunden.

Superzellen sind im eigentlichen Sinne Einzelzellen in sehr groffen Dimensionen.
Das charakteristische an ihnen ist der rotierende Aufwindschlauch (Mesozyklone),
aus dem sich im Extremfall ein Tornado bilden kann. Die vertikale Erstreckung
reicht in der Regel bis an den oberen Rand der Troposphére, wo sich ein méchtiger
Amboss ausbildet. Superzellen bilden sich in einer Umgebung mit grofier potenzieller
Instabilitdt und starker vertikaler Windscherung. Dementsprechend kommt es im

Rheintal durch Kanalisierungseffekte (Fiedler, 1983) immer wieder zur Bildung von
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Superzellen (Hannesen, 1998; Dotzek, 1999). Die Lebensdauer von Superzellen ist
in der Regel sehr hoch (mehrere Stunden). Thr Durchzug ist begleitet von extremen

Wettererscheinungen wie Sturmbden, Hagel und Starkniederschlige.

(b) Einfluss der Orografie

Im Verhéltnis zu den vorherrschenden Hebungsgeschwindigkeiten in Gewitterwol-
ken von bis iiber 30 m s~! (z.B. Wiggert et al., 1982; Xu und Randall, 2001) sind
die orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten klein. Dadurch kann ein di-
rekter Zusammenhang zwischen der Niederschlagsverteilung von konvektiven Syste-
men und der Orografie in der Regel nicht beobachtet werden. Vielmehr wird das
Niederschlagsmuster durch die Art, die Zugrichtung und die Lebensdauer der ein-
zelnen konvektiven Zellen oder Zellsysteme bestimmt, so dass die Verteilung des
Niederschlags in gewissen Grenzen grofiere stochastische Anteile enthilt. Die Auf-
tretenswahrscheinlichkeit l4sst sich daher auch nicht durch deterministische Model-
le, sondern nur statistisch aus flichendeckenden Beobachtungen ableiten. Fiir den
sidwestdeutschen Raum hat Hannesen (1998) eine Niederschlagsstatistik fiir einen

Zeitraum von zwei Jahren aus Radardaten bestimmt.

Durch die Orografie erfolgt aber eine Auslosung oder Verstarkung von flacher, mitt-
lerer und hochreichender Konvektion (Abb. 2.8). Werden labil geschichtete Luftmas-
sen gegen ein Hindernis gefiihrt, kénnen durch die orografisch induzierten Vertikal-
geschwindigkeiten konvektive Niederschlage iiber dem Hindernis ausgelost werden
(Abb. 2.8a). In einigen Féllen wird auch beobachtet, dass bei geringer Froude-Zahl
durch induzierte Schwerewellen schon vor dem Hindernis verstirkte Konvektion auf-
tritt (Abb. 2.8b), die zu starken Niederschldgen fiihren konnen (z.B. Smith, 1979;
Chu und Lin, 2000). Wird das Hindernis dagegen umstromt (Abb. 2.8c), bildet
sich im Lee eine Konvergenzzone aus, in der durch die damit verbundene Hebung
Konvektion ausgelost werden kann (z.B. Black Hills, Kuo und Orville, 1973; Meeres-
enge Puget, Mass, 1981). Die Kombination von Hebung in mittleren Héhen durch
Schwerewellen bei Froude-Zahlen grofer als eins und thermisch induzierter Hebung
in den unteren Hohen kann ebenfalls zur Ausbildung von hochreichender Konvek-
tion im Lee fithren (Abb. 2.8d). Besonders bei groken Gebirgen wie den Rocky
Mountains oder in Einzelfillen auch in den Alpen bilden sich auf diese Weise grofe
konvektive Zellkomplexe, die zu teils extremen Niederschlagen fithren (z.B. Tripoli
und Cotton, 1989; Schiesser et al., 1995). Die vermehrte solare Einstrahlung an den

geneigten, hoch liegenden Hangflichen bewirkt eine thermisch direkte Zirkulation
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Abbildung 2.8: Einfluss der Orografie auf die Auslosung oder Verstirkung von kon-
vektiven Prozessen durch (a) Anstréomung des Hindernisses, (b) Wellenbildung vor
dem Hindernis, (c) Konvergenz im Lee bei Umstromung des Hindernisses, (d) Wel-
lenbildung tiiber und im Lee des Hindernisses und (e) durch thermische Aufheizung
der hoch gelegenen, geneigten Hangflachen; nach Houze (1993).

mit Konvergenz in Gipfelhohe, die zu verstiarkter konvektiver Aktivitét fithrt (Abb.
2.8¢). Durch diese Zirkulationsform kénnen sowohl kleine Cumuli als auch grofe

konvektive Systeme ausgeldst werden.

2.3 Definition Starkniederschliage

Mit dem Begriff Starkniederschlédge werden Niederschldge bezeichnet, die entweder
wahrend einer kurzen Dauer hohe Intensititen aufweisen oder aufgrund einer langen
Andauer zu hohen Niederschlagssummen fiihren. In beiden Fillen ist die Auftretens-
wahrscheinlichkeit derartiger Ereignisse gering. Da Niederschlag vor allem aufgrund
geografischer und orografischer Einfliisse eine hohe rdumliche Variabilitdat aufweist,
ist der Begriff Starkniederschlag nicht einheitlich definiert.

In der DIN 4049 (1994) ist der Begriff Starkniederschlag definiert als Niederschlag,
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Abbildung 2.9: Schwellenwerte der Niederschlagssummen (durchgezogene Linie) und
mittleren Intensitaten (gestrichelte Linie) in Abhangigkeit von der Niederschlagsdau-
er, die aus der Definition von Starkniederschlagen nach Gl. (2.4) folgen.

,der im Verhéltnis zu seiner Dauer eine hohe Niederschlagsintensitit hat und damit
selten auftritt, z.B. im Mittel hochstens zweimal jahrlich“. Heyer (1988) definiert
fiir Mitteleuropa Starkniederschlige bei Uberschreitung einer Niederschlagssumme
R in Abhingigkeit von der Dauer ¢ des Ereignisses (bis 24 h; Abb. 2.9):

t 2
R > /5t — (ﬂ) mm R in mm, ¢ in min. (2.4)

Durch den zweiten Term in der Wurzel wird zusédtzlich beriicksichtigt, dass die mitt-
lere Niederschlagsintensitdt umso geringer ist, je langer die Andauer des Ereignisses
ausfillt. Bei einer Andauer von 10 min beispielsweise betragt nach Gleichung (2.4)
der Schwellenwert 7.1 mm (mittlere Intensitit: 42.4 mm h™ '), bei 24 h Andauer
60 mm (mittlere Intensitdt: 2.5 mm h~!). Diese Definition schlieft sowohl kurzzei-
tige konvektive also auch lang anhaltende stratiforme Niederschlige mit ein.

Grenzwerte fiir Starkregen sind vom Deutschen Wetterdienst (DWD) wie folgt de-
finiert: 5 mm in 5 min, 10 mm in 20 min und 71.1 mm in 60 min. Unwetterwar-
nungen werden herausgegeben, wenn die zu erwartende Niederschlagssumme lokal
einen Schwellenwert von 25 mm innerhalb von 6 h oder groftflachig einen Wert von

20 mm innerhalb von 12 h iiberschreitet.
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Frei und Schér (1998) bezeichnen solche Tage als Starkniederschlagstage, wenn an
einem Ort mehr als 20 mm Niederschlag gemessen wurde.

In der hydrologischen Praxis werden Starkniederschlige haufig auch als Nieder-
schlagssummen fiir bestimmte J&hrlichkeiten nach extremwertstatistischer Analyse
angegeben (z.B. Fontaine und Potter, 1989; Vilar und Burgueno, 1995; Faulkner
und Prudhomme, 1998). Diese Angaben sind auch in dem Atlas der Starknieder-
schlagshohen fiir Deutschland des DWD zu finden (Bartels et al., 1997). Auferdem
werden sie im Rahmen dieser Arbeit fiir stratiforme Starkniederschliage iiber Siid-
westdeutschland abgeleitet (Kap. 6.4.4).

2.4 Simulation von orografisch induziertem Niederschlag

Wie in Kapitel 2.2 erldutert, ist das rdumliche Niederschlagsfeld iiber gegliedertem
Geldnde sehr stark durch die Orografie bestimmt. Da hier die Dichte der Punkt-
messungen fiir die Bestimmung des Flachenniederschlags meist unzureichend ist und
Radarmessungen erhebliche Fehler vor allem durch Abschattungseffekte aufweisen,
werden hdufig Modellsimulationen zur Bestimmung der Niederschlagsfelder einge-
setzt. Die zahlreichen Modelle unterscheiden sich vor allem in der Berticksichtigung
der Stromungsdynamik und der mikrophysikalischen Prozesse in Wolken und Nieder-

schlag. Einen Uberblick iiber einige Modelle geben Barros und Lettenmaier (1994).

Prognostische Modelle

Bei Modellen zur operationellen Vorhersage oder zur Simulation von einzelnen Er-
eignissen werden die notwendigen Gleichungen (drei Bewegungsgleichungen, Konti-
nuitatsgleichung, Temperaturgleichung, Gasgleichung und Bilanzgleichung des Was-
sers) mit Hilfe von numerischen Verfahren gelost. Eine Reihe von physikalischen Pro-
zessen konnen dabei nicht aufgelost (subskalige Prozesse) und miissen parametrisiert
werden. Ebenso werden auch die skaligen mikrophysikalischen Prozesse in Wolken

parametrisiert, z.B. durch das Parametrisierungsschema nach Kessler (1969).

Diagnostische Modelle

Die Bestimmung des orografisch bedingten Niederschlags erfolgt bei zahlreichen Mo-
dellen nicht durch Losung der prognostischen Gleichungen, sondern durch diagno-
stische Ansétze. Folgende vereinfachende Annahmen werden bei einer Vielzahl von

Niederschlagsmodellen getroffen: (1) Bestimmung der horizontalen Strémung aus
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der linearen Theorie oder aus Messungen bzw. Simulationen eines groferskaligen
Modells, (2) Bestimmung des Vertikalwindfelds aus dem Horizontalwind und einem
analytischen Ansatz unter Annahme einer inkompressiblen Strémung, (3) pseudoa-
diabatische, orografisch induzierte Hebung oberhalb des HKN, die der grofsraumigen
synoptischen Hebung linear iiberlagert werden kann und (4) Parametrisierung der
gesamten mikrophysikalischen Prozesse in Wolken. Nicht beriicksichtigt werden in
der Regel auf der grofrdumigen Skala Effekte wie die Zyklogenese im Lee von grofien
Gebirgen und auf der kleinrdumigen Skala atmosphérische Instabilitdten, die mit

Konvektion verbunden sind.

Fraser et al. (1973) bestimmen in ihrem Modell das Windfeld bei Uberstrémung eines
zweidimensionalen Glockenbergs fiir trockene und geséttigte Bedingungen aus den
linearisierten Bewegungsgleichungen analog zu den Gleichungen nach Long (1953).
Colton (1976) transformiert die Bewegungsgleichungen fiir die x- und y-Richtung in
ein Koordinatensystem mit einer geldndefolgenden Vertikalkoordinate und lost sie
mit einem einfachen Differenzen-Verfahren. Die Vertikalgeschwindigkeit wird da-
bei aus der Kontinuitédtsgleichung fiir ein inkompressibles Medium abgeleitet. Dore
und Choularton (1992) teilen die Atmosphére in drei Schichten ein und berechnen
fiir die freie Atmosphére die Vertikalgeschwindigkeiten fiir eine stabile geschichtete
Stromung mit dem linearen Modell von Hunt et al. (1988). Viele Autoren (Rhea,
1978; Collier, 1975; Alpert, 1986; Sinclair, 1994) gehen einen noch einfacheren Weg
und bestimmen die orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten aus gemesse-
nen oder mit einem grofierskaligen Modell simulierten Horizontalgeschwindigkeiten
¥ (in Hohen zwischen 1000 hPa und 850 hPa) und dem Gradient der Orografie:

Woro(2,y) = U(z,y) - Vh(z,y) oder (2.5)
Woro(Z,Yy) = —pog¥(z,y) - Vh(z,y) (2.6)

Dabei ist h(z,y) die Hohe der Orografie, wy,, und w,,, die Vertikalgeschwindigkeit
im z-System bzw. im p-System und g die Schwerebeschleunigung. Die orografisch
induzierten Vertikalgeschwindigkeiten w,,, bzw. w,,., werden linear mit der grofsrau-
migen Hebung tiberlagert und liefern so die gesamte Hebung, aus der anschlieffend

der Niederschlag berechnet wird.

Ebenso wie bei der Bestimmung der Stromung enthalten viele Modelle auch verein-
fachte Annahmen tiber die Niederschlagsbildung in Wolken. Hobbs et al. (1973) be-

riicksichtigen in ihren Niederschlagssimulationen iiber verschiedenen Geldndeformen
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die mikrophysikalischen Prozesse Deposition, Vereisung und Aggregation durch ein-
fache Parametrisierungen. Nach der Lagrangeschen Betrachtungsweise werden die
Trajektorien der festen Niederschlagspartikel dann aus ihren Fallgeschwindigkeiten
als Funktion des Radius’ und der Windgeschwindigkeit, die das Stromungsmodell
liefert, berechnet. Colton (1976) vernachlissigt alle mikrophysikalischen Prozesse
und verwendet zur Bestimmung des orografisch induzierten Niederschlags stattdes-
sen eine Sittigungsadjustierung. Ubersittigung aufgrund der pseudoadiabatischen
Hebung wird ausgeschlossen und es wird angenommen, dass aller Wasserdampf ab
Erreichen des Sattigungsniveaus kondensiert und als Niederschlag zu Boden fillt.
Andere Autoren verwenden einfache Modellansitze zur Beschreibung des ,seeder-
feeder Mechanismus (Kap. 2.2.1). Dore und Choularton (1992) beispielsweise erwei-
tern in ihrer Arbeit das Niederschlagsmodell von Carruthers und Choularton (1983)
auf ein dreidimensionales Modell. Dabei wird die Koagulation von Wolkentropfchen
in der unteren ,feeder“-Wolke durch Niederschlagstropfen mit einer Marshall-Palmer
Verteilung (Marshall und Palmer, 1948) aus der oberen ,seeder~-Wolke und empiri-
schen Fallgeschwindigkeiten bestimmt.

Bei einigen Modellen dagegen wird der gesamte Niederschlag am Boden aus der
Advektion der Feuchte in vertikale Richtung durch pseudoadiabatische Hebung mit

dem Ansatz

[ Opys
R__/o W dz (2.7)

abgeschitzt (Smith, 1979). Dabei ist w die Vertikalgeschwindigkeit und p,s die
Sattigungsdampfdichte. Collier (1975) beriicksichtigt in seinem Modell die Verdrif-
tung des nach Gleichung (2.7) bestimmten Niederschlags durch konstante Fallge-
schwindigkeiten der Hydrometeore (1 m s™! oberhalb und 5 m s™! unterhalb der
0°C-Grenze). Alpert (1986) wendet auf den ebenfalls aus der Feuchteadvektion be-
stimmten Niederschlag eine rdumliche Mittelung mit Gewichtung nach einer Gauf-
verteilung stromabwérts an. Dabei wird die Standardabweichung der Gaufivertei-
lung o gleichgesetzt dem Produkt aus Windgeschwindigkeit (aus Messungen) und ei-
ner Zeitskala fiir die Lebensdauer der Wolken (ca. 30 min). Sinclair (1994) berechnet
mit seinem Modell ebenfalls den Niederschlag nach Gleichung (2.7), beriicksichtigen
aber zusitzlich die Advektion der Hydrometeore aufgrund der Wolkenbildungszeit
und ihrer Falldauer zum Boden hin. Auferdem wird anhand von empirischen Funk-
tionen die Niederschlagsbildung bei geringerer Feuchte stirker verringert als nach

der berechneten Kondensationsrate.
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Trotz der oftmals sehr einfachen Modellphysik zeigen die Niederschlagssummen,
die mit den diagnostischen Modellen berechnet werden, sowohl qualitativ als auch
quantitativ eine erstaunlich gute Ubereinstimmung zu Messungen. Collier (1975)
beispielsweise simulierte mit seinem Modell mittlere orografisch bedingte Intensita-
ten wahrend fiinf verschiedener Starkniederschlagsereignisse in den Bergen der Sierra
Nevada (max. Hohe 2000 m). Die vom Modell bendtigten Werte stammten aus Ra-
diosondenaufstiegen und Bodenmessungen. Sowohl der Verlauf als auch die Hohe
der Intensitdten wird im Vergleich zu einzelnen Messungen gut durch die Simulatio-
nen (horizontale Auflésung: 4.3 km) wiedergegeben. Allerdings ist die Anwendung
des zweidimensionalen Modells auf Ereignisse mit einer senkrechten Anstromung des
Gebirges beschrankt. Die Simulationen der selben Ereignisse mit dem Modell von
Alpert (1986) zeigen dhnlich gute Ubereinstimmungen zu den Messungen, auch wenn
der Verlauf der Intensititen durch Anwendung eines Gauffilters fiir die rdumliche
Mittelung stirker geglittet erscheint. Alpert und Shafir (1989a; 1989b) simulierten
Niederschlagssummen fiir einzelne Ereignisse und als Jahresmittel in der Bergre-
gion Israels und verglichen sie mit Radarmessungen und Stationsmessungen. Fiir
das Modell wurden Messdaten einer einzelnen Radiosondenstation stromauf ver-
wendet. Der mittlere Fehler der Simulationen gegeniiber den Messungen betrug
bei einem Gitterabstand von 2 km +8.4 % bei den Jahressummen und +15-20%
bei den einzelnen Ereignissen. Sinclair (1994) erzielte mit seinem Niederschlagsmo-
dell die besten Simulationsergebnisse fiir ein einzelnes Extremereignis mit Summen
von iiber 350 mm in den Bergen der Nordinsel Neuseelands bei einem horizontalen
Gitterabstand von 10 km. Der Korrelationskoeffizient zwischen Messdaten und Si-
mulationsdaten betrug in diesem Fall 0.84. Initialisiert wurde das Modell durch Re-
analysen eines groferskaligen Vorhersagemodells. Das gleiche Niederschlagsmodell
wurde von Thompson et al. (1997) verwendet, um die Jahresniederschlagssummen
aus einzelnen Radiosondenaufstiegen ebenfalls fiir die Nordinsel von Neuseeland zu
berechnen. Die simulierten Niederschlagsmuster wurden durch Anwendung einer
multivariaten Regression mit Niederschlagsmessungen kalibriert. Mittlere Summen
des Gebietsniederschlags, abgeschitzt aus Abfliissen von Einzugsgebieten, konnten

mit Fehlern zwischen 5% und 10% reproduziert werden.



29

3 Das Niederschlagsmodell

Die Bestimmung von Starkniederschlagssummen iiber dem orografisch gegliederten
Geldnde Stidwestdeutschlands erfolgt in dieser Arbeit anhand von Modellsimulatio-
nen. Das dafiir entwickelte Niederschlagsmodell soll in dem folgenden Kapitel aus-
fiihrlich beschrieben werden. Aufterdem werden Modellsimulationen fiir eine ideali-
sierte Orografie vorgestellt.

Das dreidimensionale Windfeld wird fiir die Uberstrémung eines Bergs in isosteren
Koordinaten (konstantes spezifisches Volumen) unter Annahme hydrostatischer Be-
dingungen berechnet. Die als stationdr angenommenen Ausgangsgleichungen wer-
den durch Linearisierung und mit einem Fourier Integral gelost. Aus den simu-
lierten orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten ergeben sich iiber einen
Sattigungsadjustierungs-Ansatz Niederschlagsintensititen am Boden. Mikrophy-
sikalische Prozesse werden durch einfache Parametrisierungsansitze beschrieben.
Verschiedene Effekte wie die Verdriftung der Hydrometeore und die Abnahme der

Feuchte im Lee finden zusétzlich Beriicksichtigung.

3.1 Lineares Stromungsmodell

Das Stromungsmodell berechnet das dreidimensionale Windfeld in Abhéngigkeit von
der Schichtungsstabilitdt und der Anstromung. Da fiir die Losung des Gleichungs-
systems ein Fourier-Ansatz verwendet wird, kann eine beliebige Orografie in Form

von digitalen Gelindedaten vorgegeben werden.

3.1.1 Das Gleichungssystem in isosteren Koordinaten

Die Formulierung des Gleichungssystems fiir das lineare Modell erfolgt in Anlehnung
an die Arbeiten von Smith fiir die Uberstromung eines isolierten Bergs in isosteren
Koordinaten (1988; 1989). Als Ausgangsgleichungen werden hier die Eulergleichun-
gen in einer Formulierung fiir ein rotierendes, beziiglich der Erdoberfliche festes
kartesisches Koordinatensystem, die hydrostatische Approximation sowie die Kon-
tinuitdtsgleichung (u.a. Batchelor, 1967; Pielke, 1994) verwendet. Unter Annahme
von Stationaritdt (9¢/0t = 0) und Inkompressibilitit des Mediums (dp/dt = 0)
ergibt sich folgendes Gleichungssystem:

u—+v— = ———+fu (3.1)
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ov ov 1 0p
i - = _-Z_ 3.2
Ug + Uay > oy fu (3.2)
dp
9, —Pg (3.3)
ou Ov Ow
% + 8_y + & = 0. (34)

Dabei sind u, v die horizontalen Geschwindigkeitskomponenten, w die vertikale Kom-
ponente, p die Dichte, p der Luftdruck, g die Schwerebeschleunigung und f der

Coriolis-Parameter.

Die Gleichungen (3.1) bis (3.4) werden in ein nicht-kartesisches, isosteres Koordina-
tensystem mit dem spezifischen Volumen « (= 1/p) als Vertikalkoordinate transfor-
miert. Der Grund fiir diese Transformation liegt in der unteren Randbedingung, die
fiir die Losung des Gleichungssystems bendtigt wird. Im z-System wird sie meist

als kinematische Bedingung in der Form

w=1v-Vh fiir z2=0 (3.5)

formuliert (Smith, 1980; Adrian, 1994). Unter dieser Bedingung werden die topogra-
fischen Erhebungen im Modellgebiet von den untersten Rechenflichen durchschnit-
ten. Fiir flache Erhebungen bis zu wenigen Metern ist dieser Ansatz gerechtfertigt,
jedoch nicht fiir Berge mit einer Vertikalerstreckung von mehreren hundert Metern.

Im «a-System lautet die untere Randbedingung hingegen:

¢(z,y, ) = gh(z,y) (3.6)

mit ¢ als Geopotential und «yp als unterste isostere Fliche, der die Stromung in
Bodenndhe folgt. Diese Randbedingung ist auch fiir grofsere Erhebungen exakt
erfiillt.

Rein formal wird die Transformation ins a-System analog zur Transformation in das
isentrope #-System durchgefithrt (Thorsteinsson, 1989). Notwendige Bedingung ist
auch hier die Giiltigkeit der hydrostatischen Approximation. Allgemein muss bei
Koordinatentransformationen die Modellphysik erhalten bleiben (Jacobson, 1999;
Haltiner und Williams, 1980).

Im a-System bleibt die Dichte unter Annahme eines inkompressiblen Mediums bei
orografisch erzwungener Hebung konstant. Die isosteren Flichen mit o = const.
konnen daher als Stromlinien betrachtet werden. Unter Beriicksichtigung der Trans-

formationsvorschriften lautet das Gleichungssystem damit
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u%aj%)g—za—l—a%a—l—%a—fv =0 (3.7)
ug—za+vg—za+ag—§a+g—j‘a+fu =0 (3.8)
ag—z+% ~ 0 (3.9)

Tp - Va <%>+%V“'Uh = 0. (3.10)

Der Index a bedeutet, dass die Differenziation auf Flichen mit o = const. durch-
gefithrt wird. Die beiden Terme an dritter und vierter Stelle der linken Seite von
Gleichung (3.7) lassen sich zusammenfassen zu & (pa + ¢) = Z(RT + ¢) = =M
(analog auch bei Gl. 3.8). Dabei ist M = RT + ¢ ahnlich dem im #-System an
dieser Stelle auftretenden Montgomery-Potential. Im Unterschied dazu erscheint
hier anstatt der inneren Energie u = ¢, T (bei ¢, = const.) die mechanische Arbeit

pa = RT als Differenz zwischen Enthalpie A und innerer Energie .

3.1.2 Linearisierung und Losung des Gleichungssystems

Um das Gleichungssystem (3.7) bis (3.10) losen zu konnen, werden die einzelnen
Gleichungen linearisiert. Zu diesem Zweck erfolgt eine Zerlegung der Variablen
in einen Grundzustand IT und Abweichungen 7' davon (Pielke, 1994), die so in das
Gleichungssystem eingesetzt werden. Die Richtung des Grundstroms mit konstanter

Geschwindigkeit U verlduft dabei in positive z-Richtung:

v = U+

v = v

p = Pla)+7p
¢ = o)+

Es wird vorausgesetzt, dass die Storungen klein gegeniiber dem Grundzustand sind,
so dass die Produkte von Storgrofen gegeniiber den anderen Termen der Gleichun-
gen vernachlédssigbar sind. Nach Subtraktion der Gleichungen fiir den Grundzustand
erhélt man aus den Gleichungen (3.7) bis (3.10), in welche die aufgespalteten Varia-

blen eingesetzt wurden, das folgende linearisierte System:
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UZ—Z +ag—]la+g—fa—fv’ =0 (3.11)
U%a aaa—z;la—Faa—d;a—i—ful =0 (3.12)
ag—];l g—g 0 (3.13)

2 / :
2o (2] 0 Ly 510

Im Folgenden werden die beiden Coriolis-Terme in den Gleichungen (3.11) und (3.12)
vernachlassigt, weil sie Abschiatzungen zufolge bei den hier untersuchten Strémungs-
situationen gegeniiber den anderen Termen sehr klein sind. Damit ist das Glei-
chungssystem formal identisch mit dem, welches Smith (1988; 1989) in seinen Ar-
beiten verwendete. Aus der Definitionsbeziehung fiir die Brunt-Vaisila-Frequenz N
im «a-System und der hydrostatischen Approximation (Gl. 3.13) folgt fiir die Ablei-
9¢ _— 9 — const. Unter Annahme

da N2q
eines Grundzustands mit U = const. und N = const. ergibt sich daraus:

tung des Geopotentials in Gleichung (3.14):

a4¢l N 92 <02¢I a2¢l> 0 (315)

0x20a?  UZ2NZ2a? \ 0z? + dy?

Gleichung (3.15) kann umgeschrieben werden in eine ungestoérte Hohenkoordinate z,

und vertikale Verschiebungen n = 3‘;—’ von diesem Niveau aus (siehe Skizze 3.1), wenn

n(x.y,z,=0) = h(x,y)

‘%
h
0 % v//a//

>
X

Abbildung 3.1: Skizze der linearen Uberstromung eines Glockenbergs. Eingezeichnet
ist die Stromlinie in der H6he z mit der vertikalen Verschiebung n und den Driicken
p* (Druckstorung auf der z,-Flache) und p’ (Druckstérung auf der a-Fliche).
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definiert wird a = «a(z,) und n = z — z,. Mit der Boussinesq-Approximation und
N2ag
g

der Transformationsbeziehung da = dzy, die aus der Brunt-Vaisala-Frequenz

im a-System folgt, ergibt sich:

o*n N2 (0%n 0%
— (=LY =0 1
022072 - U2 <0x2 0y? 0 (3.16)
Die untere Randbedingung wird dabei zu
n(z,y, z, = 0) = h(z,y) (3.17)

Die unterste Stromlinie im a-System ist damit exakt gelandefolgend. Die Berech-
nung aller weiterer Grofen erfolgt auf den Flachen a = const. (bzw. 2z = z, + 1),

auf denen die Stromlinien liegen.

Mit der unteren Randbedingung (3.17) ldsst sich die Form der Orografie als Ge-
landehohe h(z,y) in das System einfithren. Zur Losung von Gleichung (3.16) und

(3.17) wird n(z,y, z) durch das zweidimensionale Fourier Integral

n(z,y, zu) = / /B(k,l)eimz"ei(kx“y)dkdl (3.18)

—00 —00

ausgedriickt, in dem h die Fouriertransformierte der Orografie, also

N 1 77 .
h(k,l):4—7r2/ /h(x,y)e—“kw“y)dxdy (3.19)

—00 —0O0

ist und k, [ bzw. m horizontale bzw. vertikale Wellenzahlen sind. Werden die Fourier
Integrale der Gleichungen (3.18) und (3.19) in Gleichung (3.16) eingesetzt, erhélt
man eine Bestimmungsgleichung fiir die vertikale Wellenzahl m als Funktion der

horizontalen Wellenzahlen k und [, die als Dispersionsgleichung bezeichnet wird:

N (K +1\*°

m(k,l) = T ( 12 ) (—sgn(k)). (3.20)
In der Dispersionsgleichung explizit enthalten ist die obere Randbedingung als Strah-
lungsbedingung, ausgedriickt durch die Gleichheit der Vorzeichen der beiden Wel-
lenzahlen m und k. Dadurch wird sichergestellt, dass Storungen, die durch die

Uberstrémung der Orografie am Boden erzeugt werden, nach oben abstrahlen.
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Durch die Orografie werden in erster Linie Wellen erzeugt, bei denen der Betrag der
horizontalen Wellenzahl Eh dem Inversen der Halbwertsbreite des Bergs entspricht:
|Eh| = Vk? + 12 ~ 1/a. Damit die hydrostatische Approximation noch Giiltigkeit
besitzt, miissen die vertikalen Wellenldngen deutlich grofer sein als die Strecke, die
wahrend einer Schwingungsperiode als Folge der Auftriebskrifte stromab erreicht
wird, U/N (Smith, 1980):

- U

kp| P = (B2 + 1)V ma> ¥ (3.21)
Bei Bergen mit einer grofen Halbwertsbreite a kann daher von einer hydrosta-
tischen Uberstromung ausgegangen werden, wihrend bei Bergen mit geringem a

nicht-hydrostatische Effekte auftreten konnen.

Wird die Orografie durch eine analytische Funktion beschrieben, kann Gleichung
(3.18) unter bestimmten Bedingungen analytisch gelost werden. Die analytischen
Losungen erlauben es dann, die Charakteristik der Stréomung bei verschiedenen
Grundzustdnden direkt auf die einzelnen Terme der Losung zuriickzufithren (Smith,
1980; Kottmeier und Stuckenberg, 1986; Timmermann et al., 1999).

In den meisten Arbeiten iiber lineare Stromungsmodelle wird als Orografie ein idea-
lisierter Berg vorgegeben. In der vorliegenden Arbeit hingegen soll das Windfeld
iber einer realen Orografie bestimmt werden. Dazu muss eine Losung des Integrals
in Gleichung (3.18) numerisch erfolgen. Als schnelles und hinreichend genaues Lo-
sungsverfahren wird ein zweidimensionaler Fast-Fourier Transformationsalgorithmus
(FFT) nach Cooley und Tuckey (1965) verwendet (Press, 1994; Brigham, 1997). Die
notwendigen Rechenschritte sind im Anhang (A.1) aufgefiihrt.

Durch den FFT-Algorithmus sind periodische Randbedingungen an den horizonta-
len Réndern implizit vorgegeben (Pielke, 1994). Storungen, die im Modellgebiet
auf der Lee-Seite auftreten, werden auf die Luv-Seite des Modellgebiets iibertragen.
Um dieses unphysikalische Verhalten zu vermindern, muss das Modellgebiet an den
Seiten unter Vorgabe einer homogenen Orografie entsprechend vergrofert werden.
Dadurch konnen im Modellinneren induzierte Storungen zum Rand hin abklingen

und treten auf der Anstromseite nicht oder nur stark gedimpft wieder auf.

Stromung bei Sittigung

Kondensationsprozesse haben einen wesentlichen Einfluss auf die Charakteristik der

orografisch modifizierten Stromung, die bei dem hier verwendeten Modellkonzept
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nur angendhert berticksichtigt werden kénnen. Hebungsprozesse, die mit Konden-
sation verbunden sind, verlaufen nicht mehr trockenadiabatisch bei konstanter po-
tentieller Temperatur, sondern in erster Naherung feuchtadiabatisch bei Erhaltung
der pseudopotentiellen Temperatur. Dabei wird vorausgesetzt, dass die Luftmassen
immer gesattigt sind und die bei Hebung gebildeten Kondensationsprodukte instan-
tan das betrachtete Luftvolumen verlassen. Das Freisetzen von latenter Warme und
die damit verbundene Erwirmung der Luftmassen fiihrt zu einer Destabilisierung
der Luftschichtung. Die Folge ist, dass die direkte Uberstromung der Hindernisse
erleichtert wird. Eine Umstromung oder die Ausbildung von Leewellen als Folge
von vertikalen Verschiebungen in einer bewolkten Atmosphére treten kaum noch
auf. Bedingt durch die hoheren orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten
im Falle einer direkten Uberstromung nimmt die Intensitit des orografisch induzier-
ten Niederschlags zu (Rotunno und Ferretti, 2001).

Bei dem vorliegenden Gleichungssystem und seiner Losung (Gl. 3.18 bis 3.20) wur-
de eine trockene Atmosphéire vorausgesetzt. Die vertikale Wellenzahl m ist dabei

proportional zur Brunt-Vaisilad-Frequenz N:

N =42 (3.22)

Diese beschreibt die Kreisfrequenz der Schwingung eines Luftteilchens um seine Ru-
helage bei stabiler Schichtung der Atmosphére (% > 0) ohne Beriicksichtigung von
Kondensationsprozessen. Unter Verwendung der Gleichung fiir ein ideales Gas und

der hydrostatischen Approximation ergibt sich:

g (0T
N= |=|—=— —Ty . 2
. ( = ) (3.23)
Z2=ZN
In diesem Fall ist I'; = _Zq; der trockenadiabatische Temperaturgradient. Der Gra-

dient der potentiellen Temperatur wird zwischen dem Boden und einer Hohe zy, die

in Abschnitt 5.4 ndher quantifiziert wird, bestimmt.

Fiir die Modellierung von Starkniederschliagen bei Gebirgsiiberstromung kann zu-
mindest in den unteren Luftschichten bis zy von anndhernd gesittigten Bedingun-
gen und einer feuchtadiabatischen Hebung ausgegangen werden. Deshalb wird die
Brunt-Viisédla-Frequenz N fiir gesittigte Bedingungen verwendet, indem nun der
trockenadiabatische Temperaturgradient I'y durch den feuchtadiabatischen I'y er-
setzt wird (Dutton, 1986):
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g (0T
N, = = — -T 3.24
f T\ 92| f)v ( )
Z=zZN
Ly7os L2r -
r. = 1Iyl(1 1 v_o8 .
d t( - RdT> ( * chvT2>

Dabei bezeichnet L, die Verdampfungswirme, r,s; das Sattigungsmischungsverhalt-
nis, Ry und R, die Gaskonstanten fiir trockene Luft bzw. fiir Wasserdampf und
¢, die spezifische Wiarme bei konstantem Druck fiir trockene Luft. Nach Durran
und Klemp (1982) stellt Gleichung (3.24) eine gute Approximation der tatsichli-
chen Brunt-Viisilad-Frequenz fiir gesittigte Bedingungen dar. Die Abweichungen
zwischen der Approximation und den tatsdchlichen Werten werden umso grofer, je

hoher die Temperatur ist.

Da in den unteren Atmosphédrenschichten I'y < I'; gilt und in Situationen wéh-
rend stratiformer Starkniederschlidge in der Regel der vertikale Temperaturgradient
0T /0z < 0 ist, ergibt sich Ny < N. Bei gleichem Temperaturgradienten hat also
die Luftschichtung unter gesittigten Bedingungen eine deutlich geringere Stabilitit

als unter ungesittigten Bedingungen.

3.1.3 Bestimmung des Windfelds

Wie anhand der Bewegungsgleichungen (3.11) und (3.12) ersichtlich ist, resultieren
Storungen des horizontalen Geschwindigkeitsfelds v’ und v’ aus Druckstérungen p’
auf a-Flachen, die wiederum mit den vertikalen Verschiebungen 7 verbunden sind.
Zur Berechnung des horizontalen Geschwindigkeitsfelds ist daher die Bestimmung
des Druckfelds notwendig. Die gesuchte Gleichung fiir die Druckstérungen p'(z, y, 2)
ist bei Smith (1988) angegeben, die genaue Herleitung findet sich in Anhang A.2.

In Erweiterung zu Smith (1988; 1989) werden in dieser Arbeit die einzelnen Ge-
schwindigkeitskomponenten u', v' und w’" aus den integrierten Bewegungsgleichungen

ermittelt.

Unter der Annahme, dass die Dichte nur von der Hoéhe abhéingt, p = p(z), kénnen
die Bewegungsgleichungen (3.11) und (3.12) nach z integriert werden. Als Randbe-
dingung gilt dabei «'(0,y, z) = p'(0,y, z) = ¢'(0,y, z) = 0. Daher muss die Integra-
tionskonstante ebenfalls null sein. Die von 0 nach z integrierte Bewegungsgleichung

fiir die u-Komponente (3.11) lautet damit:
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1
Uu' +=p' +¢' =0. (3.25)
p
Unter Beriicksichtigung von ¢’ = gn folgt daraus

ul — _ipl i 2/”]
pU U’

Mit der Bestimmungsgleichung fiir die Druckstérungen nach Anhang A.2 (Gl. A.14),

p' = po (sz,, - gn) mit I, = /ndz'

u

ergibt sich daraus

g Po
ul r,Y,z)=—— I T,Y,2u) — 771M\T, Y, 2y <__1> 3.26
( ) P) n( ) U ( ) ) ( )

Das Dichteverhiltnis ist dabei: 2 = (1 — NTzz)*1 (Gl. A.6 in Anhang A.2). Fir
niedrige Brunt-Vaiisila-Frequenzen N, wie sie im Zusammenhang mit stratiformen
Starkniederschligen auftreten (GroRenordnung N = 1072 s!; siehe auch Abb. 6.5),
ist das Verhiltnis ungefdhr eins, so dass unter diesen Bedingungen fiir Gleichung

(3.26) die Approximation gilt:

N2
U
Die Gleichungen (3.26) oder (3.27) sind direkt 16sbar, wenn das Integral /,, numerisch

u'(z,y, 2) & ——=I,(2,y, z,) (3.27)

bestimmt wird. Dies erfolgt hier durch einen zweidimensionalen FFT-Algorithmus.

Die Integration der Bewegungsgleichung fiir die v-Komponente (3.12) liefert:

1 T ' T
v = —— a—pd g @dm‘.

r— = 3.28
Up0 dy U0 dy ( )

Auch hier gelten die Randbedingungen v'(z, 0, z) = p'(z,0, z) = ¢/(z,0,z) = 0. Da-
her muss auch hier die Integrationskonstante identisch null sein. Die Lésung dieser
Gleichung kann nur numerisch erfolgen. Dabei werden erst die Ableitungen nach y
berechnet, anschliefend erfolgt die Integration nach z.

Zu diesem Zweck erfolgt eine Approximation die Differenzialquotienten durch Dif-

ferenzenquotienten. Fiir das innere Gitter werden zentrierte Differenzen nach der
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Dreipunkte-Mittelpunkt-Gleichung, fiir den Rand auf- bzw. absteigende Differenzen
nach der Dreipunkte-Endpunkt-Gleichung verwendet (Faires und Burden, 1994). An
der Stelle y; berechnen sich danach die Druckstérungen der Gleichung (3.28) durch:

op'(y)) 1

9y~ aay? i) — P (i) (Mitte)
apa(yyi) = 22y[—3p’(yi)+4p’(yi+1)— P (yir2)] (Rand)

Ebenso wird fiir die Ableitungen nach 7 verfahren.

Die Berechnung der Integrale in Gleichung (3.28) erfolgt numerisch mit Hilfe der
zusammengesetzten Trapezregel (Faires und Burden, 1994). Dabei wird der Wert
von v’ an der Position x; durch die Summe von v' an der vorhergehenden Position

x;_1; und dem linearen Interpolationspolynom approximiert:

Az (dp'(x;) N dp'(z; 1)
dy dy

(3.29)

Die Integration erfolgt in z-Richtung von 0 bis x unter der Annahme, dass die

Geschwindigkeitsstorungen v'(xz = 0,y, z) = 0 sind.

Die vertikale Windgeschwindigkeit w’ schlieflich wird unter Annahme eines inkom-

pressiblen Mediums iiber die kinematische Bedingung

! g I8 Ia
w:vh-th:(U—i-u)a—Z—i-va—Z (3.30)

bestimmt. Fiir die Berechnung werden auch hier die Differenziale durch zentrierte
Differenzen approximiert. Damit kann das dreidimensionale Windfeld mit den Ge-
schwindigkeitskomponenten u’, v', w’ als Folge der induzierten Druckstérungen p’ in

Abhingigkeit von der Hohe z, an jeder Stelle des Modellgebiets bestimmt werden.

3.1.4 Reale Orografie

Durch den FFT-Algorithmus zur Losung der Integrale (3.18) und (3.19) ist es mog-
lich, eine beliebige, an diskreten Gitterpunkten definierte Orografie dem Modell
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vorzugeben. Diese wird in Form von digitalen Geldndedaten iiber die untere Rand-

bedingung (Gl. 3.17) in das System eingefiihrt.

Bei der Definition des Grundzustands zur Linearisierung des Gleichungssystems (3.7)
bis (3.10) wurde vorausgesetzt, dass die ungestérte Anstromung in z-Richtung ver-
lauft. Andere Richtungen kénnen dadurch realisiert werden, dass das 2-D Rechen-
gitter mit den digitalen Geldndedaten entsprechend der Windrichtung gedreht wird.
Die dafiir notwendigen Schritte sind schematisch in Abbildung 3.2 dargestellt. Als
erstes wird das Gitter mit den digitalen Geldndedaten h;; (Abb. 3.2a) in die Mitte
eines erweiterten Gitters gesetzt, dessen Liange und Breite mindestens der Diago-

nalen des Ausgangsgitters entspricht (Abb. 3.2b). Je nach Anstromrichtung wird

(d (©)

Abbildung 3.2: Rechengitter mit digitalen Gelandedaten h;; (a). Entsprechend der
Anstromrichtung (Pfeil) wird das vergroferte Gitter (b) um einen festen Winkel
gedreht und auf die neuen Gitterpunkte (schwarze Knoten) interpoliert (c). An-
schliefend wird es fiir die FFT am Rand bis 2" (n = 1,2,3...) vergrofert (weife
Knoten) (d).
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anschliefsend eine Drehung des gesamten Gitters um g = —dd —90° fiir 0 < dd < 90°
bzw. g = —dd + 270° fir 90 < dd < 360° mit dd als Windrichtung durchgefiihrt.
Die Werte an den neuen Gitterpunkten werden aus den benachbarten vier Gitter-
punkten, am Rand der Orografie aus den benachbarten zwei Werten des gedrehten
Gitters interpoliert (in Abb. 3.2¢ durch die schwarzen Punkte dargestellt). Die Inter-
polation ist dabei umgekehrt proportional zum quadratischen Abstand zwischen den
einzelnen Punkten. Anschliefend wird das gedrehte Gitter in die Mitte eines groften
Gitters mit 2" (n = 1,2,3...) Punkten gesetzt (Abb. 3.2d), das anschliefend durch
einen FFT-Algorithmus transformiert wird. Das Gitter muss dabei ausreichend
grofs sein, damit die Beitrige aller Fourierkomponenten zum Rand hin abklingen
konnen. Bei den hier verwendeten Orografiedaten mit 100 x 100 Werten hat das
erweiterte Gitter eine Dimension von 256 x 256 Punkten. Um hohe Gradienten am
Ubergangsbereich zwischen den erweiterten Punkten und den Orografiedaten und
daraus resultierende Storungen zu vermeiden, werden die erweiterten Gitterpunkte

vom Rand der Orografie bis nach aufsen linear auf einen mittleren Wert abgesenkt.

Die mit dem Modell berechneten 3-D Gitternetze mit der vertikalen Verschiebung
n und den Windkomponenten u’, v und w’ werden anschliefend um den entspre-
chenden Winkel zuriickgedreht. Auf diese Weise ist eine beliebige Anstrémrichtung

unter Beibehaltung der beschriebenen Gleichungen méoglich.

3.2 Niederschlagsberechnung

Aus den simulierten Vertikalgeschwindigkeiten werden mit Hilfe von Vertikalprofilen
der Temperatur und der Feuchte spezifische Kondensationsraten und daraus Nieder-
schlagsintensitidten am Boden berechnet. Verschiedene Effekte wie die Verdriftung
der Hydrometeore durch den mittleren Wind oder die Abnahme der Feuchte im Lee

werden durch empirische Ansdtze beriicksichtigt.

3.2.1 Basismodell

Wird ein feuchtes Luftvolumen ohne Energieaustausch mit der Umgebung gehoben,
kommt es durch die Expansion des Gases zunéchst zu einer trockenadiabatischen
Abkiihlung, bis schlieflich bei Erreichen des Taupunkts die Kondensation der bis
dahin anndhernd konstanten absoluten Feuchte einsetzt. Wenn das Kondensat bei
weiterer Hebung irreversibel dem Luftvolumen entzogen wird, nimmt die Tempera-

tur und die Feuchte entsprechend der pseudoadiabatischen Abkiihlung ab. Nimmt
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man nun an, dass das Kondensat instantan Niederschlagspartikel (Tropfen oder Eis)
bildet, die ohne zeitliche Verzogerung zu Boden fallen, kann der Niederschlag am

Boden durch das Integral der Kondensationsrate vom Hebungskondensationsniveau
(HKN) aus bis in die Hohe z = oo mit

1 7 dpys 1 7 drys
R= HIZN 7 dz = PwHIZN o pdz (3.31)
ausgedriickt werden (Smith, 1979; Rotunno und Ferretti, 2001). Hierbei ist p,s die
Sattigungsdampfdichte, p die Dichte der feuchten Luft, p, die Dichte von Fliissig-
wasser (=~ 1000 kg m~3) und r,, das Séttigungsmischungsverhéltnis. Das HKN gibt
an, in welcher Hohe ein Luftvolumen mit feuchter Luft bei trockenadiabatischer He-
bung Sattigung erreicht und damit Kondensation einsetzt.

Die Berechnung des Integrals (3.31) erfolgt im Modell numerisch mit Hilfe der Tra-
pezregel (Faires und Burden, 1994). Als obere Integrationsgrenze wird die oberste

Hoéhe z = z, + n des linearen Modells gewéhlt, die untere Integrationsgrenze folgt
aus der Hohe des HKN.

Die Kondensationsrate in Gleichung (3.31) kann entsprechend der Eulerschen Zer-
legung unter Annahme stationédrer Verhaltnisse (0/9t = 0) und vernachlissigbarer
Advektion in x- und y-Richtung gegeniiber der z-Richtung durch die Advektion in

vertikaler Richtung mit

drys  Orys LY Orys
= U+ Vrys =W
dt ot 0z

(3.32)

ausgedriickt werden. Der durch Gleichung (3.31) bestimmte Niederschlag ist damit
direkt proportional zum Integral {iber die Vertikalbewegung w der gesattigten Luft
(Collier, 1975; Alpert, 1986; Barry, 1992). Diese Vertikalbewegung setzt sich zusam-

men aus der grofriumigen synoptischen und der orografisch induzierten Hebung.

Die Bestimmung der Kondensationsrate dr,;/dt als Folge der pseudoadiabatischen
Hebung folgt weitestgehend der Herleitung nach Haltiner und Williams (1980), die
im Folgenden kurz dargestellt werden soll.

Das Sattigungsmischungsverhiltnis r,s als Verhéltnis der Masse von Wasserdampf

zu der von feuchter Luft lautet

p, = i ~ (3.33)
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mit Ry als Gaskonstante fiir trockene Luft, R, als Gaskonstante des Wasserdampfs,

E als Sattigungsdampfdruck und p als Luftdruck des Gasgemischs.
Die Clausius-Clapeyron-Gleichung

dE  L,dT

= .34
E  R,T? (3:34)

mit L, als Verdampfungswirme in die zeitliche Ableitung der Gleichung (3.33) ein-
gesetzt ergibt:

(3.35)

drys ( L, dI' 1 dp)
= Tus . ]
dt

T\ RI2dt  pdt
Der 1. Hauptsatz der Thermodynamik lautet in der pseudoadiabatischen Formulie-
rung, also wenn die einzige Wéarmequelle das Freiwerden von Kondensationswirme

aufgrund der pseudoadiabatischen Hebung ist:

dt  pc, dt B cp, dt

(3.36)

mit ¢, als spez. Warme trockener Luft bei konstantem Druck. Die zeitliche Anderung
des Drucks dp/dt kann mit der hydrostatischen Grundgleichung und der Annahme,
dass der Druck lokal zeitlich konstant ist und die horizontale Advektion gegeniiber

der vertikalen vernachlissigt werden kann, approximiert werden durch:

dp.  9p op
%—w—at—i—v Vpr@z_ pPgW

mit w als Vertikalgeschwindigkeit im p-System. Gleichung (3.36) und (3.37) einge-

(3.37)

setzt in (3.35) liefert schlieflich mit der Gleichung fiir ein ideales Gas die gesuchte
Bestimmungsgleichung fiir die Kondensationsrate als Funktion der Temperatur T,

des Sattigungsmischungsverhéltnisses r,; und der Vertikalgeschwindigkeit w:

drys(2) Tps(2) Ly,Rq— ¢,R,T(2)

= — =¥ . 3.38
dt Ra \Ry (27 + rog) 12 ) 901 = Twl2) (3.38)

Dabei handelt es sich um die maximal mégliche Kondensationsrate unter der Annah-

me, dass das gesamte Kondensat ohne Evaporation ausféllt. Der Term ¥ beschreibt

die Starke der Kondensation in Abhéngigkeit von den Variablen 7" und r,;. Um

formal negative Kondensationsraten zu vermeiden, wird der gesamte Term bei einer

negativen Vertikalgeschwindigkeit w(z) auf null gesetzt.
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Die Abhéngigkeit des Faktors ¥ von der Hohe ist in Abbildung 3.3 unter Annahme

vollstdndiger Sattigung flir verschiedene Werte der dquivalent-potentiellen Tempe-

/cp

Lvrvs Do R Lvrvs

6. =0 vl ) _p (PO 3.39
oP ( cpl’ ) <p> oP ( e’ ) ( )

mit py als Referenzdruck von iiblicherweise 1000 hPa dargestellt. Wenn das Séatti-

ratur 6.,

gungsmischungsverhéltnis r,; in Gleichung (3.39) mit Hilfe einer empirischen Formel
(z.B. Magnusformel) als Funktion der Temperatur T ausgedriickt wird, ergibt sich
unter Annahme einer konstanten dquivalent-potentiellen Temperatur 6, eine impli-
zite Beziehung zwischen den Druck- und Temperaturwerten. Da die Gleichung nicht
explizit nach T oder p aufgelost werden kann, muss fiir die Berechnung ein numeri-
sches Iterationsverfahren angewendet werden. Dabei wurde das Iterationsverfahren
nach Newton-Raphson verwendet (Riley et al., 1998), das sich durch eine schnelle
Konvergenz der iterierten Werte auszeichnet. Die Umrechnung von Druck- in Ho-
henwerte erfolgte mittels der barometrischen Hohenformel. Somit kann ¥ {iber die
Temperatur 7'(z) und das Sattigungsmischungsverhiltnis r,s(z) als Funktion der

Hohe z bestimmt werden.

Der Niederschlagsfaktor ¥ nimmt in Abbildung 3.3 bei allen Temperaturen mit der
Hoéhe mehr oder weniger stark ab. Die Abnahme erfolgt dabei umso schneller, je
niedriger 6. ist. Bei 6, von beispielsweise 40°C, was einer Lufttemperatur von 14.3°C
in 1000 hPa entspricht, ist ¥ in 5 km Hohe schon auf ca. 1/3 gegeniiber dem Wert
in der untersten Hohe abgeklungen. Generell ist die Kondensationsrate und damit
die Niederschlagsbildung in den unteren Hohen am effektivsten. Je niedriger dabei
die Temperaturen sind, desto schwécher ist die Niederschlagsbildung insgesamt und
desto stérker ist sie auf die unteren Hohen konzentriert. Dieser Befund deckt sich

mit zahlreichen Beobachtungen des Niederschlags (siehe Kap. 2.2.1).
Um die Abhéngigkeit des orografisch bedingten Niederschlags von der Feuchte bei

Untersittigung der unteren Luftschichten im Modell besser steuern zu kénnen, schligt
Sinclair (1994) fiir ein dhnliches Niederschlagsmodell die Einfithrung eines empiri-
schen Feuchtefaktors A\ vor, der multiplikativ im Integral (3.31) beriicksichtigt wird.

Dieser Ansatz wird ebenfalls in dem hier vorgestellten Modell verwendet:

0.2

(3.40)
0 fur RFg59 < 0.8.

\ _{ (RB-08)""  fiir  RFys > 0.8
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Abbildung 3.3: Niederschlagsfaktor ¥ nach Gl. (3.38) fiir verschiedene pseudopoten-
tielle Temperaturen 6, (im Diagramm eingezeichnet). Ebenfalls eingezeichnet sind
die entsprechenden Lufttemperaturen in einer Héhe von 1000 hPa.

Dabei ist RFygso die relative Feuchte in 850 hPa. Je geringer diese ist, desto geringer
fallt die Niederschlagszunahme aus. Unterhalb eines Schwellenwerts von 0.8 (80 %)
findet keine Niederschlagsbildung mehr statt.

Mit diesem Ansatz wird der berechnete Niederschlag, der durch Gleichung (3.31) und
(3.38) im Sinne des maximal moglichen Niederschlags bestimmt wurde, insgesamt
verringert. Aufserdem wird durch den Faktor A, die in Kapitel 2.2.1 beschriebene
Niederschlagsabnahme im Lee von Hindernissen aufgrund des bereits ausgeregneten
Feuchteanteils der Luft beriicksichtigt.

3.2.2 Wolkenbildung und Winddrift

Die Annahme, dass bei pseudoadiabatischer Hebung der Luftmassen aus dem Kon-
densat instantan Niederschlagstropfen gebildet werden, die ohne Zeitverzogerung zu
Boden fallen, ist nicht realistisch. Vielmehr erfolgt eine Verfrachtung des Kondensats
mit der Stromung wihrend der Dauer, die fiir die Bildung der niederschlagsfahigen
Wolken benoétigt wird. Auferdem werden die zu Boden fallenden Hydrometeore

ebenfalls um eine gewisse Strecke mit dem horizontalen Wind verfrachtet.
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Der Mechanismus der orografisch bedingten Niederschlagsbildung bzw. -verstarkung
bei stratiformen Niederschlagssystemen wurde ausfiihrlich in Kapitel 2.2.1 beschrie-
ben. Demzufolge wird in groferer Hohe fiir die Bildung der Niederschlagsteilchen
in den Wolken eine gewisse Zeit benotigt. In den bodennahen Schichten dagegen
erfolgt die Niederschlagszunahme im Sinne des ,seeder-feeder Mechanismus ohne

wesentliche Zeitverzogerung.

Die mittlere Formationszeit der Hydrometeore wird im Modell ausschliefslich in Ab-

héngigkeit von der Hohe 2z (in m) parametrisiert durch den Ansatz

Z— 2

500m

1
tw(z) = tg (0.5 + - arctan (

)) tw(z), t in's (3.41)

mit ¢, als Zeit fiir die Bildung der Wolken in der obersten Héhe und z, als Ho-
he der Schmelzschicht. Es wird dabei nur unterschieden zwischen Eisteilchen, die
sich oberhalb der 0°C-Grenze bilden, und Regentropfen, die unterhalb der 0°C-
Grenze gebildet werden. Eine weitergehende Unterscheidung findet nicht statt. Da
die arctan-Funktion von —7/2 bis +m/2 verlauft, nimmt der gesamte Term in der
Klammer Werte zwischen 0 und 1 an. Fiir niedrige Héhen (2 — 0) ist damit die
Formationszeit gering, fiir Hohen oberhalb der Schmelzschicht strebt sie gegen den
konstanten, noch festzulegenden Wert von ¢;. Der prinzipielle Verlauf der For-
mationszeit ¢, ist exemplarisch in Abbildung 3.4 fiir eine Schmelzschichthohe von
zs = 2500 m und fiir eine Bildungszeit der Eiswolken von ¢, = 1000 s dargestellt. Die
optimalen Werte fiir z, und ¢; wurden in einer Sensitivititsstudie fiir verschiedene

Niederschlagsereignisse ermittelt (sieche Kap. 5.4).

Wiéhrend die einzelnen Hydrometeore zu Boden fallen, werden sie um eine bestimmte
Strecke mit dem mittleren Wind transportiert. Die Transportstrecke ist dabei ab-
hédngig von der Windgeschwindigkeit und der Fallgeschwindigkeit des Niederschlags.
Bei letzterer spielt der Aggregatzustand der Hydrometeore (fest, fliissig), die Inten-

sitat sowie die Hohe iiber Meeresniveau eine Rolle.

Gefrorener Niederschlag kann sehr unterschiedliche Formen und Gréfien annehmen.
Vor allem die vorherrschende Temperatur innerhalb der Mischwolke bestimmt, ob
sich Eisnadeln, Eisplattchen, Dendriten oder daraus wiederum grofere Agglome-
rate wie Schnee oder Graupel bilden (Pruppacher und Klett, 1997). Bei der Be-
stimmung ihrer Fallgeschwindigkeit wird hdufig von einem Potenzgesetz der Form
v; = aD® zwischen dem Durchmesser D und der Endfallgeschwindigkeit v, ausgegan-
gen. Hobbs et al. (1973) beispielsweise unterscheiden in ihrem Niederschlagsmodell

vier verschiedene Typen von gefrorenem Niederschlag und variieren entsprechend
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Abbildung 3.4: Formationszeit t,, fiir die Bildung von Hydrometeoren als Funktion
der Hohe bei einer 0°C-Grenze in 2500 m Hohe und einer asymptotischen Bildungs-
zeit der Eiswolken von 1000 s.

die Konstanten a und b des Potenzgesetzes. Locatelli und Hobbs (1974) bestimmten
fiir verschiedene Eisformen und Agglomerate Fallgeschwindigkeiten in Abhingigkeit
von ihren Hauptachsen. Einige andere Autoren dagegen betrachten eine konstan-

1 als gute Niherung im Mittel iiber

te Fallgeschwindigkeit im Bereich von 1 m s~
alle Eispartikel (z.B. Collier, 1975; Sauvageot, 1992). In dem hier beschriebenen
Niederschlagsmodell wird fiir die Eispartikel eine konstante Fallgeschwindigkeit von

1

ve =1 —2 m s ' angenommen (siehe Kap. 5.4).

Die Fallgeschwindigkeit von Niederschlagstropfen wird entweder ebenfalls in Form
eines Potenzgesetzes v; = aD® (z.B. Beard, 1976) oder durch eine andere empirische
Gleichung beschrieben (z.B. Atlas et al., 1973). Fiir Normalbedingungen geben
Sekhon und Srivastava (1971) die Koeffizienten des Potenzgesetzes mit a = 4.25
und b = 0.6 fiir einen mittleren (Median) Durchmesser Dy an (Dp in mm, v; in

m s~ !). Unter Annahme eines exponentiellen Tropfenspektrums mit

N(D) = Noe ™™ N, Ny in mm 'm™® (3.42)
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nach Marshall und Palmer (1948) kann der mittlere Tropfendurchmesser mit der
Steigung A des Spektrums verkniipft werden durch (Atlas, 1964):

367

A="- Dgyin mm, A in mm™". (3.43)
Dy

Fiir stratiformen Niederschlag leiteten Sekhon und Srivastava (1971) aus Messungen
mit einem vertikal ausgerichteten Radar eine Beziehung zwischen der Steigung A des

Spektrums und der Niederschlagsintensitit R der Form

A=38R*" Rinmmh’ (3.44)

ab. Da im Rahmen dieser Arbeit stratiforme Niederschldge simuliert werden, wird
diese Beziehung hier anstatt der sonst gebrduchlichen Beziehung nach Marshall-
Palmer (A = 4.1R7%2!) verwendet. Aus Gleichung (3.42) und (3.43) sowie einem
Potenzansatz fiir v;(D) mit den Werten fiir a und b nach Sekhon und Srivastava

(1971) folgt das hier verwendete Fallgeschwindigkeitsgesetz:

0.45
vy(2)* = 4.16 R™%4 (ﬂ) Rinmm h™" v inm s (3.45)
p(z)

Der Dichteterm in der Gleichung fiihrt zu einer Erhohung der Fallgeschwindigkeit
vy mit der Hohe, da hier aufgrund der geringeren Luftdichte die Reibung geringer
ist (Kunz, 1998).

Damit der Ubergang zwischen den verschiedenen Fallgeschwindigkeiten der Eisteil-
chen und Regentropfen flieflend verlduft und so einem langsamen Schmelzen der
Hydrometeore Rechnung getragen wird, wird auch hier, analog zur Formationszeit

(Gl. 3.41), eine arctan-Funktion verwendet:

vi(2) = ve(2)* (0.5 + % arctan (z5— zS)) (3.46)

Om

Abbildung 3.5 zeigt die so bestimmte Fallgeschwindigkeit bei drei verschiedenen Nie-
derschlagsintensititen als Funktion der Hohe. Die Abnahme der Fallgeschwindigkeit
vom 0°C-Niveau zum Boden hin folgt aus dem Dichteterm in Gleichung (3.45).

Die Fallzeit wird jeweils von der obersten Hohe nach unten in Abhéngigkeit von
der akkumulierten Regenrate (unterhalb der Schmelzschicht) bestimmt. D.h. der
Niederschlag der k-ten Rechenfliche fallt bis zur (k-1)-ten Flache mit der Geschwin-

digkeit in der k-ten Hohe. Die Falldauer zwischen den einzelnen Rechenflichen wird
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Abbildung 3.5: Mittlere Fallgeschwindigkeit der Hydrometeore (Regen, Eis) bei einer
0°C Grenze von 2500 m Hohe fiir verschiedene Niederschlagsintensititen.

schlieflich aufsummiert und gibt so die Gesamtfallzeit

Da die einzelnen Rechenflachen identisch sind mit den Stromlinien, ist eine Verzoge-
rung oder Beschleunigung der Fallgeschwindigkeit durch Auf- oder Abwinde explizit
beriicksichtigt.

Im Modell wird aus der Formationszeit t,, und der Falldauer ¢, der Hydrometeore
fiir jeden Gitterpunkt (z;, y;, 2;), an dem Kondensation auftritt, die Auftreffposition
des Niederschlags am Boden bestimmt. Zur Bestimmung der Auftreffposition wird

an jedem Punkt ein Verlagerungsvektor d bestimmt:

—

d = vj,(ty + ty). (3.47)

Fiir die horizontale Verfrachtung wird der mittlere Wind v;, verwendet; ein durch
die Orografie modifiziertes Windfeld bleibt dabei unberiicksichtigt, da dies bei den
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Abbildung 3.6: Drift der Hydrometeore wihrend der Formationszeit und der Fallzeit
(vergl. Abb. 3.4 und 3.5) bei einer Niederschlagsintensitit von 5 mm/h am Boden,

einer Fallgeschwindigkeit der Eispartikel von 1.5 m s~! und einer horizontalen Wind-

geschwindigkeit von 10 m s71.

hier untersuchten Niederschlagsereignissen zu keiner relevanten Anderung fiihrte.

Abbildung 3.6 zeigt exemplarisch die mittlere horizontale Verfrachtung des Nieder-
schlags aufgrund der benétigten Fallzeit, der Formationszeit der Wolken und als
Summe aus beiden. Danach ist unterhalb der Schmelzschicht die Verdriftung des
Niederschlags verhdltnisméfig gering. Oberhalb der Schmelzschicht dagegen findet
ein Transport vor allem durch die langsamen Fallgeschwindigkeiten der Eisteilchen
iber weite Strecken statt. In diesen Hohen ist allerdings der Anteil des orografisch

induzierten Niederschlags an der Gesamtsumme relativ gering.

Um ein nicht homogenes horizontales Windfeld und Sortiereffekte der einzelnen Hy-
drometeore zu beriicksichtigen, erfolgt nach der Bestimmung der Drift eine raumli-
che Mittelung des Niederschlagsfelds durch einen zweidimensionalen Gaufkfilter. Die
Standardabweichungen der Gaufiverteilung in beide Richtungen, o, und o,, werden
dabei aus den z- und y-Komponenten des Verlagerungsvektors d bestimmt und sind
damit proportional zur gesamten Driftstrecke. Die besten Simulationsergebnisse er-
gaben sich bei 0, = 0.3d, und o, = 0.3d, (d;, d, Komponenten des Vektors ci)
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Eine solche Mittelung verwenden auch Alpert (1986) und Alpert und Shafir (1989a)
in ihrem Niederschlagsmodell. Sie setzen die Standardabweichungen allerdings di-
rekt proportional zu der Strecke, die sich aus der Fall- und Formationsdauer der
Hydrometeore (jeweils konstante Werte angenommen) ergibt, und fiihren eine ein-

seitige Gaubfilterung fiir den Niederschlag stromab durch.

3.2.3 Luv-Lee Effekt

Im Lee von vorgelagerten Bergen oder Bergketten kann eine starke Niederschlags-
abnahme aufgrund des bereits ausgeregneten Feuchteanteils der Luft beobachtet
werden (siche Kap. 2.2.1). Uber orografisch gegliedertem Gelénde ist dieser Effekt
entscheidend fiir die rdumliche Niederschlagsverteilung sowohl fiir mittlere Jahres-
niederschliage als auch fiir einzelne Ereignisse.

Im Modell wird die Feuchteabnahme aus der Differenz des Mischungsverhéaltnisses
in Hohe des HKN und dem in Geldndehohe der Gitterpunkte unter Annahme einer

pseudoadiabatischen Hebung bestimmt,
Ary(z,y) = rys(z,y,2 = HKN) — rys(z,y, 2 = h).

Mit Hilfe eines Advektionsverfahrens wird die so modifizierte Feuchte stromab trans-
portiert. So ergibt sich eine neue Verteilung der Feuchte im Modellgebiet mit einer
Reduzierung im Lee der Berge. Damit der Luv-Lee Effekt bei der Niederschlagsver-
teilung beriicksichtigt werden kann, muss diese Berechnung vor der Simulation des

Niederschlags, aber nach Berechnung des Windfelds erfolgen.

Fiir die Bestimmung des modifizierten Feuchtefelds werden die folgenden Berech-
nungen durchgefiihrt. Zuerst wird das Temperatur- und Feuchteprofil bestimmt, das
sich aus der Hebung eines Luftpakets vom Boden aus ergibt. Unterhalb des HKN
verlauft die Hebung trockenadiabatisch mit einer konstanten potentiellen Tempe-
ratur #. Da von einer guten vertikalen Durchmischung in den unteren Schichten
ausgegangen werden kann, wird das Mischungsverhéltnis r, hier als hohenkonstant
angenommen. Bei Erreichen von Sittigung nimmt die Temperatur bei weiterer He-
bung pseudoadiabatisch mit einer konstanten &quivalent-potentiellen Temperatur
. (Gl. 3.39) ab. Das aktuelle Mischungsverhéltnis r,, das nun gleich dem S&tti-
gungsmischungsverhéltnis r,; ist, nimmt mit der Temperatur exponentiell ab. Ein
nachfolgendes Absinken verlauft trockenadiabatisch mit r, = const. und 6 = const.
Erst wenn bei weiterer Hebung die zuletzt erreichte Hohe iiberschritten wird, kommt

es zu weiterer Kondensation und entsprechender Abnahme der Feuchte. Ausgehend
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von dem so bestimmten Hebungsprofil wird an jedem Gitterpunkt (x;, y;) der unter-
sten Rechenfliche des Modellgebiets bei Hebung iiber das HKN hinaus die Anderung

des Mischungsverhéaltnisses Ar, von Punkt z; ; zu Punkt x; bestimmt.

Die Feuchtednderung Ar, an den Gitterpunkten, an denen es zu einer pseudoadiaba-
tischen Hebung kam, wird anschliefend mit dem horizontalen Wind im Modellgebiet

transportiert. Die Ausbreitung von ¢ = Ar, kann durch die Advektionsgleichung

% = % + u(z, y)% + v(x, y)g—z (3.48)
mit ¢ als beliebige skalare Grofe ohne Quellen und Senken beschrieben werden.
Zur Losung der Differenzialgleichung stehen verschiedene numerische Verfahren zur
Verfiigung, bei denen die Differenziale durch Differenzen approximiert werden. In
diesem Fall wird ein Euler-Vorwérts Verfahren verwendet, bei dem der Wert von ¢
zum Zeitpunkt n + 1 (¢"*') aus dem vorhergehenden Wert von ¢ zum Zeitpunkt n
(¢™) berechnet wird. Um die Advektion bei variablen u- und v-Komponenten der
Windgeschwindigkeit bestimmen zu kénnen, wird ein Upwind-Verfahren mit additi-
vem Splitting verwendet (Hugelmann, 1988). Das bedeutet, dass erst ein Hilfswert

; ; fiir die Advektion in z-Richtung (Richtung der u-Komponente) berechnet wird,

n+1

aus dem sich der endgiiltige Wert durch Advektion in y-Richtung ergibt:

i?j
* At .
Pij = Pij — E“i'j( ii— ¢i1y) firu <0
At )
¢ZJ’ - ?1 - A—xu”( zn—l—l,j - ¢Zj) firu>0
At
1 * * * .
?;— - ¢w o A—yviaj(¢i,j - ¢i,j,1) fiur v <0
At
1 * * * .

Die Indices 7, j bezeichnen die rdumlichen Gitterpunkte, n die Zeitschritte. Der Vor-
teil dieses Verfahrens ist, dass es in dem hier angewendeten Fall gegeniiber anderen
Verfahren, vor allem gegeniiber zentrierten Differenzen, sehr stabil ist. Wie alle Ver-
fahren erster Ordnung ist es leicht diffusiv, d.h. die advehierte Grofe ¢ breitet sich
im Lauf der Zeit in die horizontalen Raumrichtungen aus. Die gesamte Grofe iiber
alle Gitterpunkte, also der Rauminhalt, bleibt dabei konstant. Die numerische Dif-
fusion kann bei der Anwendung hier akzeptiert werden, da in der Realitéit ebenfalls

eine Diffusion (v.a. durch Turbulenz) der advehierten Grofe stattfindet.
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Die Randbedingungen werden so formuliert, dass am Ausstromrand ein ungehinder-
tes Ausstromen ohne Reflexionen stattfinden kann. Am Einstromrand werden die

Zahlenwerte auf null gesetzt, damit hier keine Storungen auftreten kénnen.

Durch das Advektionsverfahren wird die Luft mit dem aufgrund der pseudoadia-
batischen Hebung reduzierten Feuchtegehalt stromab in das gesamte Modellgebiet
transportiert. Dieser Transport muss vor der Bestimmung des Niederschlags durch
das ansonsten stationdre Modell berechnet werden. Allerdings darf bei dem Advek-
tionsverfahren die Lange eines Zeitschritts At maximal nur so gewéhlt werden, dass

die Bedingung

Azx

umax

At <

(3.49)

erfiillt ist. Das nach den Begriindern dieser Bedingung benannte Courant-Friedrichs-
Levy- oder auch CFL-Kriterium gilt allgemein fiir alle numerischen Losungen von
Differenzengleichungen mit Anfangswerten.

Geméaf dem Zeitschritt nach dem CFL-Kriterium wird in dem vorliegenden Fall die
Advektion so lange gerechnet, bis sich der modifizierte Feuchtegehalt der Luft iiber

das gesamte Modellgebiet, also bis iiber den Ausstromrand hinaus ausgebreitet hat.

Abbildung 3.7 zeigt als Beispiel eine Storung (zweidimensionale Glockenkurve, Ma-
ximum = 1), die im Lauf der Zeit mit der Stromung (v = 10 m s™') in positive
z-Richtung transportiert wird. Als Advektionsverfahren wurde das beschriebene
Upwind-Verfahren mit einem Zeitschritt von At = 160 s verwendet. Nach 60 Zeit-
schritten erscheint die Storung, die bis dahin um 95 km in z-Richtung transportiert
wurde, mit einem Maximalwert von 0.82 etwas flacher und breiter gegeniiber dem
Ursprung. Dies ist die Folge der numerischen Diffusion des Verfahrens. Nach 60
weiteren Zeitschritten lauft die Storung aufgrund der oben beschriebenen Randbe-
dingungen ungehindert und ohne Reflexion aus dem Gebiet heraus. Dabei befindet
sich nur noch ein Teil der Storung im Modellgebiet, wihrend das Maximum bereits

aus dem Gebiet heraustransportiert wurde.

Um die in der Realitét auftretende horizontale Durchmischung der Luftmassen durch
turbulente Diffusion zu berticksichtigen, wird jeweils nach einer bestimmten Anzahl
von Zeitschritten (in der Regel 10 Zeitschritte) eine rdumliche Mittelung um die

benachbarten Gitterpunkte mit starker Gewichtung des Mittelpunkts durchgefiihrt:

o 7 1 1 1
i, = 1_6¢i’j + lz Z 1—6¢i+l,j+m- (3.50)

=—1m=-1
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Abbildung 3.7: Advektion einer gaufformigen Storung in x-Richtung nach dem 1.,
60. und 120. Zeitschritt (v = 10 m s7!, v = 0 m s, Az = 2.5 km). Abstand der
Isolinien: 0.1. Numerische Advektion durch Euler-Vorwarts-Verfahren, Upwind mit
additivem Splitting.

Dadurch erfolgt stromab mit zunehmender Entfernung vom Ausgangspunkt eine
rdumliche Glattung des Feuchtefelds. Auferdem ist damit die Niederschlagsabnah-
me im Luv umso starker, je geringer der Abstand zu vorgelagerten Bergen ist.

Das neue, modifizierte Feuchtefeld ergibt sich aus der Summe der advehierten Felder
der einzelnen Zeitschritte, jeweils multipliziert mit der Courant-Zahl ¢ = w4, At/ Ax.
Unter Annahme einer konstanten adquivalent-potentiellen Temperatur 6, bei pseu-
doadiabatischer Hebung wird die Zunahme der Temperatur aufgrund des diaba-
tischen Wéarmeiibergangs und die daraus resultierende relative Feuchte iiber die
Gasgleichung und die Magnusformel zur Bestimmung des Sattigungsdampfdrucks
bestimmt. Die in einer Hohe von 850 hPa berechnete relative Feuchte wird fiir die
Bestimmung des Feuchtefaktors Ay (Gl. 3.40) verwendet, durch den schlieRlich die

Niederschlagsbildung im Lee von Hindernissen vermindert wird.

3.3 Simulationen unter idealisierten Bedingungen

Die Simulationen des Windfelds und des Niederschlags unter idealisierten Bedingun-
gen veranschaulichen die prinzipiellen Eigenschaften des Modells und der Simulati-
onsergebnisse. Auflerdem zeigen die Niederschlagssimulationen, welche Auswirkun-
gen die zusédtzlich beriicksichtigten Prozesse der Drift und des Luv-Lee Effekts auf

die Niederschlagsverteilung haben.
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3.3.1 Windfeld

Abbildung 3.8 zeigt das simulierte Windfeld als Vertikal- und Horizontalschnitt bei
der Uberstrémung eines dreidimensionalen Glockenbergs mit der Hohe h = 1000 m
und der Halbwertsbreite a = 10.000 m. Die Schichtung ist bei einer Brunt-Vaiséla-
Frequenz von N = 0.01 s~! stabil, als Windgeschwindigkeit wird U = 15 m s !

angenommen. Bei diesen Bedingungen sind die Voraussetzungen fiir die Annahme
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Abbildung 3.8: Windfeld iiber einem 3-D Glockenberg mit Berghohe h = 1000
m, Halbwertsbreite a = 10.000 m, Gitterabstand Az = Ay = 1 km, Az, = 500
m, Anstromgeschwindigkeit U = 15 m s~! und Brunt-Viisili-Frequenz N = 0.01
s~!. Vertikalwindfeld w im Vertikalschnitt (oben, links) und Horizontalschnitt in
der Hohe z, = 620 m (oben, rechts). Horizontalwindfeld mit u-Komponente (unten,
links) und v-Komponente (unten, rechts), jeweils in der Héhe z, = 620 m.
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der hydrostatischen Approximation (U/N = 1500 m < a =10.000 m, Gl. 3.21)
erfiillt.

Die Froude-Zahl, gebildet mit der Hindernishéhe A, hat einen Wert von Fr = 1.5.
Damit liegt sie in einem Bereich, bei dem nicht nur eine Uberstrémung, sondern
auch eine Umstromung des Hindernisses erfolgt. Das Spektrum der Stérungen ist
schwach geddmpft, so dass Wellen gebildet werden koénnen, die bis in grofere Ho-
hen und weit im Lee erkennbar sind. Die negativen Vertikalgeschwindigkeiten w’

! und liegen damit deutlich iiber den

erreichen einen maximalen Wert von -1.8 m s~
Hebungsgeschwindigkeiten von maximal +0.6 m s~!. Im Horizontalschnitt (Hohe z,
= 620 m) erkennt man die typische hufeisenférmige Auspriagung des Vertikalwind-
felds durch die Ausbildung der stationdren Leewellen. Im Nachlauf des Bergs findet
sich ein zweites Hebungsgebiet, durch das die Stromung weiter beeinflusst wird.

Auf der Vorderseite des Hindernisses wird die Stromung leicht abgebremst, die u-

L quf 13 m s~ L.

Komponente der Windgeschwindigkeit verringert sich von 15 m s~
Eine starke Beschleunigung dagegen erfiahrt die Strémung riickseitig des Bergs mit
Geschwindigkeiten von bis zu 20 m s~!. Diese Beschleunigung vollzieht sich in Ver-
bindung mit der hohen negativen Vertikalgeschwindigkeit der ersten Leewelle.

Die v-Komponente der Windgeschwindigkeit zeigt eine achsensymmetrische Ablen-
kung der Stromung beiderseits des Hindernisses. Auf der Vorderseite fiihrt eine
positive Druckstorung zu einem Auseinanderlaufen der Stromlinien in horizontaler
Richtung. Riickseitig des Hindernisses kommt es anschlieffend wieder zu einem Zu-
sammenstromen der Luft. Allerdings ist hier der Betrag der Druckstérung geringer
als auf der Vorderseite des Hindernisses aufgrund der von oben nachstromenden Luft
der ausgepriagten Leewelle. Daher kehrt die Stromung nicht mehr in die Ausgangs-

position beziiglich der y-Achse zuriick.

In Abbildung 3.9 ist das simulierte Windfeld bei einer Anstrémung mit U = 10 m s~*
und einer Brunt-Viiséild-Frequenz von N = 0.002 s~ ! dargestellt. Diese Verhiltnisse
sind typisch fiir Situationen mit stratiformen Niederschligen, wenn N fiir geséttigte
Bedingungen (Gl. 3.24) formuliert wurde.

Die interne Lingenskala U/N betragt in diesem Fall 5000 m. In diesem Fall kon-
nen bei den Abmessungen des Hindernisses nicht-hydrostatische Effekte nicht mehr

ausgeschlossen werden, sie sind aber sicherlich nicht dominant.

Die Froude-Zahl von Fr = 5 fithrt zu einer eher direkten, glatten Uberstromung
des Hindernisses. Gegeniiber Abbildung 3.8 ist die Wellenbildung stark verringert,

es erscheint im Vertikalschnitt nur noch eine nachfolgende Leewelle mit positiven
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Abbildung 3.9: Wie Abb. 3.8, aber bei U = 10 m s~! und N = 0.002 s 1.

Geschwindigkeiten. Trotz der geringeren Anstromgeschwindigkeit ist die Magnitu-
de der Hebung auf der Vorderseite des Bergs etwa gleich groft wie bei der vorigen
Simulation mit hoherer Anstromgeschwindigkeit (Abb. 3.8). Dagegen erfolgt das
Absinken riickseitig des Bergs in der weniger stabilen Schichtung mit einer ma-
ximalen Geschwindigkeit von -0.9 m s~! deutlich abgeschwicht. AuRerdem zeigt
der Horizontalschnitt der Vertikalgeschwindigkeit einen anndhernd symmetrischen
Verlauf ohne die hufeisenférmige Auspriagung der Stréomung durch die Bildung von
Leewellen.

Die Darstellungen der horizontalen Windkomponenten v und v belegen die an-
niahernd glatte Uberstrémung des Hindernisses. Vorderseitig des Bergs wird die

Geschwindigkeit in u-Richtung kaum reduziert, riickseitig ist die Beschleunigung
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Abbildung 3.10: Simulationen des Vertikalwindfelds iiber einem 3-D Glockenberg
(h = 1000 m, a = 10.000 m) mit dem mesoskaligen, nicht-hydrostatischen Modell
KAMMS? fiir die gleichen Bedingungen wie bei Abb. 3.8 (U = 15 m s~ !, N = 0.01
s7!; links) und bei Abb. 3.9 (U = 10 m s™!, N = 0.002 s7!; rechts) jeweils nach 12 h
Simulationszeit.

dementsprechend gering. Die v-Komponente belegt, dass die Stromung nur gering-

fiigig um das Hindernis gelenkt wird.

Um zu zeigen, dass das Vertikalwindfeld auch bei grofen Erhebungen mit dem vor-
liegenden linearen Modell realistisch simuliert werden kann, sind in Abbildung 3.10
zum Vergleich Simulationsergebnisse des numerischen Modells KAMM?2 dargestellt.
Dabei handelt es sich um ein mesoskaliges kompressibles, nicht-hydrostatisches Mo-
dell, das am Institut fiir Meteorologie und Klimaforschung der Universitit Karlsruhe
(TH) und des Forschungszentrums Karlsruhe entwickelt wurde (Forstner und Adri-
an, 1998; Baldauf, 2002). Der horizontale Gitterabstand betragt 1 km x 1 km,
der vertikale Abstand des gelandefolgenden Gitters ist variabel mit insgesamt 40
Rechenflichen. Durch den Einsatz einer Rayleigh-Dampfungsschicht in der oberen
Randzone (Klemp und Lilly, 1978) werden Stérungen ab einer Hohe von ca. 5 km
stark geddmpft, bis sie am Oberrand vollstdndig verschwinden.

Insgesamt zeigen beide Simulationsergebnisse in Abbildung 3.10 eine gute Uberein-
stimmung zu den Simulationen mit dem linearen Modell (Abb. 3.8 und Abb. 3.9).
Sowohl die Lage der Wellen als auch die Magnitude der Vertikalgeschwindigkeiten
sind bei beiden Simulationen in guter Ubereinstimmung. Allerdings nimmt bei den
Simulationen mit KAMM2 durch die Dampfungsschicht in der Héhe die Magnitude
der Wellen nach oben hin stark ab.
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3.3.2 Niederschlagsintensitét

Wie in Kapitel 3.2 erlautert, werden aus den simulierten Vertikalgeschwindigkei-
ten Kondensationsraten und daraus Niederschlagsintensitdten berechnet. Abbil-
dung 3.11 zeigt die Niederschlagsintensitdten nach Simulation mit dem Basismodell
(Kap. 3.2.1). Das Vertikalwindfeld berechnete sich aus den realistischen Anstrom-
bedingungen mit U = 10 m s * und N; = 0.004 s~*. Die 0°C-Grenze hat eine Hohe
von 2500 m. Die Niederschlagsintensitdt wurde aus den Gleichungen (3.31) und
(3.38) fiir ein Temperatur- und Feuchteprofil berechnet, das aus einer konstanten
aquivalent-potentiellen Temperatur von 6, = 40°C folgt. Dargestellt sind im oberen
Teil der Abbildung die iiber die einzelnen Rechenschichten von der Hé6he zum Boden
hin akkumulierten Niederschlagsintensitdten als Vertikalschnitt iiber einem dreidi-
mensionalen Glockenberg mit h = 1000 m und ¢ = 10.000 m. Im unteren Teil der
Abbildung ist die Niederschlagsintensitit am Boden dargestellt. Die Stromlinien,

die die einzelnen Rechenflichen darstellen, sind ebenfalls eingezeichnet.

Das Maximum der Niederschlagsintensitit mit ca. 6 mm h~! liegt erwartungsgeméf
im Anstrombereich des Bergs, wo die Steigung des Geldndes am groften ist. Der
Hauptteil des orografisch bedingten Niederschlags wird in den bodennahen Schich-
ten unterhalb von ca. 1.5 km produziert. Unmittelbar hinter dem Gipfel geht die
Niederschlagsintensitdt auf null zuriick. Dieser abrupte Riickgang folgt aus der An-
nahme, dass die durch die orografische Hebung gebildeten Kondensationsprodukte
instantan zu Boden fallen. Dort, wo in allen Hohen ein Absinken stattfindet, kann
kein Niederschlag gebildet werden. Bedingt durch die Ausbildung der markanten
Leewelle mit entsprechender Hebung bei einer Froude-Zahl von Fr = 2.5 findet
sich auf der Leeseite des Bergs ebenfalls ein breites Niederschlagsgebiet. Die Nie-
derschlagsbildung ist hier auf Héhen iiber 1 km beschriankt, trotzdem werden mit

maximal 4 mm h~! noch relativ hohe Intensititen erreicht.

Bei einer geringeren Stabilitit der Schichtung erfolgt eine verstirkte Uberstrémung
der Hindernisse, die hohere Vertikalgeschwindigkeiten und damit auch hohere Nie-
derschlagsintensititen zur Folge hat. Abbildung 3.12 zeigt die simulierten Nieder-
schlagsintensitdten bei den gleichen Bedingungen wie in Abbildung 3.11, jedoch einer

geringeren Schichtungsstabilitdt von N; = 0.001 s .

Das Maximum des Nieder-
schlags mit deutlich hheren Werten bis knapp 14 mm h™! ist gegeniiber Abbildung
3.11 geringfiigig in Richtung Bergkamm verschoben. Die Niederschlagsbildung vor-
derseitig des Bergs vollzieht sich bis in Héhen von iiber 5 km. Dies resultiert aus

der nahezu glatten Uberstromung des Hindernisses aufgrund der geringeren Stabi-
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Abbildung 3.11: Akkumulierte Niederschlagsintensitat als Funktion der Hohe z im
Vertikalschnitt (oben) und am Boden (unten). Niederschlagssimulationen mit dem
Basismodell fiir einen Glockenberg (A = 1000 m, a = 10.000 m) bei 6, = 40°C, U
=10m s ! und Ny = 0.004 s 1.

litit der Schichtung bzw. der héheren Froude-Zahl von Fr = 10. Daher kann auch
direkt hinter dem Berg kein zweites Niederschlagsgebiet beobachtet werden. Ledig-
lich in weiterer Entfernung vom Hindernis kommt es zu Niederschlag mit geringen
Intensititen unter 1 mm h™' (unterer Teil der Abb. 3.12).

Wie in Kapitel 3.2.2 erldutert, fillt in der Realitdt der Niederschlag nicht instantan
nach Kondensation zu Boden, vielmehr werden die Hydrometeore wahrend der Dau-
er, die fiir ihre Bildung in Wolken benétigt wird, und wihrend der Falldauer zum
Boden hin mit dem Horizontalwind um eine gewisse Strecke transportiert. Abbil-
dung 3.13 zeigt das Simulationsergebnis der akkumulierten Niederschlagsintensitit
bei den gleichen atmosphérischen Bedingungen wie in Abbildung 3.12, jedoch unter
Beriicksichtigung der Drift nach den Gleichungen (3.41), (3.45), und (3.47). Nie-
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Abbildung 3.12: Wie Abb. 3.11, aber bei N; = 0.001 s

derschlag fillt nun auf beiden Seiten des Bergs und ist nicht mehr auf Bereiche mit
ansteigendem Geldnde (bzw. Stromlinien) begrenzt. Das Maximum liegt auf der An-
stromseite des Bergs, ist aber gegeniiber dem Fall ohne Beriicksichtigung der Drift
(Abb. 3.13) deutlich zum Gipfel hin verschoben. Auch die maximalen Intensitdten
sind mit Werten bis ca. 8 mm h~! erheblich geringer. Vor allem die Eisteilchen ober-
halb der Schmelzschicht (Hohe 2500 m) werden aufgrund ihrer langen Bildungsdauer
und langsamen Fallgeschwindigkeit iiber weite Strecken bis zu einer Entfernung von
fast 25 km vom Berg stromab transportiert. Wie typische Niederschlagsverteilungen
zeigen (z.B. in Kap. 5), ist das Auftreten von orografisch verursachten Niederschld-
gen auch im Lee der Hindernisse wesentlich realistischer gegeniiber der abrupten
Niederschlagsabnahme bei Erreichen der Gipfelhohe (Abb. 3.11 oder 3.12).

Um die Abnahme des Niederschlags hinter vorgelagerten Bergen zu verdeutlichen,
wurden Simulationen mit zwei hintereinander angeordneten 3-D Glockenbergen der-

selben Grofe gerechnet. In diesem Fall wird im Modell ein Feuchtefeld berechnet,
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Abbildung 3.13: Wie Abb. 3.12, aber mit Beriicksichtigung der Niederschlagsdrift
durch Wolkenbildung und Windverfrachtung.

das durch die Orografie entsprechend einer pseudoadiabatischen Hebung modifi-
ziert (Kap. 3.2.3) wurde. Abbildung 3.14 zeigt im oberen Bild die Abnahme des
Mischungsverhéltnisses Ar, hinter dem ersten Glockenberg bei Annahme einer ge-
sattigten Atmosphéare (f, = 40°C, entspricht 14.3°C in 1000 hPa) und einer pseu-
doadiabatischen, orografisch erzwungenen Hebung. Die Advektion wurde hier so
lange gerechnet, bis eine Ausbreitung des modifizierten Feuchtefelds zum rechten
Rand hinaus stattfand. Eine Abnahme der Feuchte findet erst dann statt, wenn es
auf der Lee-Seite des Hindernisses zu einem Absinken bzw. zur Abnahme der Gelan-
dehohe kommt. Im unteren Teil der Abbildung 3.14 ist der aus dem verminderten
Mischungsverhéltnis resultierende Feuchtefaktor A; (Gl. 3.40) dargestellt. Da dieser
proportional zur Niederschlagsintensitit R ist, findet demnach iiberall am zweiten
Hindernis eine Reduzierung des Niederschlags statt. In der Mitte des zweiten Bergs,

wo die Steigung am groften ist, betrdagt die Abnahme zwischen 0.5 und 0.6. Unmit-
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Abbildung 3.14: Abnahme des Mischungsverhéltnisses Ar, in 850 hPa im Lee des er-
sten angestromten Glockenbergs nach Advektion und rdumlicher Mittelung (oben).
Abnahme des Feuchtefaktors A\, im Lee (unten) nach Gl. (3.40); Stréomungsbedingun-
gen wie bei Abb. 3.12; aber mit zwei hintereinander liegenden 2-D Glockenbergen.

telbar hinter dem Gipfel des ersten Bergs kann keine Niederschlagbildung stattfin-
den, auch wenn es dort zu einer entsprechenden Hebung kommen wiirde. Hier liegt
die relative Feuchte in den bodennahen Schichten unterhalb des Schwellenwerts von
80 % (Gl. 3.40), ab dem es zur Niederschlagsbildung kommt.

Die zugehorige Niederschlagsintensitat bei gleicher Anordnung der zwei Glocken-
berge ist in Abbildung 3.15 dargestellt. Beriicksichtigt ist dabei auferdem die in
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Abbildung 3.15: Wie Abb. 3.12, aber fiir zwei Glockenberge mit gleichen Dimensio-
nen und mit Beriicksichtigung der Niederschlagsdrift und des Luv-Lee Effekts.

Kapitel 3.2.2 beschriebene Drift der Hydrometeore. Der Niederschlag nimmt im Lee
des ersten Hindernisses stark ab, die maximale Intensitiat am zweiten Berg mit den
gleichen Dimensionen erreicht nur noch Werte um 5 mm h~! gegeniiber 9 mm h~!
am ersten Berg. Insgesamt erscheint die in Abbildung 3.15 dargestellte rdumliche

Verteilung der Niederschlagsintensitit als realistisch.
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4 Modellgebiet und Messdaten

4.1 Modellgebiet

Die Grofse des in dieser Arbeit verwendeten Modellgebiets betragt 250 km x 250 km
mit einer horizontalen Auflésung von 2.5 km x 2.5 km (Abb. 4.1). Es erstreckt sich
von den Vogesen im Westen bis zur Schwébischen Alb im Osten sowie vom Schwei-
zer Jura im Siiden bis zum Odenwald im Norden. Die Orografie zeigt eine starke
Gliederung und reicht von breiten, flachen Téalern wie dem Rheintal {iber hiigeliges
Geldnde wie dem Pfélzerwald oder dem Odenwald bis hin zu gebirgigen Regionen
wie dem Schwarzwald oder den Vogesen. Bei der vorliegenden Auflésung der Oro-
grafiedaten erreichen die Berge maximale Hohen von 1348 m im Siidschwarzwald
(Feldberg; tatsachliche Hohe: 1483 m) und 1014 m im Nordschwarzwald (Hornis-
grinde; tatsdchliche Hohe: 1163 m).
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Abbildung 4.1: Modellgebiet bei einer Auflésung von 2.5 km x 2.5 km.
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4.2 Messdaten

Niederschlagsstationen DWD

Als Datensatz fiir die Uberpriifung der Simulationen und die Bestimmung der Re-

gression (siehe Kap. 5.2) werden die Tagessummen (RR-Kollektiv) der Niederschlags-
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y in km
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_ ¥
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® DWD—RR (alle Ereig.) /\ DWD—RR (Linien) LfU—Station
® DWD—RR (Testdaten) () UMEG (30 min) 9] SYNOP—Station
® DWD—RR (Sonst.) ¢ Lfu/DWD (1 min) @ Radiosonde

Abbildung 4.2:  Modellgebiet mit den in der Arbeit verwendeten DWD-
Niederschlagsstationen (Kreise; Dreiecke fiir West-Ost-Schnitte in Kap. 5.5), Sta-
tionen des Ombrometer-Messnetzes Baden-Wiirttemberg von UMEG mit 30 min
Auflésung (Rauten, gelb) und LfU/DWD mit 1 min Auflésung (Rauten, orange)
sowie ausgewihlten Stationen (1 = Ettlingen, 2 = Hornisgrinde, 3 = Westerheim, 4
= Elzach, 5 = Todtmoos), SYNOP-Stationen (a = Karlsruhe, b = Stuttgart-Flugh.,
¢ = Freudenstadt, d = Klippeneck, e = Freiburg, f = Feldberg) und Radiosonden-
station Stuttgart-Schnarrenberg. Eingezeichnet sind zusédtzlich die verschiedenen
Teilgebiete.
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stationen des Deutschen Wetterdienstes (DWD) verwendet. Die Lage der insgesamt
355 Messstationen im Simulationsgebiet ist in Abbildung 4.2 eingezeichnet. Dabei
wird unterschieden zwischen den 180 Stationen, die im gesamten Zeitraum von 1971
bis 2000 betrieben wurden (rot), den 60 Stationen, die in Kapitel 6 als Testdaten-
satz dienen (blau) sowie allen weiteren zur Verfiigung stehenden Stationen (griin).
Dreiecke markieren die Stationen, deren Summen in Kapitel 5.5 gesondert mit Si-

mulationsergebnissen verglichen werden.

An den Stationen wird die Hohe des Niederschlags in der Regel einmal am Tag
um 07:30 Ortszeit (05:30 UTC bei Sommerzeit, 06:30 UTC bei Winterzeit) manuell
ermittelt. Der dabei verwendete Niederschlagsmesser nach Hellmann besteht aus ei-
ner genormten Auffangfliche von 200 cm?, von welcher der Niederschlag iiber einen
Sammeltrichter in einen Auffangbehélter flieft. Fester Niederschlag in Form von
Schnee oder Graupel und Hagel wird vor der Messung geschmolzen.

Die grofsten Fehlerquellen dieses Messsystems sind die windinduzierte Ablenkung
der Hydrometeore iiber der Messéffnung, die Benetzungsverluste an den Wénden
sowie die Verdunstung aus dem Auffangbehilter (Folland, 1988; Richter, 1995).
Durch diese Effekte werden in Abhéngigkeit von der Windgeschwindigkeit, dem
Sattigungsdefizit, der Tropfengrofenverteilung und der Art des Niederschlags (fest
oder fliissig) die Messungen unterschitzt. Zusammengenommen betragt der syste-
matische Fehler im Winter zwischen 8 % und 30 %, im Sommer zwischen 5 % und
15 % (Sevruk, 1982; Frei und Schir, 1998).

Um die unregelmaifig verteilten Niederschlagsdaten qualitativ mit den Simulations-
ergebnissen vergleichen zu kénnen, miissen sie auf ein regelméfiges Gitter interpo-
liert werden. Diese Interpolation erfolgt hier durch Mittelung aller Stationsdaten
innerhalb eines bestimmten Abstands (25 km) um die einzelnen Gitterpunkte mit

einer linearen Abstandsgewichtung.

Ombrometermessnetz Baden-Wiirttemberg

Fiir die Darstellungen des Niederschlagsverlaufs wiahrend einzelner Ereignisse und als
unabhéngige Testgroke (Kap. 5.5) werden Niederschlagsmessungen des Ombrome-
termessnetzes Baden-Wiirttemberg verwendet (Rauten und Stationen 1-5 in Abb.
4.2), die von der Landesanstalt fiir Umweltschutz Baden-Wiirttemberg bereitgestellt
wurden. Dieses Stationsnetz wurde seit 1994 sukzessive aufgebaut.

Bei den 54 Stationen im Modellgebiet der Gesellschaft fiir Umweltmessungen und

Umwelterhebungen (UMEG) kommen Systeme zum Einsatz, bei denen der iiber
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einen Auffangtrichter (Auffangfliche 200 cm?) ablaufende Niederschlag zu Tropfen
einheitlichen Volumens gebildet und optoelektronisch gezahlt wird (LfU, 2000). Die-
ses Verfahren erlaubt eine Auflésung von bis zu 0.005 mm. Die zeitliche Auflésung
der Daten gespeicherten Daten betragt 30 min.

Bei den Systemen der Landesanstalt fiir Umweltschutz Baden-Wiirttemberg (LfU)
und des DWD (94 im Modellgebiet) wird das Gewicht des in den Auffangbehélter
gefallenen Niederschlags von einer elektronischen Wéagezelle mit einer Auflésung von
0.01 mm gemessen. Aus der Gewichtsdnderung ergeben sich dann Intensitdt und
Niederschlagshéhe. Die zeitliche Auflosung dieser Messgerite betrdgt 1 min, fiir
diese Arbeit liegen die Daten als 10 min Mittel vor.

Die grofiten Fehlerquellen beider Systeme sind analog zum Hellmann Niederschlags-

messer die Winddrift der Hydrometeore sowie Benetzungsverluste an den Wénden.

Synoptische Stationen (DWD)

Die Bestimmung der Starkniederschlagsereignisse im Zeitraum 1971-2000 (Kap. 6)
erfolgte auf der Basis der Stationsmeldungen an den in Abb. 4.2 eingezeichneten
SYNOP-Stationen (Stationen a—f). Das Messprogramm umfasst hier eine Vielzahl
an meteorologischen Parametern, von denen in dieser Arbeit die Niederschlagssum-
men und das Wetter zur Zeit der Beobachtung (ww-Schliissel) verwendet wurden.
Die zeitliche Auflésung der Niederschlagsdaten (Hellmann) betrdgt 6 h, in Einzel-
fallen 12 h. Der Wetterschliissel als zweistelliger Code der Wetterbeobachtung der
vorangegangenen 10-15 min wird je nach Tageszeit und Station in stiindlichem oder
zwei- bzw. dreistiindigem Abstand ermittelt (an den meisten Stationen fanden vor
1990 zwischen 21:00 UTC und 05:00 UTC keine Beobachtungen statt).

Radiosondenaufstiege (DWD)

Zur Initialisierung des Modells werden Radiosondenaufstiege der Station Stuttgart-
Schnarrenberg (315 m . NN), dem einzigen Aufstiegsort auf deutscher Seite im
Simulationsgebiet (Abb. 4.2), verwendet. Routineméifig finden hier zu den Zeiten
00:00 UTC und 12:00 UTC Aufstiege statt, vereinzelt auch zusdtzlich um 06:00
UTC und um 18:00 UTC. Gemessen wird mit den Radiosonden der Luftdruck,
die Temperatur, die Taupunktstemperatur bzw. relative Feuchte, die Windrichtung
und Windgeschwindigkeit. Archiviert und damit verfiigbar sind die Daten auf den
Hauptdruckflichen und an markanten Punkten, an denen es zu einer Anderung des

Vertikalgradienten eines der gemessenen Parameter kam.
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5 Simulation von Niederschlagsereignissen

Nachdem in Kapitel 3 das Stromungs- und Niederschlagsmodell beschrieben und Si-
mulationen unter idealisierten Bedingungen vorgestellt wurden, sollen nun einzelne
reale Niederschlagsereignisse simuliert werden. Durch den Vergleich mit Messda-
ten werden freie Parameterwerte im Modell, die nicht explizit aus den Gleichun-
gen folgen, iiberpriift sowie alternative Berechnungsverfahren getestet. Auferdem
lasst sich daraus abschitzen, inwieweit mit dem Modell qualitativ und quantitativ
realistische Niederschlagssimulationen moglich sind und dieses als Instrument zur
Regionalisierung von Punktmessungen geeignet ist. Zu diesem Zweck wurden fiinf
Starkniederschlagsereignisse mit sehr unterschiedlichem Charakter ausgewdhlt, von

denen hier drei ausfiithrlich diskutiert werden.

5.1 Modellinitialisierung

Fiir den Antrieb des Stromungsmodells wird die Anstromgeschwindigkeit U, die
Windrichtung dd sowie die Brunt-Véiisila-Frequenz Ny benotigt. Um aus den Ver-
tikalgeschwindigkeiten Niederschlagsintensititen berechnen zu konnen, sind aufer-
dem die vertikalen Temperatur- und Feuchteprofile notwendig. In der vorliegenden
Arbeit wird das Modell durch einzelne Radiosondenaufstiege an der DWD-Station
Stuttgart-Schnarrenberg initialisiert, da diese Daten eine hohe vertikale Auflosung

besitzen und iiber einen langen Zeitraum verfiighar sind.

Zur Initialisierung des Modells werden die Radiosondendaten auf einen dquidistan-
ten Abstand der geopotentiellen Héhe von 50 gpdm interpoliert. Das Mischungsver-
héltnis in den einzelnen Hohen zur Bestimmung der Kondensationsrate (Gl. 3.38)
lasst sich aus der Taupunktstemperatur und dem Luftdruck bestimmen. Die Brunt-
Viisila-Frequenz Ny bei Sattigung (Gl. 3.24) wird aus dem interpolierten Profil des
Mischungsverhiltnisses und des Temperaturgradienten als Mittel vom Boden bis in
2000 m Hohe berechnet. Ebenso wird fiir die horizontale Windgeschwindigkeit und
Windrichtung verfahren, auch hier werden konstante Werte durch vertikale Mitte-
lung berechnet. Die Obergrenze fiir die Mittelung liegt zwischen 3000 m und 5000 m
und ist abhédngig vom jeweiligen Windprofil. Von diesen mittleren Werten wird an-
genommen, dass sie reprisentativ fiir das gesamte Gebiet sind, was natiirlich nicht

immer der Fall ist.

Wiéhrend der Messdauer an den Niederschlagsmessstationen, von denen Tagessum-

men des Niederschlags vorliegen, finden in der Regel zwei Radiosondenaufstiege
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statt. Fiir die Simulationen werden die Radiosondenaufstiege verwendet, die kurz
vor und wahrend der Dauer der Messungen stattfanden. Aus jedem einzelnen Ra-
diosondenaufstieg, der innerhalb der Dauer eines gesamten Niederschlagsereignisses
liegt, wird eine Modellsimulation durchgefiihrt. Die einzelnen Simulationsergebnis-
se werden anschliefend summiert und geben so das gesamte Ereignis wieder. Fiir
ein Ereignis mit einer Andauer von beispielsweise 24 h folgen demzufolge aus den
drei Radiosondenaufstiegen drei Simulationen (00:00, 12:00, 00:00 UTC), bei einer

Andauer von 48 h fiinf Simulationen.

Um aus den simulierten Niederschlagsintensitdten in mm/h Summen in mm zu erhal-
ten, werden sie mit der Zeit, die dem Abstand zweier aufeinander folgender Aufstiege
entspricht (hier 12 h), multipliziert. Dabei wird angenommen, dass die einzelnen
Vertikalsondierungen représentativ fiir die meteorologischen Verhéaltnisse im gesam-
ten Zeitintervall (6 h vor bis 6 h nach den Aufstiegen) sind. Da dies nicht immer
der Fall ist, werden die Summen, wie im nichsten Abschnitt erldutert, durch einen

konstanten Faktor an die tatséchlichen Verhiltnisse angepasst.

5.2 Regressionsmodell

Die Niederschlagsdaten an den einzelnen Stationen konnen so interpretiert werden,
dass sich die gemessenen Niederschlagssummen R,,.s aus drei verschiedenen Anteilen
zusammensetzen: aus dem Hintergrundniederschlag R,,,, dessen Ursachen synop-
tisch bedingt sind, einem Anteil R,.,, der aus der orografisch bedingten Hebung

resultiert, sowie einem Anteil €, der aus verschiedenen Messfehlern folgt:

Rmes = Rsyn + Roro +e. (51)

Der gesamte Messfehler ¢ weist in der Regel aufgrund der Unterschétzung des Nie-
derschlags durch die Messungen (siehe auch Kap. 4) ein negatives Vorzeichen auf.
Messfehler werden in dieser Arbeit allerdings nicht weiter beriicksichtigt, da eine
Korrektur der Daten fiir einzelne Ereignisse nicht zufrieden stellend realisierbar und
mit erheblichem Aufwand verbunden wére. Der Hintergrundniederschlag Ry, ist,
wie die aufgefiihrten Beispiele in Kapitel 5.5 zeigen, in der Regel nicht iiber das
gesamte Gebiet konstant, sonder weist hiufig rdumliche Unterschiede auf. Dabei
finden diese Differenzen auf einer erheblich groferen Langenskala statt als die des
orografisch induzierten Niederschlags R,..

Die Modellsimulationen liefern ausschlieflich den orografischen Anteil des Nieder-
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schlags, R,.,. Will man dabei den gesamten Niederschlag erfassen, muss der Hinter-
grundniederschlag R,,, aus den Messdaten abgeschitzt und den Simulationsdaten
hinzugefiigt werden. Dies erfolgt hier durch eine lineare Regression zwischen den
Punktmessungen R,,.; und den an die entsprechenden Positionen interpolierten Si-

mulationsdaten Ry;,,. Das lineare Regressionsmodell

Rmes =4 Rsim + Rsyn (52)

liefert dann als Achsenabschnitt den Hintergrundniederschlag Ry, und als Steigung
einen Korrekturfaktor 4. Dieser dimensionslose Korrekturfaktor ¢ beriicksichtigt die
im Modell nicht quantifizierte Evaporation der Hydrometeore sowie ein nicht voll-
stdndiges Ausregnen der kondensierten Feuchte, die sich bei der Bergiiberstromung
bildet. AuRerdem konnen durch den Faktor eventuelle Anderungen der meteoro-
logischen Verhiltnisse zwischen zwei aufeinander folgenden Radiosondenaufstiegen
erfasst werden. Im Idealfall hat 0 genau einen Wert von eins. Durch die beiden
Anpassungsparameter § und Ry, der Regressionsgeraden konnen an allen Gitter-
punkten die simulierten orografisch bedingten Summen in Gesamtsummen iiberfiihrt
werden. Dieses Vorgehen ist dhnlich zu dem von Thompson et al. (1997), die fiir
Jahresniederschlidge den Hintergrundniederschlag und auflerdem die Niederschlags-
dauer ebenfalls mit einem Regressionsmodell zwischen Simulationen und Messungen

abschéitzten.

Sollen die Modellsimulationen zur Regionalisierung von einzelnen Punktmessungen
eingesetzt werden, ist es nicht sinnvoll, die Regressionsanalyse auf das gesamte Ge-
biet zu beziehen. Vor allem dann, wenn im Simulationsgebiet keine anndhernd ein-
heitlichen synoptischen Bedingungen vorherrschen oder kleinrdumige Prozesse das
Niederschlagsgeschehen dominieren, lassen sich aus einem einzelnen Regressionsmo-
dell kein realistischen Niederschlagsfelder ableiten. Daher werden zu dem Zweck der
Interpolation separate Regressionsanalysen entweder fiir einzelne Teilgebiete (siehe
Abb. 4.2) oder noch kleinere Areale (lokale Regression) durchgefiihrt. Die simulier-
ten Niederschlagssummen R,;, an den einzelnen Gitterpunkten werden dabei durch
die Anpassungsparameter 0 und R, der Regressionsgleichung, die nur aus Daten
innerhalb der einzelnen Gebiete bestimmt wurden, korrigiert bzw. in Gesamtsum-
men umgerechnet.

Die Gebiete fiir die lokale Regression werden durch einen definierten Radius, der
um die jeweiligen Gitterpunkte gelegt wird, festgelegt. Aus der Analyse mit einem

unabhéngigen Testdatensatz, der in die Regression nicht mit eingeflossen ist, ergab
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sich dafiir bei den meisten der untersuchten Ereignisse ein geeigneter Radius von
20 km. Dies entspricht einer Fliche von 1257 km?. Innerhalb dieses Gebiets miissen
sich mindestens acht Stationen befinden, sonst erfolgt eine sukzessive Vergroferung
des Radius’. Das Verfahren wurde bei den Niederschlagsereignissen IT und IIT (Kap.
5.5.2 und 5.5.3) sowie bei der Ableitung von mittleren Starkniederschlagssummen
(Kap. 6.4.1) angewendet. Ein geringerer Radius liefert zwar eine bessere Uberein-
stimmung der Simulationsergebnisse zu den Punktmessungen. Allerdings ist dabei
die Anpassung der Simulationen an die Messungen zu grof, so dass dies nicht mehr

als sinnvoll erachtet werden kann.

Bei einer geringen Korrelation (r < 0.7) oder einer zu geringen bzw. negativen Ge-
radensteigung liefert das lokale Regressionsmodell keine sinnvollen Ergebnisse mehr.
In diesen Fillen erfolgt eine lineare Interpolation mit einfacher Abstandsgewichtung
aus den benachbarten Messstationen. Davon betroffen sind in der Regel aber nur
Gebiete mit geringer Geldndesteigung, wo der synoptische Einfluss den orografischen

weit iiberwiegt (z.B. Kraichgau oder Rheinebene).

5.3 Modellevaluierung mit Messdaten

Um die Simulationsergebnisse von einzelnen Niederschlagsereignissen mit Messdaten
vergleichen zu kénnen, miissen diese auf die exakte Position der jeweiligen Messsta-
tion interpoliert werden. Die Interpolation der Simulationsdaten erfolgt aus den
vier ndchsten Gitterpunkten mit einer linearen Abstandsgewichtung. Fiir den Ver-
gleich werden die Tagessummen der DWD-Niederschlagsstationen (RR-Kollektiv)
aufgrund ihrer grofien Anzahl verwendet. Die Lage der Stationen ist in Abbildung
4.2 eingezeichnet. Eine unabhingigen Uberpriifung der Simulationen nach lokaler
Anwendung der Regression mit den DWD-Tagessummen erfolgt durch Daten des
Ombrometermessnetzes des Landes Baden-Wiirttemberg (Abb. 4.2). Die insgesamt
169 automatischen Stationen dieses Messnetzes haben in den meisten Féllen einen
anderen Standort als die Niederschlagsstationen des DWD und kénnen somit als

unabhéngiger Testdatensatz fiir die Simulationen betrachtet werden.

Die Bestimmung der optimalen Parameterwerte und die Uberpriifung von alter-
nativen Berechnungsmethoden erfolgt mittels des Korrelationskoeffizienten r sowie
des (relativen) mittleren quadratischen Fehlers rms zwischen den Messungen und
Simulationen. Voraussetzung fiir den iiblicherweise verwendeten Produkt-Moment-
Korrelationskoeffizienten nach Pearson ist eine annidhernde Normalverteilung der

Daten, vor allem bei einer geringen Stichprobenanzahl N (Wilks, 1995; Habib et al.,
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2001). Die Niederschlagssummen zeigen jedoch bei den einzelnen Ereignissen keine
Normalverteilung, wie eine stichprobenhafte Uberpriifung mit dem x2-Test ergab.
Daher wird stattdessen der Rang-Korrelationskoeffizient nach Kendall (Kendall und
Stuart, 1971) verwendet, der unabhéngig von der statistischen Verteilung der Werte

ist. Zusétzlich erweist er sich als robuster gegeniiber Ausreifern (Schonwiese, 1992).

Das gesamte Simulationsgebiet wird in vier verschiedene Teilgebiete mit unterschied-
lichen orografischen Eigenschaften unterteilt (Abb. 4.2) Fiir jedes Teilgebiet wird
separat eine Regressionsanalyse durchgefiihrt. Dadurch ist es moglich, Ubereinstim-
mungen oder Differenzen zwischen den Simulationen und Messungen auf bestimmte

orografische Charakteristika zuriickzufiihren.

5.4 Sensitivititen und Anpassung

Fiir fiinf unterschiedliche Starkniederschlagsereignisse mit langer Andauer wurden
verschiedene Parameterwerte und alternative Berechnungsverfahren im Stromungs-
und Niederschlagsmodell getestet. Insgesamt wurden 98 verschiedene Simulatio-
nen mit verdnderten Parameterkombinationen und Algorithmen durchgefiihrt, um
sowohl die am besten geeigneten Kombinationen zu ermitteln als auch die Sensiti-
vitdten der einzelnen Parameter zu untersuchen. Das Ergebnis dieser Testlaufe soll

im Folgenden kurz zusammengefasst werden.

Die einzelnen Parameter, die bei verschiedenen Simulationsldufen der fiinf ausge-
wahlten Starkniederschlagsereignisse bestimmt werden sollen, sind in Tabelle 5.1
aufgelistet. Die Mittelungshohen zy fiir die Windgeschwindigkeit und Windrich-
tung sowie zy fiir die Brunt-Vaisala-Frequenz Ny bestimmen die simulierten Verti-
kalgeschwindigkeiten des Stromungsmodells. Durch die Bildungszeit t,,, die Fallge-
schwindigkeit v, und den Abstand Az zur 0°C-Grenze, ab dem die Eisteilchen als
vollstindig geschmolzen angenommen werden kénnen, wird die Drift der Wolken und
Hydrometeore im Niederschlagsmodell festgelegt. Der Verlauf des Feuchtefaktors A
bestimmt die Starke des Lee-Effekts.

Alternativ zu dem in Kapitel 3 beschriebenen Modell wurden aufserdem noch fol-

gende Berechnungsverfahren und Methoden tiberpriift:

e Bestimmung der orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten aus Hang-

. Oh(zy)

522" (analog

neigung und horizontaler Windgeschwindigkeit: w = v-Vh =U
zu beispielsweise Alpert und Shafir, 1989a; Sinclair, 1994; Thompson et al.,

1997; siehe Kap. 2.4)
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Tabelle 5.1: Parameter im Niederschlagsmodell

Param. | Gl. | Bedeutung

zZu - | maximale Hohe fiir die Berechnung einer konstanten
Windrichtung dd und Windgeschwindigkeit U

ZN 3.24 | maximale Hohe fiir die Berechnung einer konstanten
Brunt-Viiséla-Frequenz Ny

Ny 3.24 | Brunt-Vaiisala-Frequenz N; bei feuchtlabiler Schichtung

17 3.41 | Bildungszeit t,, fiir Eiswolken

Ve - | Fallgeschwindigkeit v, fiir Eispartikel

Oy - | Standardabw. Gauffilter bei Mittelung nach Drift

Az - | Schmelzen der Eispartikel um Az unterhalb der 0°C-Hohe

As 3.40 | Verlauf und Schwellenwert des Feuchtefaktors A,

e Approximation der Windgeschwindigkeit durch ein lineares Windprofil U(z, ) =
b-z,+ Uy, b > 0. Fiir die Berechnung der vertikalen Wellenzahlen m = fkt(k, [)
im Stromungsmodell wird nicht die Dispersionsgleichung (3.20) verwendet,
sondern modifizierte Gleichungen nach Booker und Bretherton (1967) und
Klemp und Lilly (1975) (siehe Smith, 1989). Dabei wird die Richardsonzahl
Ri eingefiihrt, fiir die gelten muss: Ri = N?2/b? > 1/4. Damit die Bedingung
erfiillt bleibt, darf der Wert von b nicht zu hoch sein. Gegebenenfalls muss die
Steigung b des Windprofils verringert werden bei gleichzeitiger Erhéhung der
Windgeschwindigkeit Uy am Boden. Insgesamt muss bei dieser Anpassung das
Mittel der Windgeschwindigkeit erhalten bleiben.

e Horizontaler Gitterabstand von 1 km x 1 km statt 2.5 km x 2.5 km.

Die Werte der Parameter, mit denen die besten Simulationen der fiinf verschiedenen

Ereignisse erzielt wurden, sind in Tabelle 5.2 aufgelistet.

(a) Stromungsmodell

Brunt-Vaisili-Frequenz: Bei allen Ereignissen ergeben sich die besten Simulatio-
nen bei einer Mittelungshohe der Brunt-Viisala-Frequenz bis 2000 m. Dieses Ergeb-
nis ist in Ubereinstimmung mit Beobachtungen, dass die Stabilitit der Schichtung
bis ungefihr in Hohe der Orografie das Stromungsmuster mafgeblich bestimmt (z.B.
Rasmussen et al., 1989; Etling, 1990) . Im feuchtlabilen Fall, also bei imaginérer
Brunt-Viiséla-Frequenz Ny, muss diese auf einen kleinen Wert gesetzt werden. Die
Unterschiede bei verschiedenen Werten (von 0.0003 s~ bis 0.001 s™!) sind gering.
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Tabelle 5.2: Parameter der optimierten Niederschlagssimulationen (Kap. 5.5). Die
Bedeutung der einzelnen Parameter ist in Tab. 5.1 erldutert.

Parameter 25.26.02. | 11.-13.12. | 28.-29.10. | 18.-20.02. | 16.-17.09.
1997 1997 1998 1999 2000

2z in m 4000 4000 4000 5000 4000

Zy in m 2000 2000 2000 2000 2000

Ny (labil) in s * || 0.0003 0.001 0.0003 0.001 0.001

t in s 900 900 1000 1000 1000

Ve in m st 2 1.5 2 1 2

z:ogy,=x-|d |03 0.3 0.3 0.3 0.3

Azinm 400 400 0 0 400

X, : RF(%)/Exp. | 0.8/0.25 | 0.8/0.25 |0.8/0.25 |0.8/0.25 | 0.8/0.25

Windprofil: Die besten Ergebnisse werden mit einem hohenkonstanten Horizontal-
wind erzielt. Die geeignete Mittelungshohe hierfiir schwankt zwischen 2500 m und
5000 m. Abhingig vom vorherrschenden Windprofil ergeben sich durch Anderung
der Mittelungshohe teilweise starke Differenzen bei den Simulationsergebnissen. Bei
Verwendung eines Windprofils mit linearer Zunahme der Geschwindigkeit mit der
Hohe anstatt eines hohenkonstanten Windes sind in fast allen Fallen und Gebieten

die Simulationen qualitativ schlechter im Vergleich zu den Beobachtungen.

Hebung: Die Niederschlagssimulationen, bei denen die Vertikalgeschwindigkeit aus
dem Gradienten der Hangneigung und der horizontalen Windgeschwindigkeit be-
stimmt wurden, weisen eine teils deutlich geringere Korrelation und einen sehr viel
hoheren relativen Fehler zu den Messungen auf gegeniiber der Bestimmung der Verti-
kalgeschwindigkeit mit dem Stromungsmodell. Quantitativ liegt der aus dem Gradi-
enten abgeschitzte Niederschlag um einen Faktor 2-5 {iber den gemessenen Summen.
Dieses Ergebnis ist insofern von Bedeutung, als bei vielen einfachen Niederschlags-
modellen der Vertikalwind auf diese Weise bestimmt wird (z.B. Alpert und Shafir,
1989a; Sinclair, 1994; Thompson et al., 1997; siehe auch Kap. 2.4).

Gitterabstand: Bei Verwendung eines Gitterabstands von 1 km x 1 km anstatt
von 2.5 km x 2.5 km ergeben sich praktisch keine qualitativen Verbesserungen der
Simulationen gegeniiber den Beobachtung. Da mit einer hoheren Auflésung vor
allem aufgrund der FF'T eine erheblich hohere Rechenzeit verbunden ist, wird die

Auflésung bei 2.5 km x 2.5 km belassen.
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(b) Niederschlagsmodell

Niederschlagsdrift: Einen starken Einfluss auf die rdumliche Niederschlagsvertei-
lung hat die abgeschétzte Formationszeit der Wolken. Vor allem bei niedriger Hohe
der Schmelzschicht und hoher horizontaler Windgeschwindigkeit ist die Verdriftung
der Hydrometeore bei einer langen Formationszeit entsprechend hoch. Die besten
Ergebnisse resultieren bei einer angenommenen Zeit fiir die Bildung der Hydrome-
teore von 900-1000 s in der obersten Hohe (Gl. 3.41). Diese angenommene Dauer
liegt im Bereich der Abschitzungen einiger Autoren (siche Kap. 2.2).

Die Fallgeschwindigkeit der Eisteilchen ist fiir die Maxima der Niederschlagsvertei-
lung zwar nur von untergeordneter Bedeutung, wohl aber fiir die rdumliche Vertei-
lung des Gesamtniederschlags. Vor allem bei hochreichender Niederschlagsbildung
und niedriger Hohe der 0°C Grenze sind die Auswirkungen erheblich . Die besten
Ergebnisse werden bei einer Fallgeschwindigkeit zwischen 1 und 2 m s~ ! erzielt. Den
gleichen Einfluss auf die simulierte Niederschlagsverteilung hat der angenommene
Abstand unterhalb der 0°C Grenze, bei der die Hydrometeore als vollstandig ge-
schmolzen und damit als Regentropfen betrachtet werden konnen. Gute Ergebnisse
folgen bei einem vertikalen Abstand von 400 m in Verbindung mit einer Fallge-

schwindigkeit von 1.5 bis 2 m s~! fiir die Eisteilchen.

Lee-Effekt: Von untergeordneter Bedeutung ist die rdumliche Mittelung bei der
Berechnung der Feuchteadvektion. Variationen des Feuchtefaktors A; haben zwar
einen Einfluss auf die Hohe des simulierten Niederschlags, brachten aber keine qua-

litative Verbesserung der Simulationen gegeniiber den Messungen.

5.5 Ausgewihlte Starkniederschlagsereignisse

Nach Bestimmung der optimalen Parameterkombinationen im Modell wird nun ge-
zeigt, inwieweit qualitativ und quantitativ realistische Niederschlagssimulationen
moglich sind. Auferdem wird die Anwendung der verschiedenen Regressionsmetho-
den (fiir einzelne Teilgebiete oder lokal) von Kapitel 5.2 diskutiert. Zu diesem Zweck
werden im Folgenden drei der insgesamt fiinf ausgewihlten Starkniederschlagsereig-
nisse, die auch fiir die Anpassung der freien Parameter im vorigen Kapitel verwendet

wurden, ausfiihrlich diskutiert:

e Ereignis I: Grofrdumiger und anndhernd gleichméfiger Niederschlag im ge-

samten Simulationsgebiet.
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e Ereignis II: Hohe Niederschlagssummen begrenzt auf den Nordschwarzwald.

e Ereignis III: Niederschlag vor allem durch grofsraumige Hebungsprozesse und
kraftige vertikale Umlagerungen im Frontbereich, besonders im Nordschwarz-
wald (Hochwasserfall Baden—-Baden).

Die Korrelationskoeffizienten zwischen den Messungen und Simulationen fiir alle

insgesamt fiinf Ereignisse sind in Tabelle A.1 im Anhang A.3 aufgelistet.

5.5.1 Niederschlagsereignis I: 11.-13.12.1997

Die anhaltende Advektion feuchter Luftmassen fiihrte in der Periode vom 11.—
13.12.1997 im Siidwesten Deutschlands zu Niederschlidgen, die nach 50 h Andauer
an einigen Stationen die Monatsmittelwerte fiir den Dezember erreichten. Die héch-
sten Summen im Siidschwarzwald wurden in Schonach (171 mm) und Furtwangen
(170 mm), im Nordschwarzwald in Zwickgabel (150 mm) und Herrenwies (130 mm)
registriert. Aufgrund der verbreitet hohen Niederschlédge kam es im Schwarzwald zu

zahlreichen Uberschwemmungen und einzelnen Hangrutschungen.
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0 ==y < ———— T ———— T
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Abbildung 5.1: Zeitreihe der gemessenen akkumulierten Niederschlagssummen vom

11.-13.12.1997 an verschiedenen Stationen im Simulationsgebiet. Lage der Stationen
in Abb. 4.2.
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Abbildung 5.2: Radiosondenaufstiege am 11.12.1997, 13:00 MEZ (durchgezogene
Linien; Windpfeile links) und am 12.12.1997, 13:00 MEZ (gestrichelte Linien; Wind-
pfeile rechts) in Stuttgart-Schnarrenberg. Dargestellt: Profile von Temperatur, Tau-
punktstemperatur, relativer Feuchte und Hebungskurve eines Luftpakets vom Boden
aus (punktiert). Rechts: vertikale Windprofile (kurzer Strich = 5 kn, langer Strich
= 10 kn, Dreieck = 50 kn).

Synoptische Lage

Das Ereignis wurde bei der Grofiwetterlage West zyklonal (Wz) durch einen kurz-
welligen Trog in der Hohenstromung (500 hPa) ausgelost. Dieser verlagerte sich im
Lauf des 11.12. unter Intensivierung von Irland nach Siidskandinavien und zog tags
darauf weiter in Richtung Osten ab. Das damit verbundene Tiefdruckgebiet am
Boden zog mit seinem Kern von Nordirland (11.12., 00:00 UTC) unter Abschwé-
chung zur Deutschen Bucht (12.12., 00:00 UTC) und weiter nach Polen (13.12.,
00:00 UTC). Im Warmsektor des Tiefs stromte warme und feuchte Meeresluft aus
westlichen Richtungen nach Siiddeutschland ein, in der es zu verbreiteten Nieder-
schldgen kam. Das erste Niederschlagsgebiet (Abb. 5.1) trat zwischen ca. 06:00 MEZ
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am 11.12. und 08:00 MEZ am 12.12. auf. Nach Durchzug einer schwach wetter-
wirksamen Kaltfront in den Vormittagsstunden des 12.12. gingen die Temperaturen
um fast 7 K zuriick, der Wind drehte langsam auf Westnordwest (Abb. 5.2). Be-
dingt durch den hohen Feuchtegehalt in der Kaltluft (annihernde Sattigung bis ca.
650 hPa) kam es, vor allem in der Nacht zwischen dem 12. und 13.12. zu weite-
ren ergiebigen Niederschligen (Abb. 5.1), die in den Mittelgebirgen schlieflich als
Schnee fielen. Im Lauf des 13.12. beendete die Ausdehnung eines Azorenhoch die
lange Niederschlagsperiode in Siiddeutschland.

Modellsimulationen

Wiéhrend der Dauer des Niederschlagsereignisses fanden an der Station Stuttgart
insgesamt 6 Radiosondenaufstiege jeweils um 00:00 und um 12:00 UTC statt, die
fiir die Simulation des Ereignisses verwendet wurden. Die Parameterwerte fiir die

folgenden Simulationen sind in Tabelle 5.2 zusammengefasst.

Abbildung 5.3 zeigt den simulierten Vertikalwind (oben) und die simulierte Nieder-
schlagsintensitédt (unten) im Vertikalschnitt fiir den Radiosondenaufstieg vom 11.12.,
13:00 MEZ (Abb. 5.2). Die Lage des Vertikalschnitts kann Abbildung 5.5 entnom-
men werden (nordliche Linie). Vorherrschend zu diesem Termin waren feuchtwarme
Luftmassen im Warmsektor des Tiefs. Die Windgeschwindigkeit als hohengewich-
tetes Mittel zwischen dem Boden und einer Héhe von 4000 m betrug 20 m s~! bei
einer Windrichtung von 270°. Die mittlere Schichtung war bis 2000 m feuchtla-
bil, daher wurde die Brunt-Viisild-Frequenz auf den nahezu neutralen Wert von
N; = 0.001 s gesetzt. Fiir die maximale Hindernishéhe von 1000 m im Nord-
schwarzwald folgt daraus eine Froude-Zahl von F'r = 20. In diesem Bereich erfolgt
die Uberstromung der Hindernisse nahezu glatt ohne Auslésung von Leewellen. Auf-
grund der hohen Windgeschwindigkeit und der geringen Stabilitdt der Schichtung
erreichen die mit dem Stromungsmodell simulierten Vertikalgeschwindigkeiten Werte
von iiber 1.4 m s™! (Abb. 5.3, oben). Daraus ergeben sich relativ hohe Intensitéiten
des orografisch bedingten Niederschlags bis iiber 4 mm h~! (Abb. 5.3, unten). Da
zu dieser Zeit vor allem auch in der Hohe anndhernd Séttigung vorlag, wird Nieder-
schlag bis in Hohen von knapp iiber 4000 m gebildet. Oberhalb der 0°C-Grenze in
ca. 2500 m (vollstandiges Schmelzen der Hydrometeore in 2100 m) fillt der gesamte
Niederschlag als Schnee oder Eis. Dementsprechend werden die langsam fallenden

Eisteilchen tiber weite Strecken verdriftet.

Die Temperatur ging 24 Stunden spéter in der riickseitig der Front einfliefkenden
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Abbildung 5.3: Simulierter Vertikalwind (oben) und simulierte Niederschlagsinten-
sitdt (unten) fiir den 11.12.1997, 13:00 MEZ im Vertikalschnitt (nordliche Linie in
Abb. 5.5).

Kaltluft in allen Hohen um 6-10°C zuriick, wahrend die Schichtung immer noch
feuchtlabil war. Der Wind drehte unter leichter Abschwichung (15 m s™!) von 270°
auf 280°. Das Vertikalwindfeld (Abb. 5.4, oben) bei einer Froude-Zahl von Fr = 15
ist qualitativ dhnlich zu dem vorhergehenden, nur mit etwas geringeren maxima-
len Hebungsgeschwindigkeiten als Folge der verringerten Anstromgeschwindigkeit.
Niederschlag fillt nun aufgrund der niedrigeren Temperaturen in der Kaltluft (0°C-
Grenze: 1250 m) fast iiberall in fester Form (Abb. 5.4, unten). Mit Werten bis fast
3 mm h! ist die simulierte Niederschlagsintensitit zwar geringer gegeniiber den

Simulationen fiir den Vortag, aber aufgrund der anndhernden Séttigung der kalten
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Abbildung 5.4: Simulierter Vertikalwind (oben) und simulierte Niederschlagsinten-
sitdt (unten) fiir den 12.12.1997, 13:00 MEZ im Vertikalschnitt (nordliche Linie in
Abb. 5.5).

Luftmassen bis in 600 hPa (ca. 4100 m) findet Niederschlagsbildung auch noch in
Hoéhen von 3500 m statt. Da oberhalb des HKN (1000 m) aller Niederschlag in
fester Form féllt, ist trotz der geringeren horizontalen Windgeschwindigkeiten die
horizontale Verdriftung noch relativ stark. Im Bereich der Nordvogesen (km 60)
wird auf der Leeseite mehr Niederschlag berechnet als auf der Anstromseite. Im
Nordschwarzwald (ab km 130) verlagert sich das Niederschlagsmaximum iiber den

Bergkamm hinaus bis ins Leegebiet.
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Abbildung 5.5: Ré&umliche Verteilung der Niederschlagssummen fiir den 11.—
13.12.1997 nach Simulationen mit Regression (gesamtes Gebiet ohne Kraich-
gau/Odenw.; oben) und Messungen (unten).
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Vergleich mit Beobachtungen

Die Regression fiir das gesamte Niederschlagsereignis vom 11.12. bis 13.12.1997
tiber alle Stationen (ohne Kraichgau/Odenwald) liefert eine Ausgleichsgerade von
R =0.63 - Rg;m + 14.7 mm. Der Korrekturfaktor (Steigung der Ausgleichsgeraden)
von 0 = 0.63 bedeutet, dass der simulierte Niederschlag im Mittel den 1.6-fachen
Wert des gemessenen Niederschlags aufweist. Diese Differenz ist im Wesentlichen
auf die Vernachlédssigung der Evaporation im Modell und die getroffene Annahme,
dass das gesamte berechnete Kondensat in Niederschlag tibergeht, zuriickzufiihren.
Insgesamt aber zeigt der berechnete Wert des Korrekturfaktors, dass der Anteil des
orografisch verursachten Niederschlags quantitativ sehr gut vom Modell wiedergege-
ben wird. Der Hintergrundniederschlag R,,, ist dem Regressionsmodell zufolge mit
11.6 mm gering im Vergleich zu den maximalen Niederschlagssummen. Die Nieder-
schlagsverteilung ist somit im Wesentlichen orografisch bestimmt.

Die Korrelation zwischen den Messdaten und den Simulationsdaten ist fiir den Nord-
schwarzwald mit r = 0.88, fiir den Siidschwarzwald mit » = 0.93 und fiir den ge-
samten Siiden (Simulationsgebiet ohne Kraichgau/Odenwald) mit » = 0.84 hoch
(Rang-Korrelationskoeflizienten nach Kendall). Die rdumliche Varianz des Nieder-
schlags kann damit um bis zu 86.5 % (Siidschwarzwald) durch das Modell erklért

werden (Bestimmtheitsmaf B = r?).

Der simulierte Niederschlag nach Anpassung mit einem Regressionsmodell ist in
Abbildung 5.5 (oben) dargestellt. Dem gegeniibergestellt ist die Niederschlagsver-
teilung nach den Messungen an den DWD-Messstationen (unten). Insgesamt ist die
Ubereinstimmung zwischen den Messungen und den Simulation gut. Die Nieder-
schlagsmaxima im Nord- und Siidschwarzwald werden sowohl in der Magnitude als
auch beziiglich ihrer Lage gut durch die Simulationen wiedergegeben. In allen Fillen
liegen die héchsten Werte sowohl bei den Messungen als auch bei den Simulationen
in der Nihe der Berggipfel. Allerdings haben sie in den Simulationen eine etwas
grofere rdumliche Ausdehnung als bei den Messungen. Dabei ist aber zu beachten,
dass gerade in diesen Gebieten, z.B. im Nordschwarzwald bei (=155 km /y=155 km)
oder im Stidschwarzwald bei (z=100 km/y=45 km) keine Messstationen vorhanden
sind. Im Norden des Simulationsgebiets und im Bereich der Schwibischen Alb ist
die rdumliche Verteilung der Niederschlagssimulationen dhnlich der Verteilung nach
den Messungen. Allerdings liegen vor allem auf der Anstromseite der Schwéabischen

Alb die Simulationswerte {iber denen der Messungen.

In Abbildung 5.6 sind die Niederschlagssummen der Simulationen im West-Ost-
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Abbildung 5.6: Niederschlagssummen vom 11.-13.12.1997 im West-Ost-Schnitt mit
Simulationsdaten (durchgezogene Linie), Stationsdaten (Rauten) und Simulations-
daten, interpoliert auf die jeweilige Position der Stationen (Kreuze). Die Positionen
der Geldandeschnitte im Norden (N), in der Mitte (M) und im Siiden (S) sind in Abb.
5.5 eingezeichnet.
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Schnitt sowie einzelne Stationsmessungen (Rauten) dargestellt. Da die Stationen
(Dreiecke in Abb. 4.2) nicht genau auf einer Linie liegen, sind in der Abbildung
zusitzlich die Simulationsdaten (Kreuze) dargestellt, die auf die exakte Position der
einzelnen Stationen interpoliert wurden. Auch hier zeigt sich die gute qualitative
und quantitative Ubereinstimmung zwischen den Simulationen und den Messungen.
Gut zu erkennen ist, dass die Maxima und Minima des Niederschlags nicht unbedingt
mit denen der Orografie zusammen fallen. Daher konnen Interpolationsverfahren,
bei denen die Hohe iiber Meeresniveau als mafgeblicher Faktor beriicksichtigt wird,
die tatséchliche Verteilung des Niederschlags vor allem in Gebieten mit starker oro-

grafischer Gliederung nicht korrekt wiedergeben.

5.5.2 Niederschlagsereignis II: 16.—17.09.2000

EinfliefRende feuchte Luftmassen am Rande eines Hohentiefs zusammen mit oro-
grafischen Hebungsprozessen fiihrten zwischen dem 16. und 17.09.2000 zu teils er-
heblichen Niederschldgen, allerdings nur im noérdlichen Schwarzwald. Die héchsten
Summen wurden an den Stationen Herrenwies (116 mm), Hornisgrinde (137 mm;
siehe Abb. 5.7) und Dobel (85 mm) gemessen.
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Abbildung 5.7: Zeitreihe der gemessenen akkumulierten Niederschlagssummen vom
16.-17.09.2000 an verschiedenen Stationen im Simulationsgebiet. Lage der Stationen
in Abb. 4.2.
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Abbildung 5.8: Radiosondenaufstiege am 16.09.2000, 19:00 MEZ (durchgezogene
Linien; Windpfeile links) und am 17.09.2000, 01:00 MEZ (gestrichelte Linien; Wind-
pfeile rechts). Dargestellt: Profile von Temperatur, Taupunktstemperatur, relativer
Feuchte und Hebungskurve eines Luftpakets vom Boden aus (punktiert). Rechts:
vertikale Windprofile (kurzer Strich = 5 kn, langer Strich = 10 kn, Dreieck = 50 kn).

Synoptische Lage

Grund fiir die starken Niederschlige war ein kaltes Hohentief, dessen Kern sich vom
Armelkanal (16.09., 00:00 UTC) iiber den Norden Deutschlands hinweg nach Nord-
polen (18.09., 00:00 UTC) verlagerte (Grofwetterlage Wz). An seiner Stidwestflanke
flossen in den unteren Hohen feuchte und milde Luftmassen von Nordwesten her ein,
wahrend in der Hohe Kaltluftadvektion wirksam war. Im Bodendruckfeld markiert
zudem eine kurze zyklonale Welle mit einer ausgeprigten Konfluenzzone iiber dem
Stidwesten Deutschlands ein Gebiet mit verstirkter Hebung. Durch diese Konstel-
lation kam es hier vor allem in der Nacht vom 16. auf den 17.09. zu moderaten, aber
lange anhaltenden Niederschligen (Abb. 5.7), die zusitzlich aufgrund der hohen
Windgeschwindigkeiten deutliche Verstirkung durch die Orografie erfuhren.
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Modellsimulationen

Wiéhrend des insgesamt 28-stiindigen Niederschlagsereignisses fanden vier Radio-
sondenaufstiege statt, die fiir die Initialisierung des Niederschlagsmodells verwendet
wurden. Zusétzlich zu den routineméfigen Vertikalsondierungen gab es an beiden
Tagen jeweils um 18:00 UTC weitere Aufstiege.

Aus dem Vertikalprofil in der Warmluft am 16.09., 19:00 MEZ (Abb. 5.8) folgt ei-
ne vom Boden bis in 4000 m Hohe gemittelte horizontale Windgeschwindigkeit von
15.8 m s~! und eine Windrichtung von 260°. Die Schichtung war feuchtlabil, da-
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Abbildung 5.9: Simulierter Vertikalwind (oben) und simulierte Niederschlagsinten-
sitdt (unten) fiir den 16.09.2000, 19:00 MEZ im Vertikalschnitt (nordliche Linie in
Abb. 5.11).
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her wurde auch hier die Brunt-Vaisila-Frequenz auf den fast neutralen Wert von
N; = 0.001 m s™* gesetzt. Daraus folgt eine Froude-Zahl von Fr = 15 (Gelindehs-
he 1000 m). Das simulierte Vertikalwindfeld im West-Ost-Schnitt (Abb. 5.9, oben)
zeigt eine annihernd glatte Uberstromung der einzelnen Berge analog zu Ereignis
I (Abb. 5.3). Die Hebung erreicht Werte bis maximal 1.2 m s™!. Da das Vertikal-
profil zu dieser Zeit vor allem in den unteren Hohe keine Sattigung aufweist und
das HKN mit 1600 m relativ hoch liegt, konnen sich im Bereich der Hebungsge-
biete nur geringe Niederschlagsintensitéten bis 2 mm h~' bilden (Abb. 5.9, unten).
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Abbildung 5.10: Simulierter Vertikalwind (oben) und simulierte Niederschlagsinten-
sitdt (unten) fiir den 17.09.2000, 01:00 MEZ im Vertikalschnitt (nordliche Linie in
Abb. 5.11).
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Niederschlag unterhalb von 2250 m (0°C Grenze 2500 m) fallt als Regen mit hohen
Fallgeschwindigkeiten zu Boden. Daher ist die horizontale Verdriftung gering und

der Niederschlag konzentriert auf die Bereiche um die Gipfel.

Sechs Stunden spéter (17.09.2000, 01:00 MEZ) dnderten sich zwar mit Einfliefen von
Luftmassen aus nordlicheren Richtungen die Temperaturen fast nicht, dagegen zeig-
te die Feuchte eine ausgepragte Zunahme. Bis in Hohen von iiber 600 hPa (3600 m)
wurde anndhernd Sittigung erreicht, und das HKN sank auf nunmehr 750 m ab
(Abb. 5.8). Die aus dem Profil gemittelte Windgeschwindigkeit betrug 18.3 m s},
die Windrichtung 287°, die Brunt-Viisild-Frequenz N; = 0.0014 s™! (Fr = 13.1).
Aufgrund der etwas hoheren horizontalen Windgeschwindigkeit liegen die simulierten
Hebungsgeschwindigkeiten (Abb. 5.10, oben) mit Werten bis 1.5 m s~! geringfiigig
iiber denen sechs Stunden zuvor. Vor allem wegen der iiber weite Hohenbereiche
gesittigten Luftmassen ergeben sich daraus hohe simulierte Niederschlagsintensi-
taten bis 7 mm h™! im Anstrombereich des Nordschwarzwalds. Auch hier ist die
horizontale Verdriftung der Hydrometeore aufgrund der schnellen Fallzeit und der
kurzen Bildungszeit von Wolken in der fliilssigen Phase geringer. Daher findet eine

Konzentration des Niederschlags vorderseitig und um den Gipfelbereich statt.

Vergleich mit Beobachtungen

Wie die rdumliche Verteilung der Niederschlagsummen nach den Messungen an den
DWD-Stationen zeigt (Abb. 5.11), fiel an diesen beiden Tagen Niederschlag nur
nordlich des mittleren Schwarzwalds, wihrend im Siiden keine oder nur sehr geringe
Niederschlagsmengen registriert wurden. In diesem Fall ist eine Regressionsrech-
nung, die das gesamte Simulationsgebiet einschliefit, nicht sinnvoll. Daher wird eine
lokal begrenzte Regression nur mit den Messdaten und zugehorigen Simulationsda-
ten im Umbkreis von 20 km um die einzelnen Gitterpunkte durchgefiihrt (siehe Kap.
5.2). Durch die lokale Regression wird sichergestellt, dass in Gebieten, in denen
kein Niederschlag gemessen wurde, auch von den Simulationen kein Niederschlag
wiedergegeben wird, d.h. hier sind § = 0 und Ry, = 0.

Die Regression fiir den gesamten Nordschwarzwald, wo die héchsten Niederschlags-
summen auftraten, liefert die Ausgleichsgerade R = 0.88- Ry;, +11.87 mm bei einem
Korrelationskoeffizienten von 0.80. Der Korrekturfaktor § liegt auch hier nahe dem
theoretischen Wert von 1. Aus der geringen Summe des Hintergrundniederschlags
Ry, von 11.9 mm folgt, dass die hohen Niederschlagssummen im Nordschwarzwald

mit bis zu 150 mm weitestgehend orografisch bedingt waren. Daher kann auch dieses
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Abbildung 5.11: Ré&umliche Verteilung der Niederschlagssummen fiir den 16.—
17.09.2000 nach Simulationen mit lokaler Regression (Messdaten im Umkreis von
20 km um Gitterpunkte; oben) und nach Messungen (unten).
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Abbildung 5.12: Niederschlagssummen vom 16.—17.09.2000 im West-Ost-Schnitt mit
Simulationsdaten nach lokaler Regression (Radius 20 km; durchgezogene Linie),
Simulationsdaten nach Regression fiir das Teilgebiet Nordschwarzwald (gestrichelte
Linie), Stationsdaten (Rauten) und Simulationsdaten, interpoliert auf die jeweilige
Position der Stationen (Kreuze). Die Position des Geldndeschnitts im Norden in
Abbildung 5.11 eingezeichnet.

Ereignis gut durch das Niederschlagsmodell wiedergegeben werden.

Die raumliche Verteilung der Niederschlagssummen vom 16. bis 17.09.2000 nach Si-
mulationen (Abb. 5.11, oben) und Messungen (Abb. 5.11, unten) zeigt sowohl qua-
litativ als auch quantitativ eine gute Ubereinstimmung. Die Lage und die Hohe der
Niederschlagsmaxima im Nordschwarzwald sind bei den Messungen und den Simu-
lationen nahezu identisch. Allerdings sind auch hier, wie schon zuvor bei Ereignis I,
die Gebiete mit hohen Niederschlagssummen bei den Simulationen gegeniiber denen
der Messungen etwas grofer (z.B. 2=150 km /y=160 km oder =130 km /y=130 km).

Die Uberpriifung der Simulationen nach Anwendung der lokalen Regression mit den
Daten des Ombrometermessnetzes Baden-Wiirttemberg als unabhingigen Testda-
ten ergab einen Korrelationskoeffizienten von r = 0.96 fiir das gesamte Simulations-
gebiet ohne Kraichgau/Odenwald und r = 0.94 fiir den Nordschwarzwald (Rang-
Korrelationskoeffizient). Uber 92 bzw. 88 % der riaumlichen Varianz der Messun-
gen kann daher durch die Modellsimulationen mit der Datenanpassung durch lokale
Regression erklart werden. Dies bestétigt die gute Anwendungsmoglichkeiten des
Modells auch bei Niederschlagen, die grofraumig inhomogen sind durch Anwendung

eines lokalen Regressionsmodells.
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Da bei diesem Ereignis nur die nordlichen Landesteile von Niederschldgen betroffen
waren, ist in Abbildung 5.12 nur die nérdliche Linie im Vertikalschnitt dargestellt.
Insgesamt zeigt sich auch hier eine gute Ubereinstimmung zwischen den Messungen
und Simulationen, vor allem auch im Bereich des Maximum. Im Rheintal findet
die Niederschlagszunahme erst unmittelbar im Anstiegsbereich der Orografie auf
der Luvseite des Schwarzwalds statt. Dadurch werden wie schon zuvor am 11.—
13.12.1997 auch hier die Niederschlagssummen im Rheintal am Randbereich des
Schwarzwalds vom Modell unterschétzt. Der Niederschlagsverlauf der Simulations-
daten, der aus einer auf alle Gitterpunkte gleich angewandten Regressionsgeraden
des Teilgebiets Nordschwarzwald resultiert, ist qualitativ wie quantitativ dazu in
guter Ubereinstimmung. Im Bereich der Schwibischen Alb allerdings erfolgt eine
deutlichere Reduzierung der Summen und damit eine bessere Anpassung der Simu-

lationen an die Messungen durch die lokale Regression.

5.5.3 Niederschlagsereignis III: 28.-29.10.1998

Der Durchzug einer Kaltfront in Verbindung mit kréftigen Hebungsprozessen auf-
grund der Dynamik der Hohenstromung fiihrte zwischen dem 28. und 29.10.1998
vor allem im Bereich des Nordschwarzwalds zu kraftigen Niederschlagen. Hier wur-
den die hochsten Summen an den Stationen Geroldsau (174 mm) und Weisenbach
(168 mm) gemessen, wihrend sie im Siidschwarzwald erheblich geringer waren (Todt-
moos 58 mm, Feldberg 33 mm). Bedingt durch die starken Niederschlidge im Nord-
schwarzwald, die zudem innerhalb kurzer Zeit auf anndhernd wassergesittigte Bo-
den fielen, kam es verbreitet zu Uberflutungen und einigen Hangrutschungen. Am
schwersten betroffen war die Stadt Baden-Baden, die durch den Vorfluter Oosbach,
dessen Pegel innerhalb von wenigen Stunden auf iiber 3 m anstieg (Normalpegel:

2040 cm), iiber weite Teile iberschwemmt wurde.

Synoptische Lage

Ein markanter, in allen Hohen stark ausgepragter Trog verlagerte sich zusammen mit
dem Sturmtief am Boden langsam von den Shetlandinseln (28.10., 00:00 UTC) nach
Norwegen (29.10.) und weiter nach Finnland (30.10.). In dem breiten Warmsektor
des Frontensystems floss am 28.10. feuchtwarme Tropikluft nach Siidwestdeutsch-
land ein. Durch die grofrdumige Aufgleitbewegung kam es verbreitet zu mafigen
Niederschldgen (erste Niederschlagsperiode bis 28.10., 20:00 MEZ in Abb. 5.13).

Auf dem Héhepunkt ihrer Wetterwirksamkeit iiberquerte eine weit ausladende, wel-
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Abbildung 5.13: Zeitreihe der gemessenen akkumulierten Niederschlagssummen vom
28.-29.10.1998 an verschiedenen Stationen im Simulationsgebiet. Lage der Stationen
in Abb. 4.2.

lende Kaltfront in den Abendstunden des 28.10. den Nordschwarzwald, die hier zu
kraftigen Niederschlagen fiihrte (zweite Niederschlagsperiode ab 28.10., 20:00 MEZ
in Abb. 5.13). Einer zweiten Welle, die in den Vormittagsstunden des 29.10. den
Stiden Deutschlands iiberquerte, folgten bis zum Nachmittag weitere Niederschlige

aus den kiihleren, aber sehr feuchten Luftmassen aus nordwestlichen Richtungen.

Modellsimulationen

Wiéhrend der Dauer des gesamten Niederschlagsereignisses wurden an der Station
Stuttgart insgesamt vier Radiosondenaufstiege durchgefiihrt, die fiir die Initialisie-
rung des Niederschlagsmodells verwendet wurden. Im Vertikalprofil vom 28.10.,
13:00 MEZ (Abb. 5.14) im Warmsektor des Tiefs treten die sehr hohen Windge-
schwindigkeiten in allen Hohen markant hervor. Die gemittelte Windgeschwindig-
keit (bis 4000 m Hohe) lag zu diesem Zeitpunkt bei 33.6 m s, die Windrichtung
betrug 270°. Die Schichtung bis zu einer Hoéhe von 2000 m war mit einer Brunt-
Viisild-Frequenz von Ny = 0.003 s ! gering feuchtstabil. Daraus berechnet sich
eine Froude-Zahl von Fr = 11.2 (Hindernishéhe 1000 m).

Aufgrund der hohen Windgeschwindigkeit ergeben sich ebenfalls sehr hohe berech-
nete Vertikalgeschwindigkeiten mit Werten bis iiber 2 m s™* (Abb. 5.15, oben). Die

Uberstrémung der Hindernisse erfolgt dabei im Wesentlichen glatt, Leewellen sind
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Abbildung 5.14: Radiosondenaufstiege am 28.10.1998, 13:00 MEZ (durchgezogene
Linien; Windpfeile links), am 29.10.1998, 01:00 MEZ (gestrichelte Linien; Windpfei-
le mitte) und am 29.10.1998, 13:00 MEZ (gepunktete Linien; Windpfeile rechts).
Dargestellt: Profile von Temperatur, Taupunktstemperatur, relativer Feuchte und
Hebungskurve eines Luftpakets vom Boden aus (punktiert). Rechts: vertikale Wind-
profile (kurzer Strich = 5 kn, langer Strich = 10 kn, Dreieck = 50 kn).

nicht zu erkennen. Obwohl die Atmosphére in den unteren Schichten nicht geséttigt
ist, kommt es infolge der hohen orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten
zur Bildung von kréftigem Niederschlag oberhalb des HKN (1200 m) mit Intensi-
titen bis 9.5 mm h™' (Abb. 5.15, unten). Die Hydrometeore, die unterhalb von
3000 m in Form von Regentropfen fallen, werden mit dem starken Horizontalwind
iiber weite Strecken verfrachtet. Dadurch liegen die Niederschlagsmaxima nicht

mehr vorderseitig, sondern riickseitig der einzelnen Berggipfel.

In der Nacht des 28.10. iberquerte die ausgepriagte Kaltfront den Siidwesten Deutsch-
lands. Im Radiosondenaufstieg von 01:00 MEZ ist dies noch nicht zu erkennen, erst
um 13:00 MEZ des gleichen Tags tritt der markante Riickgang der Temperatur um
bis zu 10°C auf. Die Windgeschwindigkeit um 01:00 MEZ ging auf 20.0 m s~! zu-
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Abbildung 5.15: Simulierter Vertikalwind (oben) und simulierte Niederschlagsinten-
sitdt (unten) fiir den 28.10.1998, 13:00 MEZ im Vertikalschnitt (nordliche Linie in
Abb. 5.17).

riick bei einer Drehung genau auf westliche Richtungen (Mittel bis 4000 m). Die
Schichtung war mit N; = 0.004 s~ ! geringfiigig stabiler gegeniiber der Sondierung
im Warmsektor 12 Stunden zuvor.

Vor allem die geringeren horizontalen Windgeschwindigkeiten, aber auch die erh6h-
te Schichtungsstabilitdt fithren jetzt zu den niedrigeren Vertikalgeschwindigkeiten
in den Simulationen, die nur noch Werte bis knapp 1.4 m s~ ! erreichen (Abbildung
5.16, oben). Bei einer Froude-Zahl von Fr = 5 kénnen einzelne, schwach ausge-
pragte Wellen im Stromlinienmuster beobachtet werden. Auferdem sind die Auf-

und Abwindbereiche vertikal leicht in Richtung der Anstromung geneigt. Vor allem
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Abbildung 5.16: Simulierter Vertikalwind (oben) und simulierte Niederschlagsinten-
sitdt (unten) fiir den 29.10.1998, 01:00 MEZ im Vertikalschnitt (nordliche Linie in
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Abb. 5.17).

im Rheintal bildet sich schon vor Erreichen des Schwarzwalds ein grofses Hebungs-
gebiet aus, das zur Folge hat, dass die Niederschlagsbildung hier weiter stromauf
einsetzt (Abb. 5.16, unten). Obwohl die Hebung zu diesem Zeitpunkt geringer ist
als 12 Stunden zuvor, ergeben sich mit Werten bis knapp iiber 11 mm h! héhe-
re simulierte Niederschlagsintensitdten. Der Grund hierfiir ist die fast vollstindige
Sattigung der Luftmassen bis zu einer Hohe von fast 4500 m und das Absinken des

HKN auf 650 m. Die Maxima des Niederschlags liegen, bedingt durch die geringere
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Abbildung 5.17: Ré&umliche Verteilung der Niederschlagssummen fiir den 28.—
29.10.1998 nach Simulationen mit lokaler Regression (Messdaten im Umkreis von
20 km um Gitterpunkte; oben) und nach Messungen (unten).
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Vergleich mit Beobachtungen

Die raumliche Verteilung der gemessenen Niederschlagssummen wahrend des gesam-
ten Ereignisses (Abb. 5.17, unten) zeigt sehr hohe Werte iiber weite Bereiche des
Simulationsgebiets. Vor allem im Norden des Landes fiel sehr viel Niederschlag (bis
zu 110 mm), wahrend im Siiden, vor allem auch im Bereich des Siidschwarzwalds,
keine hohen Summen gemessen werden konnten. Dies legt nahe, dass die Ursache des
Niederschlags vor allem in der grofsraumigen Dynamik begriindet lag und nicht in
erster Linie von orografischen Prozessen dominiert wurde. Daher erscheint auch hier
eine lokale Regression mit den Stationen und Simulationswerten in der Umgebung
der einzelnen Gitterpunkte (Radius 20 km) als sinnvoll. Die mit diesem Verfahren
angepassten Simulationen (Abb. 5.17, oben) zeigen eine gute Ubereinstimmung zu
den Messungen. Die Lage und Hohe der Gebiete mit den hochsten Niederschlagen
im Nordschwarzwald wird durch die Simulationen annidhernd gut wiedergegeben.

Fiir den gesamten Schwarzwald ist die Korrelation zwischen den Messungen (Ombro-
metermessnetz des Landes Baden-Wiirttemberg) und Simulationen mit 0.91 hoch.
Fiir alle Stationen im gesamten Siiden (Simulationsgebiet ohne Kraichgau/Odenwald)

betriagt der Korrelationskoeffizient ebenfalls » = 0.91.

Fiir den Nordschwarzwald allein ergibt sich aus der Regression aller Stationsdaten
und entsprechender Simulationswerte eine Regressionsgerade mit R = 1.53 + Ry +
60 mm. Die hohen Werte sowohl fiir die Geradensteigung ¢ als auch fiir den Ach-
senabschnitt Ry, belegen, dass dieses Ereignis stark von grofrdumigen und nicht in
erster Linie von lokalen orografischen Prozessen bestimmt war. Solche grofrdumigen
Prozesse, wie in diesem Fall die Dynamik der Hohenstromung oder die Instabilitét
im Bereich der Kaltfront, konnen durch das Modell nicht wiedergegeben werden.
Trotzdem folgt aus den Simulationen unter Anwendung einer lokalen Regression

eine realistische Wiedergabe des rdumlichen Niederschlagsmusters.

Den Verlauf der Niederschlagssummen im West-Ost-Schnitt zeigt Abbildung 5.18.
Auch in dieser Darstellung zeigen sich nur geringe Differenzen zwischen den Mes-
sungen und den Simulationen. Vor allem im Norden und in der Mitte des Simu-
lationsgebiets fallen fast alle Wertepaare zusammen. Abweichungen zwischen den
Simulationen nach lokaler Regression (durchgezogene Linie) und den Simulationen
mit Regression fiir einzelne Teilgebiete (gestrichelte Linie) sind vor allem bei der
mittleren und siidlichen Linie zu erkennen. Sie sind im Wesentlichen eine Folge
des starken Einflusses von groftiraumigen Hebungsprozessen und Instabilitdten im

Frontbereich auf die Niederschlagsverteilung.
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Abbildung 5.18: Niederschlagssummen vom 28.—29.10.1998 im West-Ost-Schnitt mit
Simulationsdaten nach lokaler Regression (Radius 20 km; durchgezogene Linie), Si-
mulationsdaten nach Regression fiir die einzelnen Teilgebiete Nordschwarzwald (N),
Gesamtschwarzwald (M) und Siidschwarzwald (S) als gestichelte Linien, Stations-
daten (Rauten) und Simulationsdaten, interpoliert auf die jeweilige Position der
Stationen (Kreuze). Die Positionen der Geldndeschnitte im Norden (N), in der Mit-
te (M) und im Siiden (S) sind in Abbildung 5.17 eingezeichnet.
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5.5.4 Bewertung der Simulationsergebnisse

Insgesamt konnen, wie die Beispiele gezeigt haben, durch die Simulationen mit dem
vorliegenden Niederschlagsmodell die Messungen gut wiedergegeben werden. Damit
eignet sich das Modell gut als Werkzeug zur Interpolation von Punktmessungen bei
einzelnen Niederschlagsereignissen. Vor allem dann, wenn die Niederschlagsvertei-
lung in erster Linie von orografischen Effekten dominiert ist, lassen sich mit dem
Modell realistische Ergebnisse erzielen (Ereignis I). Die Ubereinstimmung zwischen
Simulation und Messung ist umso geringer, je stirker die rdumliche Varianz des
Niederschlags durch synoptische (Ereignis IT) oder kleinrdumige Prozesse wie starke
Hebungsgebiete im Frontbereich oder Konvektion (Ereignis III) dominiert ist. In
diesen Féllen ist es sinnvoll und notwendig, die Regression zwischen Simulations-
und Messdaten nicht auf das gesamte Gebiet zu beziehen, sondern den rdumlichen
Variationen durch Anwendung einer lokalen Regression Rechnung zu tragen. Eine
Regression mit den Stationen im Umkreis von 20 km um die einzelnen Gitterpunkte
fiihrte hier zu guten Modellergebnissen hinsichtlich der kleinrdumigen orografischen
Effekte.

Im Nord- und Stidschwarzwald, wo bei den beobachteten Starkniederschlagsereignis-
sen hohe orografisch induzierte Vertikalgeschwindigkeiten zu hohen Niederschlags-
summen fiihrten, sind die Simulationen qualitativ und quantitativ in guter Uber-
einstimmung zu den Messungen. Weniger gute Ergebnisse ergeben sich in Gebieten
mit geringen orografischen Hebungen, so in den meisten nordlichen Teilen des Si-
mulationsgebiets, zum Teil aber auch im Bereich der Schwébischen Alb. Sinnvolle
Verteilungen lassen sich hier oft nur durch Mittelung der Messdaten und nicht aus
Modellsimulationen ableiten. Allerdings treten in diesen Gebieten auch keine Star-
kniederschldge mit langer Andauer auf.

Die geeignete Parameterwahl fiir die Modellsimulationen ist hdufig abhéngig von
den betrachteten Gebieten. Vor allem zwischen Nord- und Siidschwarzwald zei-
gen sich teilweise erhebliche Unterschiede vor allem bei den Parametern, welche die
Drift der Hydrometeore bestimmen. Dies ldsst vermuten, dass speziell das Wind-
feld oftmals keine horizontale Homogenitéit aufweist, wie durch Verwendung eines
einzelnen Vertikalprofils fiir das gesamte Gebiet angenommen wird. Es wird daher
als sinnvoll erachtet, mit dem Modell verschiedene Liufe mit unterschiedlichen Pa-
rameterkombinationen zu berechnen und fiir jeden Termin den Lauf mit der besten
Ubereinstimmung zwischen Simulationen und Beobachtungen in dem Teilgebiet mit

den hochsten Niederschligen oder in allen Teilgebieten zu verwenden.
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6 Simulationen der stratiformen Starkniederschlage
zwischen 1971 und 2000

Mit dem entwickelten Niederschlagsmodell (Kap. 3) konnen einzelne Ereignisse im
Rahmen der notwendigen Voraussetzungen realistisch simuliert werden. Im folgen-
den Abschnitt werden verschiedene Starkniederschlagsfelder aus Modellsimulationen
in Kombination mit Messdaten abgeleitet. Als Datengrundlage dienen die stratifor-
men Niederschlagsereignisse mit den héchsten Tagessummen an einzelnen Stationen
im Zeitraum von 1971 bis 2000. Mit einer Anpassung an Messdaten liefern diese Si-
mulationen mittlere Niederschlagsfelder. Aufilerdem werden theoretische Verteilun-
gen des ausschliefslich orografisch bedingten Niederschlags als mittlere Summen und
als Summen fiir verschiedene Andauer der Ereignisse abgeleitet. Die Bestimmung
von Niederschlagssummen fiir bestimmte Jéhrlichkeiten (Auftretenswahrscheinlich-
keiten) ermdoglichen es schlieklich, das rdumlich differenzierte Gefahrdungspotenzial

zu quantifizieren.

6.1 Awuswahl der Starkniederschlagsereignisse

Die Auswahl der Starkniederschlagsereignisse im Zeitraum 1971-2000 erfolgte auf
der Basis der Stationsmeldungen der SYNOP-Stationen (DWD) Feldberg, Freuden-
stadt, Klippeneck, Freiburg, Karlsruhe und Stuttgart (Abb. 4.2, Stationen a—f). Als
Kriterium fiir die Auswahl wurde die Uberschreitung einer Niederschlagssumme von
60 mm in einem Messzeitraum von 24 h gemif der Definition von Starkniederschla-
gen nach Heyer (1988) festgelegt (siehe Kap. 2.3, Gl. 2.4). Diese Mindestsumme
erscheint auch im Hinblick auf die Auslésung von verbreitetem Hochwasser als sinn-
voll. Nach den Untersuchungen von Courvoisier (1998) fiir die Schweiz kommt es
dort im Mittel zu verbreitetem Hochwasser, wenn die 24-stiindige Niederschlagssum-
me iiber einem Gebiet von mindestens 500 km? einen Wert von 70 mm iiberschreitet.
Insgesamt kam es an den sechs Stationen in 93 Fillen zu einer Uberschreitung des
Schwellenwerts (Freudenstadt: 57; Feldberg: 50; Freiburg: 6; Klippeneck: 5; Karls-
ruhe: 4; Stuttgart-Flughafen: 4).

Die Unterteilung der ausgewihlten Ereignisse in konvektive und stratiforme Nieder-
schldge erfolgte anhand der Wetterbeobachtungen (ww-Schliissel) an den SYNOP-
Stationen. Waren dabei mehr als 90 % aller Beobachtungen wéihrend eines einzelnen
Ereignisses als Spriithregen, Regen oder Schneefall klassifiziert (ww-Schliissel 50-79),

wurde das gesamte Ereignis der Kategorie ,stratiform“ zugeordnet. Waren dagegen



6.1 Starkniederschlagsereignisse 101

rel. Haufigkeit in %

24 36 48 60 72 84 96 108
Ereignisdauer in h

Abbildung 6.1: Haufigkeitsverteilung der Ereignisdauer der 73 ausgewéhlten strati-
formen Starkniederschlagsereignisse 1971-2000.

tiber 90 % als Schauerniederschlag oder Gewitter markiert (ww-Schliissel 80-99), er-
folgte eine Zuordnung zur Kategorie ,konvektiv®. Alle anderen Ereignisse wurden als
Mischniederschlage eingestuft. Hier erfolgte eine weitere Klassifizierung anhand des
Anteils der jeweiligen Niederschlagsart am Gesamtniederschlag. Nach dieser weite-
ren Einschriankung ergaben sich im Zeitraum 1971-2000 insgesamt 73 stratiforme
bzw. vorwiegend stratiforme Niederschlagsereignisse mit Summen {iber 60 mm in-
nerhalb von 24 h an einzelnen SYNOP-Stationen (Freudenstadt: 53; Feldberg: 36;
Freiburg: 6; Klippeneck: 4; Karlsruhe: 2; Stuttgart-Flughafen: 2).

Der Beginn und das Ende einzelner Niederschlagsereignisse wird dann festgelegt,
wenn die gemessene Niederschlagssumme in 6 h den Wert von 5 mm unterschreitet.
Daraus ergibt sich auch die gesamte Andauer des jeweiligen Ereignisses. Beriick-
sichtigt werden muss dabei allerdings, dass die Auflésung der Daten nur 6 h (in
Einzelfallen 12 h) betragt. Daher kann die tatsdchliche Andauer der Ereignisse ge-
ringer sein.

Abbildung 6.1 zeigt die Haufigkeitsverteilung der Andauer aller 73 ausgewéhlten
Starkniederschlagsereignisse. Danach haben die meisten Ereignisse eine ununter-
brochene Andauer von weniger als 54 h; lediglich in 13 Féllen lag sie iiber diesem
Wert. Die grofite Haufigkeit (29 Ereignisse) findet sich bei einer Niederschlagsdauer
zwischen 42 h und 54 h (Klassenmitte: 48 h).
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Abbildung 6.2: Haéufigkeitsverteilung des Auftretens stratiformer Starknieder-
schlagsereignisse mit Tagessummen > 60 mm an ausgewdhlten SYNOP-Stationen
(DWD) im Zeitraum 1971-2000 beziiglich Monate (oben) und Jahre (unten).

Stratiforme Starkniederschlége treten am héufigsten in den Herbst- und Wintermo-
naten Oktober, November und Dezember auf (Abb. 6.2, oben). Dagegen ist die
Héaufigkeit in den Monaten April und August am geringsten.

Im Jahresverlauf betrachtet liegt die Auftrittswahrscheinlichkeit im Bereich zwischen
null und fiinf Mal pro Jahr (Abb. 6.2, unten). In den ersten zehn Jahren zwischen
1971 und 1980 ist die Ereignishidufigkeit mit durchschnittlich 1.5 Ereignissen pro Jahr
um etwa die Hilfte geringer gegeniiber dem Zeitraum 1981-1990 (3.2 Ereignisse pro
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Jahr) oder dem Zeitraum 1991-2000 (2.6 Ereignisse pro Jahr). Eine Haufung von
Extremereignissen zwischen 1985 und 1995 wurde auch von Dietzer (2000) bei der
Analyse von Niederschlagsdaten zwischen 1931 und 1998 speziell im Schwarzwald
beobachtet. Nach Schonwiese (1997) hat der Niederschlag in den Wintermonaten,
in denen es vermehrt zu stratiformen Starkniederschligen kommt, in den letzten
Jahrzehnten deutlich zugenommen. Der Grund dafiir kénnte in der Zunahme der
bei stratiformen Starkniederschlidgen hiufig vorherrschenden Grofswetterlage West
zyklonal (Wz) durch Anderung der Nordatlantischen Oszillation (NAO-Index) seit
Mitte der 70er Jahre liegen (Bardossy und Caspary, 1990).

Die Tagessummen oberhalb eines Schwellenwerts von 60 mm (1971-2000) liegen an
beiden SYNOP-Stationen Feldberg und Freudenstadt am haufigsten im Intervall
zwischen 60 mm und 70 mm (Klassenmitte 65 mm; Abb. 6.3, oben). Die hochste
Tagessumme innerhalb der 30 Jahre betrug an der Station Freudenstadt 138 mm,
an der Station Feldberg 113 mm. Im Diagramm sind zusitzlich die konvektiven
Ereignisse im gleichen Zeitraum aufgefiihrt. Ihre H&ufigkeit ist gemessen an der

Héufigkeit der stratiformen Ereignisse bei diesen hohen Tagessummen gering.

Die mittleren Tagessummen der ausgewdhlten stratiformen Ereignisse - als Verhalt-
nis zwischen Ereignissumme und Ereignisdauer an der jeweiligen Station - weisen
an den beiden Stationen Feldberg und Freudenstadt die grofite Haufigkeit im In-
tervall zwischen 40 mm und 50 mm auf (Abb. 6.3, unten). Hohere Summen sind
in Freudenstadt allerdings haufiger zu beobachten als am Feldberg, wo die meisten
Ereignisse mittlere Werte unterhalb von 40 mm aufweisen.

Insgesamt kommt es an der Station Freudenstadt im Nordschwarzwald im Vergleich
zur Station Feldberg im Siidschwarzwald héufiger zu Starkniederschldgen mit hohe-
ren Tages- und Ereignissummen. Das gilt jedoch nicht fiir die mittleren Jahressum-
men (Zeitraum 1961-1990). Sie sind an der Station Feldberg mit 1920 mm hoher
gegeniiber der Station Freudenstadt mit nur 1680 mm (Miihr, 1996). Dies macht
deutlich, dass mittlere Werte nur mit grofer Einschrankung Riickschliisse auf Ex-
tremwerte zulassen. Daher ist eine gesonderte Analyse der Extremwerte bei der

Niederschlagsverteilung notwendig.

In Tabelle A.2 im Anhang A.4 sind alle 73 ausgewiahlten Starkniederschlagsereig-
nisse mit Beginn, Dauer, maximaler Summe in den einzelnen Teilgebieten, mittlerer
Intensitdt des Maximums sowie den dabei vorherrschenden Grofiwetterlagen nach

Hess und Brezowsky (Gerstengarbe und Werner, 1999) aufgelistet.
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Abbildung 6.3: Héufigkeitsverteilung der maximalen Tagessummen aller Starknie-
derschlagsereignisse mit R > 60 mm in 24 h (stratiform und konvektiv) im Zeitraum
1971-2000 (oben) und Héufigkeitsverteilung der mittleren Tagessummen (Mittelung
tiber gesamtes Ereignis) aller 73 ausgewéhlten stratiformen Ereignisse (unten).

6.2 Atmosphéarische Bedingungen

Das Auftreten von Starkniederschligen mit langer Andauer im Untersuchungsgebiet

ist mit bestimmten meteorologischen Bedingungen verkniipft (Kunz, 2001). Dies be-

trifft vor allem die Anstrémrichtung, die Windgeschwindigkeit, die Luftfeuchte sowie
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Abbildung 6.4: Windrichtungsverteilung als Mittel zwischen dem Boden und
4000 m Hohe sowie zusétzlich mit der Windgeschwindigkeit gewichtet (links) und
im 850 hPa, 700 hPa und 500 hPa Niveau, ebenfalls mit der Windgeschwindigkeit
gewichtet (rechts) wihrend der 73 Starkniederschlagsereignisse 1971-2000.

die Hohe des Hebungskondensationsniveaus (HKN). Diese meteorologischen Gréfen
wurden wihrend der 73 Starkniederschlagsereignisse zwischen 1971 und 2000 aus
den zugehorigen Radiosondenaufstiegen bestimmt. Die nachfolgenden Abbildun-
gen beziehen sich auf Situationen mit stratiformen Niederschldgen, bei denen an
der SYNOP-Station Freudenstadt innerhalb von 12 h eine Niederschlagssumme von
mindestens 10 mm registriert wurde (Zeitraum 6 h vor bis 6 h nach den Aufstiegen
um 00 UTC und 12 UTC).

Alle Ereignisse fanden bei einer Anstromung aus dem Sektor West statt. Das Maxi-
mum der Windrichtungsverteilung als Mittel zwischen dem Boden und einer Hohe
von 4000 m (Mittelungshohe bei den Simulationen) liegt bei 260° (Abb. 6.4, links).
Bei 63% aller fiir die Simulationen verwendeten Vertikalprofile kann eine Windrich-
tung zwischen 260° und 280° beobachtet werden. Auch in den einzelnen Hohen
treten fast ausschlieflich westliche Windrichtungen bei einer geringen Drehung um
10° in positive Richtung zwischen 850 und 500 hPa auf (Abb. 6.4, rechts).

Generell herrschte wahrend der untersuchten Starkniederschlige eine hohe Windge-
schwindigkeit (Abb. 6.5, oben). Die Haufigkeitsverteilung zeigt ein Maximum bei
22.5 m s (20-25 m s7') sowohl fiir das Mittel zwischen dem Boden und 4000 m
Hohe als auch fiir das Niveau in 850 hPa. In 25 % aller Fille liegt die Windge-
schwindigkeit bis 4000 m iiber 25 m s~!. Geringe Windgeschwindigkeiten unterhalb
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Abbildung 6.5: Haufigkeitsverteilung der Windgeschwindigkeit als Mittel vom Bo-
den bis in 4000 m Hohe und im 850 hPa Niveau (oben) und der Brunt-Viiséla-
Frequenz gemittelt vom Boden bis in 2000 m Hoéhe (Ny = trocken, Ny = feucht;
unten) wahrend der 73 Starkniederschlagsereignisse 1971-2000.

von 10 m s ! fielen meist mit geringen Niederschligen zusammen.

Die Brunt-Viisild-Frequenzen fiir ungesittigte Bedingungen bis in eine Hohe von
2000 m (N, siehe Gl. 3.24) liegen in allen Féllen unterhalb von 0.017 s™! mit einem
Maximum bei 0.012 s~ !. Die Atmosphire weist in allen Féllen also auch schon ohne

Beriicksichtigung der Feuchte nur eine geringe Stabilitdt auf. Wird, wie im vorlie-
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Abbildung 6.6: Haufigkeitsverteilung des Mischungsverhéaltnisses in 850 hPa,
700 hPa und 500 hPa (oben) und des HKN (unten) wahrend der 73 Starknieder-
schlagsereignisse 1971-2000.

genden Stromungsmodell auch, die Feuchte unter Annahme von Séttigung in den
Brunt-Viisila-Frequenzen berticksichtigt (NNy, siehe Gl. 3.24), folgt bei 63 % aller
Vertikalprofile NJ% < 0, d.h. feuchtlabile Schichtung. Um imagindre Brunt-Vaisila-
Frequenzen (bei %—f < I'y; Gl 3.24), die im Modell explizit ausgeschlossen sind, zu

vermeiden, werden diese auf den nahezu neutralen Wert von 0.001 s~! gesetzt.
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Neben hohen orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten ist ein hohes Feuch-
teangebot eine der notwendigen Voraussetzungen fiir das Auftreten von Starknie-
derschldgen. Bei den meisten aller 73 Ereignisse lag das Mischungsverhdltnis im
850 hPa Niveau iiber einem Wert von 4.0 g kg~! (Abb. 6.6, oben). Ebenso zeigt sich
auch in groferen Hohen eine hohe Feuchte. In den meisten Féllen weisen die unte-
ren Luftschichten bis ca. 700 hPa eine vollstdndige Sattigung auf. Dementsprechend
liegt auch das HKN in 84 % aller Fille unterhalb von 1100 m (Abb. 6.6, unten).

Um zu kldren, unter welchen Voraussetzungen stratiforme Starkniederschlige mit
langer Andauer auftreten konnen, sind in Abbildung 6.7 verschiedene meteorolo-
gische Grofen iiber den gemessenen 12 h-Niederschlagssummen an der SYNOP-
Station Freudenstadt aufgetragen. Insgesamt weisen alle dargestellten Parameter
eine hohe Streuung beziiglich der Niederschlagssummen auf. Ein einfacher Zusam-
menhang zwischen den jeweiligen Grofen und den Niederschlagssummen lédsst sich
nicht ableiten. Dennoch kénnen Schwellenwerte als notwendige Voraussetzungen
von starken Niederschligen bestimmt werden. Niederschlagssummen oberhalb von
40 mm innerhalb von 12 h traten in allen Féllen nur dann auf, wenn im 700 hPa
Niveau das Mischungsverhiltnis mehr als 2.8 g kg! betrug (Abb. 6.7a) bzw. die
relative Feuchte iiber 89 % lag (Abb. 6.7b). Dieser Zusammenhang zwischen der
Feuchte und den Niederschlagssummen findet sich auch in allen anderen Hohen
bis zum 500 hPa Niveau. Die hohen Feuchtewerte weisen darauf hin, dass es bei
stratiformen Starkniederschlédgen in der Regel zur Wolkenbildung auch in der Hohe
kommt. Diese sind eine notwendige Voraussetzung fiir den ,seeder-feeder Mechanis-
mus (siehe Kap. 2.2.1). Auferdem waren hohe Niederschlagssummen in allen Fallen
mit einem HKN unterhalb von ca. 1050 m iiber Meeresniveau verbunden (Abb.
6.7c). Da die orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten annihernd propor-
tional zur horizontalen Windgeschwindigkeit sind, kénnen hohe Niederschlagssum-
men ausschlieflich bei hohen Geschwindigkeiten auftreten (Abb. 6.7d). Zu Summen
von mehr als 40 mm kam es in allen Féllen nur bei vorherrschenden Windgeschwin-
digkeiten iiber 17 m s™' (Mittel zwischen Boden und 4000 m i. NN).

Nach den Ausfithrungen oben ist es nicht moglich, das Auftreten von Starknie-
derschldgen direkt auf einzelne atmosphéarische Parameter zuriickzufithren. Hierbei
spielen noch andere Faktoren wie beispielsweise die groffiraumige synoptische Hebung
oder Vertikalumlagerungen im Bereich von Fronten eine grofse Rolle. Die angegebe-
nen Schwellenwerte (r, > 2.8 g kg™, RF > 90 %, HKN < 1200 m, v > 17 m s ')
sind jedoch notwendige Bedingungen dafiir, dass es im Untersuchungsgebiet zu stra-

tiformen Niederschligen mit Summen iiber 40 mm im Zeitraum von 12 h kommt.
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Abbildung 6.7: Zusammenhang zwischen 12 h-Niederschlagssummen an der
SYNOP-Station Freudenstadt und (a) dem Mischungsverhéltnis in 700 hPa, (b)
der rel. Feuchte in 700 hPa, (c) dem HKN und (d) der Windgeschwindigkeit als
Mittel zwischen dem Boden und 4000 m Hohe nach Radiosondenaufstiegen wahrend
der 73 Starkniederschlagsereignisse 1971-2000.

6.3 Modellsimulationen der Starkniederschlagsereignisse

Die Simulationen der 73 ausgewahlten Starkniederschlagsereignisse mit stratifor-
men oder vorwiegend stratiformen Charakter liefern eine Niederschlagsverteilung
der Extremereignisse iiber einen reprisentativen Zeitraum von 30 Jahren in hoher
raumlicher Auflésung. Die Initialisierung des Modells erfolgt analog zu den Simu-
lationen einzelner Ereignisse (Kap. 5.5) mittels der Radiosondenaufstiege an der
Station Stuttgart-Schnarrenberg (DWD) zu den Uhrzeiten 00:00 UTC und 12:00
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UTC. Neben der Bestimmung des rein orografisch bedingten Niederschlags wurden
auch der Gesamtniederschlag durch zusétzliche Anwendung eines linearen Regressi-

onsmodells (Kap. 5.2) aus den Simulationen abgeleitet.

Es bestehen teilweise erhebliche Unterschiede in den am besten geeigneten Werten
der verschiedenen Parameter fiir die einzelnen Gebiete, vor allem zwischen Nord-
und Siidschwarzwald (siehe Kap. 5.4). Da in beiden Regionen orografisch bedingte
Starkniederschlage haufig auftreten, wurden fiir alle 73 Ereignisse jeweils zwolf Si-
mulationslaufe mit verschiedenen Parameterwerten (siehe Tab. 5.1) berechnet. Die

dabei verwendeten Werte der Parameter sind in Tabelle 6.1 aufgelistet.

Von den insgesamt zwolf verschiedenen Modellldufen der einzelnen Ereignisse wurde
jeweils derjenige verwendet, der in dem Teilgebiet mit den hochsten Niederschla-
gen die beste Ubereinstimmung zwischen Messungen und Simulationen ergab. Als

Kriterium hierfiir diente der Rang-Korrelationskoeffizient nach Kendall.

Die Zahl der in dem betrachteten Zeitraum 1971-2000 zur Verfiigung stehenden
Niederschlagsstationen (Tagessummen, DWD) betrigt je nach Niederschlagsereignis
zwischen 256 und 294, im Mittel sind es 281 (Nordschwarzwald: 46, Siidschwarzwald:
76, Schwibische Alb: 85, Kraichgau: 74). Bei einer Gesamtfliche von ca. 29.630 km?
kommt damit im Durchschnitt eine Station auf eine Fliche von 105.4 km?.

Um die Niederschlagsverteilung nach den Modellsimulationen quantitativ und qua-
litativ tiberpriifen zu konnen, werden die verfiigharen Niederschlagsdaten in einen
Datensatz fiir die Regression und einen Testdatensatz unterteilt. Fiir den Testdaten-
satz wurden nur Stationen ausgewéhlt, die wihrend mindestens 90 % aller Ereignisse
(= 66 Ereignisse) betrieben wurden, und die gleichméifig iiber das gesamte Gebiet
verteilt sind. Um eine moglichst gute Représentativitidt der Testdaten zu erreichen,

wurde auferdem bei der Auswahl beriicksichtigt, dass deren statistische Verteilung

Tabelle 6.1: Verwendete Parameterwerte bei den Simulationen der Starknieder-
schlagsereignisse 1971-2000.

‘ Parameter ‘ verwendete Werte
Mittelungshéhe Wind zy 2000 m, 4000, 5000 m
Schmelzen unterhalb 0°C Az 250 m, 400 m, 500 m
Bildungsdauer Eiswolken ¢ 800 s, 900 s, 1000 s

Fallgeschwindigkeit Eispartikel v, | 1m s 1.5 ms !, 2 ms?

Windprofil konstant, lineare Zunahme mit z
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Abbildung 6.8: Haufigkeitsverteilung der Korrelationskoeffizienten (Klassenmitten)
zwischen Messdaten und Simulationsdaten bei allen 73 Niederschlagsereignissen
1971-2000 fiir Nord- und Siidschwarzwald. Datensétze: Stationsdaten ohne Testda-
ten (Kreuze) und Testdaten (Dreiecke).

beziiglich der Stationshéhe in den einzelnen Teilgebieten in guter Ubereinstimmung
zu der Grundgesamtheit der Stationen war. Die Anzahl der Testdaten wurde auf ca.
1/5 der Gesamtstationszahl festgelegt und belduft sich damit auf 56 Stationen. Die

Lage dieser und aller anderen Stationen kann Abbildung 4.2 entnommen werden.

Schon die Simulationsergebnisse der 73 verschiedenen Niederschlagsereignisse ohne
Anpassung an Messdaten weisen in den meisten Féllen eine hohe Korrelation zu den
Messungen auf. Vor allem in den beiden Teilgebieten Nord- und Siidschwarzwald
wird die Niederschlagsverteilung der Messungen gut von den Simulationen wiederge-
geben. Dies bestatigen auch die hohen Korrelationskoeffizienten zwischen den Mess-
und Simulationsdaten im Schwarzwald (Abb. 6.8). Die Korrelationskoeflizienten der
Stationsdaten ohne Testdaten weisen im Nordschwarzwald geringfiigig hohere Wer-
te gegeniiber denen im Siidschwarzwald auf. Dieses Teilgebiet liegt ndher an der
Radiosondenstation Stuttgart, so dass zu vermuten ist, dass die Vertikalsondierun-
gen hier besser die meteorologischen Verhiltnisse wiedergeben konnen als im Siid-
schwarzwald. In beiden Teilgebieten liegt das Maximum der Haufigkeitsverteilung

bei r = 0.85 (Klassenmitte). Die Verteilung der Korrelationskoeffizienten bei den
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Testdaten ist insgesamt breiter, das heift die Werte zeigen eine hohere Streuung.
Hier weisen die Koeffizienten im Stidschwarzwald (grofte Haufigkeit bei » = 0.9)
hohere Werte gegeniiber denen im Norden auf. Allerdings muss dabei beriicksich-
tigt werden, dass die Anzahl der Teststationen (10 im Nordschwarzwald und 15
im Siidschwarzwald) erheblich geringer ist verglichen mit der Anzahl aller anderen

Stationen (im Mittel 46 im Nordschwarzwald, 76 im Siidschwarzwald).

Erwartungsgeméf sind bei Ereignissen mit groften rdumlichen Unterschieden der
synoptischen Bedingungen die Korrelationskoeffizienten am niedrigsten. Durch die
Vorgabe von grofirdumig homogenen atmosphirischen Bedingungen durch einzelne
Radiosondenaufstiege konnen diese Differenzen in den Simulationen nicht beriick-
sichtigt werden. Bei drei Ereignissen liegen die Korrelationskoeffizienten in beiden
Teilgebieten unterhalb von 0.5. Dies ist in allen drei Fillen auf starke rdumliche

Inhomogenitédten der Wind- und Feuchtefelder zuriickzufiihren.

Der Einfluss der groftskaligen Hebungsvorgiange auf die Niederschlagsverteilung wird
durch Anwendung eines lokal begrenzten Regressionsmodells zwischen den Messda-
ten und den Simulationsergebnissen beriicksichtigt (siehe Kap. 5.3). Auferdem er-
folgt damit auch eine Korrektur der simulierten Niederschlagssummen. Die Regres-
sion wird analog zu den Ereignissen II und II (Kap. 5.5.2 und 5.5.3) aus den Sta-
tionsdaten und entsprechenden Simulationswerten in der unmittelbaren Umgebung
um die einzelnen Gitterpunkte bestimmt (Radius 20 km, mindestens 8 Stationen;
sonst Vergroferung des Radius). In Regionen und wihrend Situationen, bei denen
die rdumliche Varianz des Niederschlags in erster Linie von synoptischen und nicht
von orografischen Prozessen bestimmt ist, wird auch hier statt der Regression eine
lineare Interpolation aus den umliegenden Messdaten mit einfacher Abstandsgewich-
tung durchgefiihrt. Dies betrifft in der Regel nur die flachen Landesteile, in denen
aufgrund von stratiformen Niederschldgen keine hohen Summen zu erwarten sind

(z.B. Kraichgau, Region um Stuttgart, Rheinebene).

Die Anwendung der lokal begrenzten Regression fiihrt erwartungsgeméaf zu einer
deutlich besseren Ubereinstimmung der simulierten Niederschlige mit den Messun-
gen. Die Modellierung verfolgt hierbei in erster Linie den Zweck eines rdumlichen
Interpolationsverfahrens. Die Korrelationskoeffizienten zwischen den Werten der
Stationen, die fiir die Regression verwendet wurden, und den Simulationen liegen
im Nord- und Siidschwarzwald bei den meisten Ereignissen iiber 0.9, das Mittel so-
gar bei 0.96 (Abb. 6.9, oben). Die Korrelationskoeffizienten fiir die Testdaten sind
zwar etwas geringer, liegen aber in allen Fillen iiber einem Wert von 0.7. Auferdem

sind sie fiir den Stidschwarzwald hoher als fiir den Nordschwarzwald. Auch hier
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Abbildung 6.9: Haufigkeitsverteilung der Korrelationskoeffizienten (Klassenmitten)
zwischen Messdaten und Simulationsdaten bei allen 73 Niederschlagsereignissen
1971-2000 nach lokal begrenzter Regression fiir Nord- und Siidschwarzwald (oben)
sowie Gesamtschwarzwald und Siiden (unten). Datensitze: Stationsdaten ohne
Testdaten (Kreuze) und Testdaten (Dreiecke).
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muss die geringe Anzahl der Testdaten in den Teilgebieten beriicksichtigt werden.

Fiir den gesamten Schwarzwald (Teilgebiete Nord- und Siidschwarzwald) bzw. den
gesamten Siiden (Simulationsgebiet ohne Kraichgau u. Odenwald) zeigen die Si-
mulationsergebnisse in allen Fillen eine noch bessere qualitative Ubereinstimmung
zu den Messungen (Abb. 6.9, unten). Bei den Testdaten liegen lediglich bei fiinf

Ereignissen die Korrelationskoeffizienten unterhalb von 0.8.

Die Simulationsergebnisse aller 73 ausgewihlten Ereignisse werden fiir die Bestim-
mung von mittleren Niederschlagsfeldern verwendet. Zusammenfassend kann der
Schluss gezogen werden, dass insgesamt durch die Simulationen der tatsdchliche
Niederschlag an den Messstationen fiir Starkniederschlagsereignisse im Zeitraum
1973-2000 gut wiedergegeben werden kann. Die beste Ubereinstimmung zwischen
den Simulationsergebnissen und den Messungen zeigt sich vor allem in Gebieten,
in denen der orografisch bedingte Anteil den Gesamtniederschlag dominiert und es

somit zu einer Haufung von Extremereignissen kommt.

6.4 Raiumliche Verteilung der Starkniederschlagssummen

Im Folgenden werden verschiedene klimatologische Niederschlagsverteilungen nach

den Simulationen aller 73 Starkniederschlagsereignisse diskutiert.

6.4.1 Mittlere Gesamtniederschlagssummen

Die gemessene Niederschlagsverteilung als Mittel iiber alle ausgewdhlten 73 Stark-
niederschlagsereignisse im Zeitraum 1971-2000 ist in Abbildung 6.10 (oben) darge-
stellt. Auch hier wurden die Messungen durch Mittelung aller Daten innerhalb eines
bestimmten Abstands um die Gitterpunkte (25 km) mit einer linearen Abstands-
gewichtung auf ein regelméfiges Gitter interpoliert. Dabei wurden alle Stationen
beriicksichtigt, die bei mindestens der Hélfte aller Ereignisse in Betrieb waren. Da
die Andauer der einzelnen Niederschlagsereignisse sehr unterschiedlich war (18 h
bis 108 h, sieche Anhang A.4), wurden diese jeweils auf eine einheitliche Dauer von
24 h normiert. Danach erreichen die Maxima im Bereich der Gipfellagen von Nord-
und Siidschwarzwald Werte bis ca. 55 mm/Tag, im mittleren Schwarzwald knapp
50 mm/Tag. In den Gebieten mit geringeren topografischen Erhebungen (Kraich-
gau, Region um Stuttgart), aber auch im Bereich der Schwébischen Alb ist die Nie-
derschlagsverteilung anndhernd horizontal homogen mit Summen zwischen 15 mm

und 20 mm im Mittel. Im Odenwald sowie norddstlich von Stuttgart (Hohenlohe)
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werden, bedingt durch das hiigelige Geldnde mit Hohen von bis zu 600 m iiber Mee-
resniveau, mittlere Summen bis 30 mm/Tag erreicht. Die geringsten Niederschlidge
mit Werten zwischen 10 mm/Tag und 15 mm/Tag finden sich in Gebieten, die im
Windschatten von vorgelagerten Bergen oder Bergketten liegen (Anstromung aus
West). Dies sind das siidliche Rheintal, die siidostliche Seite der Schwibischen Alb

sowie die Region um Stuttgart.

Mit den 285 Stationen, die hier beriicksichtigt wurden, liegt die Stationsdichte bei
einer Station pro 104 km? Fliche. Speziell in den Mittelgebirgen ist diese Auflésung
fiir eine rdumlich hochaufgeloste Ableitung von Niederschlagsfeldern oder fiir die
Bestimmung von flichenbezogenen Niederschlagsmengen (z.B. Gebietsniederschla-
ge) zu gering. Aufierdem befinden sich gerade in den Gebieten, in denen im Mittel
die hochsten Summen gemessen werden, nur wenige Stationen. Daher kann auch
die Lage und die Hohe der Extremwerte aus den Messungen allein nicht genau re-

produziert werden.

Etwas differenzierter stellt sich das Bild der rdumlichen Verteilung der Starknieder-
schlédge dar, das aus den Simulationen mit dem Niederschlagsmodell sowie einem lo-
kalen Regressionsansatz (Radius 20 km) folgt (Abb. 6.10, unten). Auch hier wurden
die Niederschlagssummen von allen 73 ausgewihlten Starkniederschlagsereignissen
mit einer Andauer von 24 h normiert und daraus die Mittelwerte bestimmt. So-
wohl die niedrigen Summen in den flachen Landesteilen als auch die hoheren Werte
im Schwarzwald liegen in beiden Féllen an dhnlichen Positionen. Die Gebiete mit
den hochsten Niederschlagen im Nord- und Siidschwarzwald werden ebenfalls von
den Simulationen gut wiedergegeben. Der Bereich des Maximums (> 50 mm/Tag)
im Nordschwarzwald dehnt sich allerdings weiter luvwérts nach Westen und nord-
ostwérts iiber die Berge aus. Hier befinden sich allerdings keine Messstationen, so
dass die modellbasierte Interpolation der Messwerte zu diesen Unterschieden fiihrt.
Die hochsten simulierten Niederschlagssummen im Stidschwarzwald sind mit Wer-
ten zwischen 45 und 50 mm pro Tag etwas niedriger verglichen mit denen im Nord-
schwarzwald. Auffallig ist, dass hier die hochsten Summen (> 45 mm/Tag) vorder-
seitig, und nicht wie nach den Messungen riickseitig der groften Erhebungen liegen.

Diese Unterschiede sind ebenfalls auf die geringe Stationsdichte zuriickzufiihren.

Eine genauere Verteilung der simulierten Starkniederschlagssummen sowie deren
Zusammenhang mit der Orografie im Nord- und Siidschwarzwald kann Abbildung
6.11 entnommen werden (Ausschnitte eingezeichnet in Abb. 6.10, unten). Die dar-
gestellte Orografie mit einer Auflosung von 2.5 km x 2.5 km entspricht dabei dem

verwendeten Gitterabstand des Niederschlagsmodells.
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Abbildung  6.10: Niederschlagssummen nach  Messungen an DWD-

Niederschlagsstationen (oben) und nach Modellsimulationen und lokaler Regression
mit Messdaten (unten), jeweils gemittelt iiber alle Starkniederschlagsereignisse im
Zeitraum 1971-2000 und normiert auf eine Andauer von 24 h.
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Im nordlichen Gebiet (Abb. 6.11, oben) zeigt sich bereits im Rheintal nahe den Flan-
ken des Schwarzwalds eine Zunahme des Niederschlags in der Gréfenordnung von bis
zu 30 %. Mit Ansteigen der Geldndehdhe in Richtung Osten (Hauptanstromung aus
West, siehe Abb. 6.4) nehmen die Niederschlagssummen rasch weiter zu. Die hoch-
sten Summen schlieflich mit Werten zwischen 50 und 55 mm pro Tag finden sich im
Bereich der maximalen Geldndehohe (Hornisgrinde) sowie siidlich davon. Auffillig
ist, dass sich das Maximum der Niederschlagsverteilung (Werte iiber 50 mm) auf
die Leeseite der Kammlagen in Richtung des breiten Tals (Murgtal) ausdehnt und
somit auch in Gebieten mit geringerer Geldndehohe liegt. Trotz der Geldndehohen
von knapp 1000 m sind die mittleren Niederschlagssummen auf der 6stlichen Seite
des Murgtals erheblich geringer verglichen mit denen auf der westlichen. In Rich-
tung Osten verringert sich der orografisch bedingte Niederschlag trotz kontinuierlich
abnehmender Geldndehdhe nur langsam. In einer Entfernung von knapp iiber 45 km
von den Gipfellagen des Nordschwarzwalds gehen die Summen schlieflich wieder auf
die Werte des Rheintals zuriick.

Die mittlere Verteilung der Niederschlagssummen im Siidschwarzwald (Abb. 6.11
unten) dhnelt grundséitzlich der des Nordschwarzwalds. Die maximalen Summen
weisen dhnliche Hohen auf wie die im Nordschwarzwald, auch wenn die rdumliche
Ausdehnung der davon betroffenen Gebiete geringer ist. Das Maximum mit Werten

bis 50 mm pro Tag liegt vorderseitig der héchsten Erhebung (Feldberg).

6.4.2 Mittlere orografisch bedingte Niederschlagssummen

Die rdumliche Niederschlagsverteilung ist bei einigen Starkniederschlagsereignissen
neben orografischen Prozessen auch von lokal begrenzten Hebungsprozessen, etwa
im Bereich einer Front, bestimmt (z.B. Ereignis III, Kap. 5.5.3). Aufierdem kénnen
rdaumliche Unterschiede der synoptischen Bedingungen, etwa bei der grofrdumigen
Hebung oder dem Feuchtegehalt der Luftmassen, das Niederschlagsmuster entschei-
dend modifizieren (z.B. Ereignis II, Kap. 5.5.2). Das Auftreten solcher Prozesse ist
jedoch mehr oder weniger zuféllig und kann nicht mit bestimmten Gebieten bzw. be-
stimmten topografischen Einfliissen in Zusammenhang gebracht werden. Uber einen
langen Zeitraum betrachtet kann erwartet werden, dass sich diese Prozesse im Mittel
iber das gesamte Gebiet ausgleichen. Bei der Abschitzung des orografischen Einflus-
ses auf Starkniederschldge aus einzelnen Ereignissen iiber einen kiirzeren Zeitraum
sollten derartige stochastische Prozesse bzw. der daraus resultierende Niederschlag

nicht beriicksichtigt werden.
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Daher wird im Folgenden der orografisch bedingte Niederschlag nur anhand von
Modellsimulationen ohne Regression mit Messdaten bestimmt. Fiir die verschiede-
nen Ereignisse wurde jeweils der Modelllauf verwendet, der in dem Teilgebiet mit
den hochsten Niederschlagssummen die beste Ubereinstimmung zu den Messungen
aufwies.

Ein konstanter Korrekturfaktor von 6 = 0.78 beriicksichtigt bei den simulierten
Niederschlagssummen zuséitzlich die Evaporation der Hydrometeore sowie eine Ab-
weichung zu der Annahme, dass das gesamte kondensierte Wolkenwasser durch oro-
grafisch erzwungene Hebung als Niederschlag ausféllt. Dieser Wert ergab sich als
Mittelwert aus den Regressionen aller 73 Ereignisse zwischen Messungen und Simu-
lationen jeweils fiir die Teilgebiete mit den hochsten Niederschlagssummen (nach
Abb. 6.10, unten). Die relativ geringe Differenz zwischen dem theoretisch erwarte-
ten Faktor mit einem Wert von § = 1 und dem tatséchlichen mittleren Wert von
0 = 0.78 belegt die grundsitzliche quantitativ realistische Bestimmung des orogra-
fisch verursachten Niederschlags mit dem vorliegenden Modell im Mittel iiber eine

Vielzahl von Ereignissen.

Das Ergebnis der Niederschlagssimulationen ist in Abbildung 6.12 dargestellt, eben-
falls als Mittel iber alle Ereignisse und jeweils normiert auf eine Dauer von 24 h.
Die héchsten Werte (bis 53 mm/Tag) treten danach im Nordschwarzwald auf, wah-
rend sie im Siidschwarzwald etwas geringer sind (45 mm/Tag). Im Bereich der
Schwébischen Alb liegen die Summen aufgrund des Luv-Lee-Effekts erwartungsge-
méaf deutlich darunter (max. 25 mm/Tag). Bedingt durch die moderate Geldn-
desteigung der Vogesen von West nach Ost sind hier die mittleren Summen mit
maximal 30 mm/Tag ebenfalls geringer als im Schwarzwald. Keine oder nur sehr
geringe orografisch bedingte Niederschlagssummen (< 10 mm/Tag) sind fast in der
gesamten Pfalz, im Rheintal, siidostlich der Schwébischen Alb, im Kraichgau sowie

im Stuttgarter Grofraum zu erkennen.

Der ausschlieflich orografisch verursachte Niederschlag im Nord- und Siidschwarz-
wald (Abb. 6.13) zeigt eine dhnliche Verteilung wie die nach den Simulationen mit
lokal beschrankter Regression durch Messdaten (Abb. 6.11). Das Maximum im
Nordschwarzwald mit Werten bis 50 mm liegt auch hier riickseitig der Hornisgrin-
de und reicht in ein Gebiet mit geringerer Geldndehohe hinein. Allerdings ist hier
auch riickseitig der Berge auf der Ostlichen Seite des Murgtals ein zweites Maxi-
mum mit Summen bis 40 mm pro Tag zu erkennen. Das Niederschlagsmaximum im
Stidschwarzwald, von dem auch bei diesen Simulationen das Gebiet vorderseitig des

Feldbergs betroffen ist, erreicht Werte bis knapp iiber 40 mm.
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Abbildung 6.12: Orografisch bedingte Niederschlagssummen nach Modellsimulatio-
nen, gemittelt iiber alle Starkniederschlagsereignisse im Zeitraum 1971-2000 (73
Ereignisse) und normiert auf eine Andauer von 24 h.

Die rdumliche Verteilung der Starkniederschlige weist bestimmte Muster auf, die
einen mehr oder weniger direkten Zusammenhang zur Orografie erkennen lassen.
Aufgrund der Linearitidt des hier verwendeten Niederschlagsmodells ist es moglich,
einen direkten Zusammenhang zwischen der rdumlichen Niederschlagsverteilung und
der Modellphysik herzustellen und damit ihre Ursachen zu kléaren.

In allen Féllen zeigt sich eine unmittelbare Zunahme der Niederschlagssummen kurz
vor und am Anstieg des Gelandes. Die Geldndesteigung fiithrt zu orografisch in-
duzierten Vertikalgeschwindigkeiten und damit zur Kondensation in allen Hohen
oberhalb des HKN. Auflerdem werden bei dem Stromungsmodell schon kurz vor
Ansteigen des Geldndes stromauf positive Vertikalgeschwindigkeiten abgeleitet, die
bereits hier zu Kondensationsprozessen fithren (z.B. 6stliche Rheinebene). Im Modell

fallen die nach einer bestimmten, von der Temperatur abhidngigen Formationszeit
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Abbildung 6.13: Wie Abb. 6.12, jedoch fiir die dort eingezeichneten Gebietsaus-
schnitte Nordschwarzwald (oben) und Siidschwarzwald (unten).
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gebildeten Hydrometeore nach Verdriftung mit dem horizontalen Wind zu Boden.
Die fast instantane Niederschlagszunahme bei den Simulationen kann daher nur aus
Kondensationsraten der bodennahen wéarmeren Luftschichten (> 0°C) bei niedriger
Hohe des HKN resultieren (siehe auch Hiaufigkeitsverteilung des HKN nach Abb.
6.6). Dabei ist die Bildungsdauer der Wolken sowie die Fallstrecke der Hydrometeo-
re kurz, so dass die Verdriftung entsprechend gering ausféllt. Diese quasi instantane
Niederschlagszunahme vorderseitig der Berge kann auch durch Messungen bestétigt
werden. Sie kann in der Realitdt nur durch den ,seeder-feeder Mechanismus erklart
werden.

Die stérkste Niederschlagsbildung (in der Hohe) findet dort statt, wo das Gelédn-
de die stirksten Gradienten aufweist. Im Modell besteht ein direkter und iiber
weite Bereiche linearer Zusammenhang zwischen der Hangneigung, den induzier-
ten Vertikalgeschwindigkeiten und den Kondensationsraten. Wie in fast allen Dar-
stellungen zu erkennen ist, liegen die Maxima des orografisch bedingten Nieder-
schlags nicht direkt im Bereich der stidrksten Hangneigung, sondern meist stromab
davon. Der Grund hierfiir liegt in der Drift der Wolken und Hydrometeore durch die
typischerweise bei Starkniederschldgen vorherrschenden hohen horizontalen Wind-
geschwindigkeiten (siehe auch Haufigkeitsverteilung der Windgeschwindigkeit nach
Abb. 6.5). Folglich findet sich das Maximum des Niederschlags im Nordschwarzwald
nicht vorderseitig, sondern riickseitig der Hornisgrinde als héchster Erhebung. Im
Stidschwarzwald hingegen liegt das Maximum vorderseitig des Feldbergs, da hier die
Distanz zwischen den stirksten Gradienten des Geldndes und der Gipfelhche sehr
viel grofer ist als im Nordschwarzwald.

Die Verdriftung der Wolken und der fallenden Hydrometeore vor allem oberhalb
der 0°C Grenze (lange Bildungsdauer, langsame Fallgeschwindigkeit) mit den meist
vorherrschenden hohen Windgeschwindigkeiten bewirkt auch eine Ausbreitung des
Niederschlags iiber weite Strecken. So kann bis in Entfernungen von iiber 40 km
von den Berggipfeln noch orografisch bedingter Niederschlag beobachtet werden.
Schlieflich zeigen die Abbildungen eine deutliche Abnahme der Niederschlagssum-
men hinter vorgelagerten einzelnen Bergen oder Bergketten. Dieses Verhalten ist
eine Folge des bereits ausgeregneten Feuchteanteils der Luft an den ersten Hinder-
nissen, der im Modell durch die Bestimmung eines orografisch modifizierten Feuch-

tefelds nach pseudoadiabatischer Hebung berticksichtigt ist.
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6.4.3 Niederschlagssummen verschiedener Dauerstufen

Die einzelnen Starkniederschlagsereignisse weisen eine sehr unterschiedliche Andau-
er zwischen 18 h und 108 h auf (siehe auch Haufigkeitsverteilung nach Abb. 6.1).
Daher wird eine Unterteilung der Ereignisse in verschiedene Dauerstufen (ununter-
brochene Andauer des Niederschlags, hier in Stunden) mit Klassenmitten von 24 h
(13-36 h), 48 h (37-60 h) und 72 h (61-84 h) vorgenommen. Fiir eine bessere Ver-
gleichbarkeit sind auch hier die Niederschlagssummen auf eine Andauer von 24 h
normiert. Eine Regression mit Messdaten wurde nicht durchgefiihrt, eine Korrektur
der Simulationsdaten erfolgte analog zu Kapitel 6.4.2 durch einen konstanten Kor-
rekturfaktor von § = 0.78. Aufterdem wurde fiir die einzelnen Ereignisse jeweils der

Modelllauf verwendet, der die beste Ubereinstimmung zu den Messungen in dem
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Abbildung 6.14: Orografisch bedingte Niederschlagssummen der Dauerstufe 24 h
nach Modellsimulationen, gemittelt {iber alle Starkniederschlagsereignisse im Zeit-
raum 1971-2000 (31 Ereignisse) und normiert auf eine Andauer von 24 h.
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Abbildung 6.15: Wie Abb. 6.14, aber fiir die Dauerstufe 48 h.

Teilgebiet mit den hochsten Niederschldgen aufwies.

Die daraus folgenden Niederschlagssummen als Mittel iiber alle Ereignisse der je-
weiligen Dauerstufe im Zeitraum 1971-2000 sind in den Abbildungen 6.14, 6.15 und
6.16 dargestellt.

Die hochsten Niederschlagssummen werden erwartungsgemaéf bei Ereignissen der
Dauerstufe 24 h erreicht (31 Ereignisse, Abb. 6.14). Die Maxima (bis 55 mm) im
Nord- und Siidschwarzwald finden sich jeweils im Bereich der hochsten Erhebungen
(Hornisgrinde bzw. Feldberg). Gegeniiber dem Mittel aus allen 73 Ereignissen (Abb.
6.12) liegen dabei die Werte etwas hoher. Auferdem weisen die davon betroffenen

Gebiete eine grofere raumliche Ausdehnung auf.

Deutlich geringer sind die mittleren Summen der Niederschlagsereignisse bei einer
Dauerstufe von 48 h. Mit insgesamt 34 Ereignissen ist diese Dauerstufe am haufig-

sten aufgetreten. Die rdumliche Verteilung der Niederschlagssummen (Abb. 6.15)
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Abbildung 6.16: Wie Abb. 6.14, aber fiir die Dauerstufe 72 h.

zeigt maximale Werte bis 46 mm im Nordschwarzwald und bis 38 mm im Sid-
schwarzwald. Im Gegensatz zu den Niederschligen mit einer Ereignisdauer von
24 h sind hier die Starkniederschlagssummen im Nordschwarzwald hoher als im

Stidschwarzwald.

Noch geringer sind die mittleren Niederschlagssummen bei einer Ereignisdauer von
72 h (Abb. 6.16). Im Nordschwarzwald werden nur noch Summen von lediglich
33 mm erreicht, im Siidschwarzwald von 27 mm. Insgesamt betragen die Nieder-
schlagssummen dieser Dauerstufe lediglich ca. die Hélfte der Niederschlage der Dau-
erstufe von 24 h. Allerdings muss beriicksichtigt werden, dass im gesamten Zeitraum
1971-2000 lediglich in 7 Fallen diese Ereignisdauer beobachtet werden konnte.

Insgesamt zeigen die Abbildungen, dass mit zunehmender Andauer der Nieder-
schlagsereignisse die mittlere Intensitdt und damit die Summe innerhalb eines kon-

stanten Zeitraums abnimmt. Die hochsten Summen in einem definierten Zeitinter-
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vall (hier: 24 h) treten dementsprechend bei Ereignissen mit geringerer Andauer
auf. Die meteorologischen Bedingungen, die zu einer erheblichen orografisch verur-
sachten Niederschlagsverstarkung und somit zu Starkniederschldgen fiihren konnen,

dauern dementsprechend in der Regel selten ldnger als 24 h an.

6.4.4 Niederschlagssummen verschiedener Jihrlichkeiten

Der Zusammenhang zwischen Starkniederschlagssummen und deren Eintrittswahr-
scheinlichkeit ist fiir die Abschidtzung des damit verbundenen Risikos - durch Hang-
rutschungen, Uberflutungen u.a. - oder als Bemessungsgrundlage fiir wasserwirt-
schaftliche Anlagen - z.B. fiir Deiche, Hochwasserentlastungsanlagen, Regenriickhal-
tebecken - in hoher rdumlicher Auflésung wichtig. Um diese aus einzelnen Punkt-
messungen ableiten zu konnen, sind erstens lange und einheitliche Messzeitreihen,
zweitens eine moglichst hohe rdumliche Dichte der Stationen sowie drittens kom-
plexe Regionalisierungsverfahren zur Ubertragung der einzelnen Messungen auf die
Flache notwendig. In dem umfangreichen Projekt KOSTRA (Koordinierte Starknie-
derschlagsregionalisierung) wurde vom DWD eine entsprechende Datenauswertung
durchgefithrt und Niederschlagshéhen in Abhéngigkeit von Dauerstufen, Jahrlich-
keiten und Jahreszeiten bestimmt (Bartels et al., 1997). Dabei bezeichnet J&hrlich-
keit die mittlere Zeit in Jahren, wihrend der ein Ereignis einen bestimmten Wert
statistisch gesehen einmal erreicht oder iiberschreitet. Die Kartendarstellungen lie-
fern Starkniederschlagshéhen fiir das gesamte Bundesgebiet mit einer Auflésung von
8.5 km x 8.5 km. Aufgrund der geringen Dichte der verwendeten Stationen kénnen
Extremwerte von den Punktmessungen hiufig nicht erfasst werden. Auferdem kann
bei dieser Auflosung der hohen rdumlichen Variabilitdt des Niederschlags iiber oro-
grafisch gegliedertem Geldnde nur ungeniigend Rechnung getragen werden.

Daher werden hier Modellsimulationen mit einem Gitterabstand von 2.5 km x 2.5 km
verwendet, um nach extremwertstatistischen Analysen gemif dem Regelwerk des
Deutschen Verbands fiir Wasserwirtschaft und Kulturbau e.V. (DVWK, 1985), das
auch die Grundlage der Extremwertstatistik bei KOSTRA bildet, Starkniederschlags-
hohen fiir verschiedene Jéhrlichkeiten zu bestimmen. Die Analysen beschrinken sich
auf eine Dauerstufe von 24 h nach entsprechender Normierung der 73 ausgewéhlten

Starkniederschlagsereignisse im Zeitraum 1971-2000.

Fiir die extremwertstatistische Datenauswertung existieren verschiedene Verfahren.
Dies betrifft sowohl die Auswahl der Stichprobe, als auch die Auswahl und Anpas-

sung einer statistischen Verteilungsfunktion an die Daten. Jahrliche Serien (Jahres-
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maxima in einem definierten Zeitraum; pro Jahr ein Wert) werden in der Regel durch
die Extremal-I-Verteilung nach Gumbel beschrieben (Gumbel, 1958). Die nach der
Niederschlagshthe h aufgeloste zweiparametrige Verteilungsfunktion F'(h) lautet:

h(T*) =u; —w; - In (ln [T*Ti 1]) , (6.1)

mit i als Niederschlagshohe in mm, T* = — P{(h) als Jahrlichkeit des Jahreshochst-
wertes in Jahren und u;, w; als Verteilungsparameter der jahrlichen Serie in mm.

Die Simulationsergebnisse der 73 Starkniederschlagsereignisse an den einzelnen Git-
terpunkten weisen jedoch keine jihrlichen, sondern sehr unterschiedliche Wieder-
kehrzeiten auf. Um die Beschriankung auf jihrliche Serien in den erhobenen Daten

nach Gleichung (6.1) aufzuheben, wird die Transformation

. exp(1/7)

~exp(1/T) — 1 (6.2)

mit T als Jahrlichkeit der partiellen Serie (Datensatz mit allen Niederschlagsho-
hen oberhalb eines Schwellenwerts, unabhingig von ihrem Auftreten) verwendet
(DVWK, 1985). Eingesetzt in Gleichung (6.1) folgt daraus die Exponentialvertei-

lung in der Form

h(T) = u, + w, - In(T) (6.3)

mit u,, w, als Verteilungsparameter der partiellen Serie. Die zugehorige Dichtefunk-

tion lautet

Fh) = 2 el (b — wp) ). (6.4)

wy, L

Dabei ist M die Anzahl der Beobachtungsjahre und L der Stichprobenumfang (An-
zahl Ereignisse), der zahlenméafig das zwei- bis dreifache der Anzahl der Jahre be-
tragen sollte (Bartels et al., 1997). Mit den gewihlten 73 Ereignissen innerhalb von
30 Jahren ist diese Bedingung hier erfiillt.

Wie Abbildung 6.17 (oben) exemplarisch zeigt, wird die Verteilung der Nieder-
schlagssummen gut durch den exponentiellen Verlauf der Dichtefunktion f(h) nach
Gleichung 6.4 beschrieben. Die dargestellten Niederschlagswerte resultieren aus den
73 Modellsimulationen fiir den Gitterpunkt Hornisgrinde (Nordschwarzwald) nach

Normierung auf eine Andauer von 24 h.
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Abbildung 6.17: Histogramm der Niederschlagssummen (oben) und entsprechende
Jahrlichkeiten (unten) fiir die Starkniederschlige normiert auf eine Andauer von
24 h nach Modellsimulationen (1971-2000).

Um eine Verteilungsfunktion vom Typ log-normal (Gl. 6.3) durch die beiden Para-
meter u, und w, an die Niederschlagshchen h der partiellen Serie anzupassen, ist
eine Vorabschitzung fiir die Jahrlichkeit 7" der einzelnen Stichprobenwerte notwen-

dig. Dies geschieht mittels des Ansatzes

T(k)

_L+02 M
 k—-04 L
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mit & als Laufindex der Stichprobenwerte h(k), die der Grofe nach absteigend ge-
ordnet sind (DVWK, 1985). Die Wertepaare h(k) und In(7T'(k)) ergeben dabei im
Idealfall eine Gerade, so dass durch eine lineare Regression die beiden Anpassungs-
parameter der Exponentialverteilung, u, und w, (Gl. 6.3 und 6.4), geschétzt werden
konnen. Gleichung 6.3 liefert dann fiir eine gegebene Jahrlichkeit die zugehorige
Niederschlagssumme. In Abbildung 6.17 (unten) ist die entsprechende Verteilung,
ebenfalls fiir den Gitterpunkt Hornisgrinde, dargestellt. Wie daraus ersichtlich ist,
ergibt sich der Parameter u, aus dem Schnittpunkt zwischen der Ausgleichsgeraden
und der Senkrechten bei In(T") = 0 bzw. T' = 1. Das heifit er gibt die Niederschlags-
summe an, die statistisch gesehen einmal pro Jahr erreicht oder iiberschritten wird.

Der Parameter w, folgt aus der Steigung der Ausgleichsgeraden.

Die Bestimmung der Niederschlagssummen in Abhédngigkeit von der Jahrlichkeit
erfolgt hier auf der Basis des orografisch bedingten Niederschlags nach Modellsi-
mulationen (siehe Abb. 6.12 und 6.13). Auch hier wurde jeweils fiir die einzelnen
Ereignisse der Modellauf verwendet, der in dem Teilgebiet mit den hochsten Nieder-
schlagssummen die beste Ubereinstimmung zu den Messungen aufwies. Die simulier-
ten Summen wurden wie in den Kapiteln 6.4.2 und 6.4.3 mit einem Korrekturfaktor
von § = 0.78 multipliziert. Aufierdem erfolgte eine Normierung der Ereignisse auf
eine Andauer von 24 h. Der synoptisch bedingte Hintergrundniederschlag wurde
als Mittelwert aus den Messungen der 73 Ereignisse an den Niederschlagsstationen
im Rheintal (siehe Abb. 6.10, oben) abgeschétzt (17.3 mm) und zu den simulierten

Niederschlagssummen addiert.

An jeder Position im Modellgebiet wurde aus den Niederschlagssummen der 73 Er-
eignisse eine Ausgleichsgerade h(T") durch Schitzung der Parameter beiden u, und
w, bestimmt. Abbildung 6.18 zeigt beispielhaft den Zusammenhang zwischen Nie-
derschlagssumme und Jéahrlichkeit an einzelnen Gitterpunkten. Die Lage der Gitter-
punkte verlduft von den Gipfellagen des Nordschwarzwalds (Position 1) in Richtung
Osten (bis Position 6; Lage der Gitterpunkte in den Abb. 6.19 bis 6.21). Die dar-
gestellten Fille zeigen alle einen nahezu logarithmischen Verlauf der Werte. Die
Streuung um die Ausgleichsgerade ist gering. Sowohl die Geradensteigung w, als
auch der Achsenabschnitt u, (Niederschlagshohe fiir Jahrlichkeit von 7" =1 a) neh-
men mit zunehmender Entfernung von den Gipfellagen kontinuierlich ab.

Insgesamt kann im gesamten Simulationsgebiet der Zusammenhang zwischen Nie-
derschlagshéhe und Jéahrlichkeit gut durch ein logarithmisches Regressionsmodell
beschrieben werden. Vor allem an Positionen, an denen orografische Prozesse zu

hohen Niederschlagssummen fiihren und die daher fiir viele Bereiche von gréfitem
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Abbildung 6.18: Niederschlagshohen in Abhingigkeit von der J&hrlichkeit an ver-
schiedenen Gitterpunkten (eingezeichnet in Abb. 6.19 — 6.21) nach Modellsimulatio-
nen 1971-2000 fiir eine Dauerstufe von 24 h. Eingezeichnet sind die Werte fiir die
Ausgleichsgerade h(T') = u, + w, - In(T") und die Korrelationskoeffizienten r.

Interesse sind, ist die Varianz der Datenpunkte beziiglich der Ausgleichsgeraden
gering. Aus der Exponentialverteilung (Gl. 6.3) und den durch die Regression be-
stimmten Verteilungsparametern u, und w, konnen Niederschlagshéhen fiir verschie-
dene Jahrlichkeiten abgeleitet werden. In den Abbildungen 6.19 bis 6.21 sind die
Niederschlagssummen fiir Jéhrlichkeiten von 7' =1 a, 7' = 10 a und 7" = 100 a
dargestellt. Detailliertere Betrachtungen fiir 77" = 1, 5, 10, 50 und 100 a fiir den
Nord- und Siidschwarzwald finden sich in Anhang A.5.
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Abbildung 6.19: Starkniederschlagssummen fiir eine Jdhrlichkeit von 7' =1 a, nor-
miert auf eine Andauer von 24 h nach Modellsimulationen (1971-2000).

Die rdumliche Verteilung des Niederschlags dhnelt in allen Féllen stark den vorher-
gehenden Abbildungen (Kap. 6.4.2 und 6.4.3). Auch hier finden sich erwartungs-
gemaf die hochsten Summen im Bereich der Kammlagen des Nordschwarzwalds,
gefolgt von denen im Siidschwarzwald und in den Vogesen. Die geringsten Summen
dagegen sind in der Pfalz, im Rheintal, im Kraichgau, in der Region Stuttgart sowie
siidlich der Schwébischen Alb zu verzeichnen.

Statistisch gesehen werden im Durchschnitt einmal pro Jahr im Nordschwarzwald
Niederschldge mit Summen von bis zu 67 mm (Bereich Hornisgrinde), im Sid-
schwarzwald von bis zu 62 mm pro Tag (vorderseitig Feldberg; Abb. 6.19) erreicht
oder iiberschritten. Einmal in zehn Jahren sind es Hohen von 130 mm (Nord-
schwarzwald) bzw. 124 mm pro Tag (Siidschwarzwald; Abb. 6.20). Innerhalb eines
Zeitraums von 100 Jahren kommt es der Statistik zufolge einmal zu einem Nieder-

schlagsmaximum von 194 mm im Nordschwarzwald bzw. 175 mm im Siidschwarz-
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Abbildung 6.20: Wie Abb. 6.19, aber feine Jéahrlichkeit von 7' = 10 a.

wald. Bei den statistisch bestimmten Starkniederschlagshéhen muss aufgrund der
hohen zeitlichen Variabilitdt des Niederschlags und der verhdltnisméafig kurzen Zeit-
spanne der beriicksichtigten Ereignisse von 30 Jahren ein gewisser Toleranzbereich
angesetzt werden. Insbesondere bei hohen Jahrlichkeiten (100 a) sind die Unsicher-
heiten durch den extremwertstatistischen Ansatz und die Extrapolation der Nieder-

schlagshohen durch die Gerade h(7T') nicht zu vernachléssigen.
Die Darstellungen aus KOSTRA zeigen fiir die Dauerstufe von 24 h dhnliche Nieder-

schlagshohen und eine dhnliche rdumliche Verteilung fiir die jeweiligen Jahrlichkei-
ten. Die maximalen Niederschlagshohen im gesamten Jahr betragen hier 70-80 mm
pro Tag fiir eine Jéhrlichkeit von einem Jahr (jeweils Nord- und Siidschwarzwald),
120-140 mm (Nordschwarzwald) bzw. 100-120 mm (Siidschwarzwald) fiir eine Jahr-
lichkeit von zehn Jahren und 190-210 mm (Nordschwarzwald) bzw. 140-160 mm
(Stidschwarzwald) fiir eine Jihrlichkeit von 100 Jahren. Allerdings sind hier alle

Niederschlige mit eingeschlossen, wihrend bei den Simulationen Starkniederschlage
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Abbildung 6.21: Wie Abb. 6.19, aber feine Jéhrlichkeit von 7" = 100 a.

aus konvektiven Systemen weitestgehend ausgeschlossen wurden. Werden bei KO-
STRA nur die Niederschlidge der Monate Oktober bis April betrachtet, bei denen
Starkniederschlage iiber einen Zeitraum von 24 h vorwiegend aus stratiformen Nie-
derschlagssystemen resultieren, liegen die entsprechenden Niederschlagshohen deut-
lich unterhalb denen der Simulationen (7" = 1 a: 50-60 mm; 7" = 10 a: 120 bzw.
100-120 mm; 7"= 100 a: 160-190 mm bzw. 120 —140 mm, jeweils fiir Nord- und Siid-
schwarzwald). Die Diskrepanz zu den Simulationen resultiert in erster Linie aus den
groRen Flichenmitteln von 71.5 km? bei KOSTRA, die in orografisch gegliedertem

Geldnde zu einer starken Glattung der Maximalwerte fiihren.

Insgesamt konnen mit Hilfe der Simulationsergebnisse realistische Beziehungen zwi-
schen Niederschlagsh6hen und Wahrscheinlichkeiten bestimmt werden. Durch die
hohe rdumliche Auflésung der Daten von 2.5 km x 2.5 km ergeben sich dabei we-
sentlich feinere Strukturen im Niederschlagsfeld, die fiir verschiedene technische und

wissenschaftliche Belange von grofem Interesse sind. Unter Einbeziehung von Da-
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ten tiber mogliche Schidden an Infrastruktur und Vermogenswerden (Vulnerabilitat)
ist es auch moglich, aus diesen Angaben eine Risikoabschédtzung durch Starknieder-
schlédge mit langer Andauer als Produkt von Wahrscheinlichkeit und Vulnerabilitét

durchzufiihren.
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7 Zusammenfassung und Diskussion

Im Rahmen dieser Arbeit wurde ein Modell zur Bestimmung des orografisch be-
dingten Niederschlags entwickelt und Niederschlagsfelder aus Modellsimulationen
abgeleitet.

Im Stromungsmodell wird das dreidimensionale Windfeld nach der linearen Theorie
in einem isosteren Koordinatensystem (konstantes spezifisches Volumen) berech-
net. Aus den simulierten orografisch induzierten Vertikalgeschwindigkeiten werden
Kondensationsraten berechnet, die nach Integration die Niederschlagsintensitit am
Boden liefern. Zuséatzlich findet die Drift der Wolken und Hydrometeore sowie die
Abnahme des Niederschlags im Lee von Bergen durch einfache Parametrisierungsan-
sdtze Beriicksichtigung. Anhand der Simulationen von fiinf Starkniederschlagsereig-
nissen mit unterschiedlicher Charakteristik konnten die geeigneten Werte der freien
Parameter des Modells bestimmt und Sensitivitidten der Modellergebnisse auf die
Variation dieser Parameter ermittelt werden. Die ausfiihrliche Diskussion von drei
der fiinf Niederschlagsereignisse zeigte, inwieweit mit dem vorliegenden Modell qua-
litativ und quantitativ realistische Niederschlagssimulationen zur Regionalisierung
von Punktmessungen moglich sind. Fiir die Ableitung einer Niederschlagsstatistik
wurden Modellsimulationen der stratiformen Starkniederschlagsereignisse mit den
hochsten Tagessummen im Zeitraum zwischen 1971 und 2000 verwendet. Neben
mittleren Niederschlagsfeldern erfolgte mit Hilfe extremwertstatistischer Ansitzen
aufserdem eine Bestimmung von Niederschlagssummen fiir verschiedene J&hrlichkei-

ten.

Um auch fiir grofere Berge, wie sie im Modellgebiet vorkommen, ein anndhernd
realistisches Windfeld bestimmen zu konnen, wurde das Stromungsmodell in einem
isosteren Koordinatensystem formuliert. In diesem System verlduft die unterste
Stromlinie genau in Hohe der Orografie und durchschneidet sie nicht wie im z-
System.

Die Losung des Gleichungssystems erfolgt nach Linearisierung durch einen nume-
rischen FFT-Algorithmus. Dieser ermdoglicht es, eine beliebige Orografie in Form
von digitalen Geldndedaten vorzugeben. Durch den FFT-Algorithmus sind peri-
odische Randbedingungen an den Seiten implizit vorgegeben, die dazu fiihren, dass
Storungen direkt von der Lee-Seite auf die Luv-Seite des Modellgebiets iibertra-
gen werden. Um ein Abklingen der Stérungen im Modellinneren zum Rand hin zu

realisieren, wurde das Modellgebiet an den Seiten unter Vorgabe einer homogenen
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Orografie entsprechend vergrofert werden. Die Auflésung des Modells bei den Simu-
lationen in dieser Arbeit betrug 2.5 km x 2.5 km; eine hohere Auflésung erbrachte
keine Verbesserung der Simulationsergebnisse fiir den Niederschlag.

Wiéhrend Situationen mit stratiformen Starkniederschlédgen kann von geséittigten at-
mosphérischen Bedingungen zumindest in den unteren Luftschichten ausgegangen
werden. Daher wurde im Modell die Brunt-Vaiisila-Frequenz fiir den feuchten Fall
verwendet (Ny, Gl. 3.24), die erheblich geringer ist als die fiir den trockenen Fall. Die
damit gebildete Froude-Zahl war wiahrend stratiformer Starkniederschlagsereignisse
in der Regel deutlich grofer als eins, so dass die lineare Theorie fiir die Berechnung

der Stromung angewendet werden konnte.

Aus der Feuchteadvektion in vertikaler Richtung aufgrund der simulierten orogra-
fisch induzierten Hebungen wird die Kondensationsrate und daraus durch Integrati-
on die Niederschlagsintensitidt abgeleitet. Im Sinne eines pseudoadiabatischen Pro-
zesses fillt dabei das Kondensat instantan als Niederschlag zu Boden. Die in der
Realitidt notwendige Zeit fiir die Bildung von Wolken wurde im Modell durch einen
Ansatz parametrisiert, der die Hohe iiber Meeresniveau und die 0°C—Grenze be-
riicksichtigt. Zusétzlich wurde die Falldauer der Hydrometeore zum Boden hin in
Abhingigkeit von ihrem Aggregatzustand und der Intensitidt durch einen weiteren
Parametrisierungsansatz berticksichtigt. Aus der bendtigten Zeit fiir die Wolkenbil-
dung und die Fallstrecke wurde die Drift der Hydrometeore mit dem horizontalen
Wind bestimmt. Wie die Simulationen fiir einen Glockenberg zeigten, erfolgt durch
diese Parametrisierung eine Glattung des Niederschlagsmaximum und eine Ausdeh-
nung des Niederschlagsgebiets bis in das Lee der Berge.

Mit Hilfe eines numerischen Advektionsverfahrens wurde aufierdem die Modifikation
des Feuchtefelds durch orografisch induzierte Niederschlagsprozesse beriicksichtigt.
Dabei erfolgt eine Abnahme der simulierten Intensitdten im Lee von vorgelagerten
Bergen. Die Simulation fiir zwei symmetrische, hintereinander angeordnete Glocken-
berge zeigte eine Niederschlagsabnahme um fast 40 % am zweiten Berg gegeniiber

dem ersten.

Anhand der Simulationen von fiinf Starkniederschlagsereignissen mit unterschiedli-
chem Charakter konnten optimale Parameterwerte fiir das Modell sowie Sensitivita-
ten der Modellergebnisse beziiglich der Parameterwerte bestimmt werden. Fiir die
simulierten Vertikalgeschwindigkeiten entscheidend war die Mittelungshohe der Da-
ten der Radiosondenaufstiege, mit denen das Stromungsmodell angetrieben wurde
(Anstromung und Temperaturgradient). Fiir die Drift der Hydrometeore war vor al-

lem die angenommenen Zeit fiir die Niederschlagsbildung oberhalb der 0°C—Grenze
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(800-1000 s), die Fallgeschwindigkeit der Eisteilchen (1-2 m s') sowie die Hohe,
ab der die Hydrometeore als vollstdndig geschmolzen angenommen werden konnen
(250-500 m unterhalb 0°C—Grenze), entscheidend.

Die Simulationen der fiinf Starkniederschlagsereignisse, von denen drei ausfiihrlich
diskutiert wurden, diente aufserdem der Evaluierung des Modells durch Messdaten.
Mit einem linearen Regressionsmodell wurden dabei der grofsrdumige Hintergrund-
niederschlag sowie ein Korrekturfaktor bestimmt, der die Verdunstung und mogliche
Anderungen der meteorologischen Bedingungen zwischen zwei aufeinander folgen-
den Radiosondenaufstiegen beriicksichtigt.

Insgesamt konnten alle Niederschlagsereignisse gut durch die Simulationen wiederge-
geben werden. Vor allem dann, wenn wie im Fall von Ereignis I (11.12.-13.12.1997)
die Niederschlagsverteilung in erster Linie von orografischen Effekten dominiert wur-
de, ergab sich eine hohe Ubereinstimmung zwischen Messungen und Simulationen.
Sie war dagegen umso geringer, je starker unterschiedliche synoptische (Ereignis II:
16.09.-17.09.2000) oder kleinrdumige Prozesse wie beispielsweise kraftige Hebung
im Frontbereich oder Konvektion (Ereignis III: 28.10.-29.10.1998) die rdumliche
Varianz des Niederschlags dominierte. In diesen Féllen wurden fiir das Regressi-
onsmodell nicht alle Daten im gesamten Gebiet beriicksichtigt, sondern nur die in
einem bestimmten Abstand um die einzelnen Gitterpunkte (Radius 20 km). Die
Anwendung dieses lokalen Regressionsmodells unter dem Gesichtspunkt der Regio-
nalisierung von Messdaten fiihrte auch bei den letzten beiden Ereignissen zu sehr

guten Ergebnissen.

Fiir die Ableitung von klimatologischen Niederschlagsfeldern wurden alle stratifor-
men Niederschlagsereignisse mit Tagessummen iiber 60 mm an einzelnen Stationen
im Zeitraum zwischen 1971 und 2000 bestimmt und analysiert (73 Ereignisse). Aus
Vertikalsondierungen konnten notwendige Bedingungen fiir das Auftreten von ho-
hen Niederschlagssummen (> 40 mm in 12 h) im Simulationsgebiet bestimmt wer-
den. Verschiedene Schwellenwerte wurden fiir das Mischungsverhéltnis in 700 hPa
(r, > 2.8 g kg™ '), die rel. Feuchte in 700 hPa (RF> 90 %), das Hebungskondensa-
tionsniveau (< 1200 m) und die Windgeschwindigkeit zwischen Boden und 4000 m
Hohe (v > 17 m s™!) angegeben.

Von allen insgesamt 73 ausgewéhlten Ereignissen wurden Simulationen mit dem Nie-
derschlagsmodell durchgefiihrt. Die Simulationsergebnisse ergaben im Mittel eine
hohe Ubereinstimmung zu Messdaten. Daher konnten daraus verschiedene klima-
tologische Niederschlagsverteilungen abgeleitet werden. Durch Anwendung einer lo-

kalen Regression wurden mittlere klimatologische Gesamtniederschlagssummen be-
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stimmt. Ohne Beriicksichtigung von Messdaten lieferten die Simulationsergebnis-
se den ausschlieflich orografisch induzierten Niederschlag, bei dem zufillig auftre-
tende Prozesse (z.B. durch Fronten oder unterschiedliche synoptische Bedingungen
im Modellgebiet) unberiicksichtigt blieben. Daraus wurden Niederschlagsfelder mit
unterschiedlicher Ereignisdauer berechnet. Mit Hilfe von extremwertstatistischen
Ansétzen konnten auferdem Niederschlagssummen fiir verschiedene Jéahrlichkeiten
(Wahrscheinlichkeiten) bestimmt werden. Damit ist es moglich, das Gefahrdungspo-
tenzial, das von hohen Niederschlagssummen ausgeht, in hoher raumlicher Auflésung
zu quantifizieren. Es liefen sich Gebiete identifizieren, in denen es besonders hiu-
fig zu stratiformen Starkniederschligen und den damit verbundenen Naturgefahren
kommt. Statistisch gesehen wird einmal im Jahr im Nordschwarzwald eine Tages-
summe von 65 mm, im Slidschwarzwald von 60 mm erreicht oder iiberschritten.
Alle 100 Jahre liegen diese Summen bei 190 mm bzw. bei 175 mm fiir Nord- und
Stidschwarzwald. Auf der Schwébischen Alb und im Odenwald werden etwa nur die
Hilfte dieser Summen erreicht. In den iibrigen, meist flachen Landesteilen liegen
die Summen fiir eine Jéhrlichkeit von einem Jahr unter 25 mm, fiir 100 Jahre unter

50 mm pro Tag.

Den Simulationsergebnissen zufolge kommt es - iiber einen klimatologischen Zeit-
raum betrachtet - ausschliefflich im Bereich der Gipfellagen von Nord- und Siid-
schwarzwald zu kraftigen stratiformen Niederschlagsereignissen. In den flachen Lan-
desteilen, aber auch auf der Schwibischen Alb mit einer Gelindeh6he von immerhin
knapp tiber 1000 m zdhlen sie dagegen zu seltenen Ereignissen.

Aus den Simulationen ergaben sich auferdem verschiedene Niederschlagsmuster, die
charakteristisch fiir Starkniederschlagssituationen sind. So zeigten die Simulatio-
nen eine direkte Zunahme des Niederschlags unmittelbar vor oder mit Anstieg der
Geldndehohe. Diese Niederschlagszunahme ohne wesentliche zeitliche Verzogerung
kann nur durch die Wirkung des so genannten ,seeder-feeder Mechanismus erklart
werden. Die grofite Niederschlagsbildung findet im Bereich der héchsten Gradienten
des Geldndes statt. Allerdings sind die Niederschlagsmaxima am Boden durch die
Drift der Wolken wéhrend der Bildungszeit und der Hydrometeore wéhrend ihrer
Fallzeit stromabwéirts verschoben. Im Nordschwarzwald liegt das Maximum im Be-
reich um die hochste Erhebung (Hornisgrinde) und dehnt sich bis zum Lee hin aus.
Im Stidschwarzwald hingegen finden sich die hochsten Werte schon vor dem Feldberg
als grofitem Berg, da hier die Distanz zum Gebiet mit maximaler Steigung grofer ist
als im Nordschwarzwald. Die Verdriftung der Wolken und Hydrometeore vor allem

oberhalb der 0°C-Grenze mit den meist vorherrschenden hohen Windgeschwindig-
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keiten bewirkt eine Ausbreitung des Niederschlags iiber sehr weite Strecken. So fallt
auch in Entfernungen bis iiber 40 km von den Berggipfeln des Schwarzwalds stromab

noch orografisch induzierter Niederschlag.

Wie die verschiedenen Ergebnisse in der vorliegenden Arbeit gezeigt haben, konnen
mit dem Niederschlagmodell trotz der einfachen Beschreibung der physikalischen
Vorgénge realistische Simulationen bestimmt werden. Gegeniiber komplexen nume-
rischen Modellen bietet es verschiedene Vorteile: die Initialisierung erfolgt sehr ein-
fach durch wenige Daten, die Anzahl der freien Parameter im Modell ist gering, die
Rechenzeit ist sehr kurz und es liefert einen direkten Einblick in den Zusammenhang
zwischen den simulierten Niederschlagsmustern und den physikalischen Vorgéngen.
Allerdings ist die Anwendung beschréankt auf Niederschlagsereignisse, die in erster
Linie orografisch dominiert sind. Es kann sowohl zur Regionalisierung von einzelnen
Punktmessungen in Verbindung mit einem linearen Regressionsmodell, als auch zur
Bestimmung von verschiedenen mittleren Niederschlagsfeldern, beispielsweise iiber
einen klimatologischen Zeitraum, eingesetzt werden.

Daraus ergibt sich ein weites Einsatzgebiet. Es kann als Interpolationsverfahren von
Punktmessungen oder zur Ergédnzung von einzelnen Messungen verwendet werden.
Es konnen Starkniederschlagsfelder und Niederschlagsstatistiken {iber einen lédnge-
ren Zeitraum abgeleitet werden, aus denen sich beispielsweise fiir Regionen, in denen
neue Niederschlagsmessnetze aufgebaut werden sollen, geeignete Standortpositionen
fiir die Stationen bestimmt lassen. Auflerdem koénnen, wie die vorliegende Arbeit
gezeigt hat, unter Einbeziehung der Extremwertstatistik Niederschlagssummen fiir
bestimmte Wahrscheinlichkeiten in hoher raumlicher Auflésung abgeleitet werden.
Diese Angaben sind fiir viele technische und wissenschaftliche Fragestellungen von
zentraler Bedeutung, etwa bei der Dimensionierung von technischen Anlagen fiir
wasserwirtschaftliche Zwecke oder der Bestimmung des Abflusses in Einzugsgebie-
ten. Schlieflich ist es auch mdoglich, unter Einbeziehung von Daten {iber potenzielle
Schéden an Infrastruktur und Eigentum (Vulnerabilitit) das Risiko (= Produkt von
Wahrscheinlichkeit und Vulnerabilitidt) von stratiformen Starkniederschligen mit
langer Andauer zu quantifizieren. Diese Angaben sind fiir versicherungswirtschaftli-
che Fragestellungen oder fiir strukturelle Vorsorgemaftnahmen gegen Naturgefahren

wichtige Grundlagedaten.
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A Anhang

A.1 Numerische FFT zur Bestimmung der vertikalen Ver-
schiebung 7

Die Berechnung des zweidimensionalen Fourier-Integrals (3.18) wird nach Smith
(1980) durch folgende Schritte vollzogen:

1. Die Hohe der Orografie h(z,y) wird als komplexes 2-D Gitter h(I, I3) (Ima-
gindrteil = 0) mit den dquidistanten Gitterabstinden Az und Ay dargestellt.
Aufgrund des verwendeten FFT-Algorithmus muss die Dimension des Rechen-
gitters in z- und y-Richtung identisch sein mit der Anzahl 2" (n = 1,2,3...).
Wegen der periodischen Randbedingungen, die durch die FFT implizit vorge-
geben sind, muss Testrechungen zufolge das Gitter mindestens die doppelte
Grofe der Lingenskala der Orografie aufweisen, damit die Storungen zum
Rand hin abklingen kénnen.

Im Fall eines Glockenbergs wird die Orografie durch die Funktion

h(z,y) = W; r=/z2 + y? (A.1)

mit A als maximale Hohe und a als Halbwertsbreite an diskreten Gitterpunk-
ten vorgegeben. Bei Verwendung einer realen Orografie in Form von digitalen

Geldndedaten werden diese in das Feld h(I, I5) eingelesen.

2. Berechnung der Fouriertransformierten der Orografie

_ Ni—1N>—1 ori- I omi - I
WL h) =S % h([l,I2).eXp< mi- Loy 2m 2“’2) (A.2)
;=0 I,=0 M Ny

durch einen 2-D FFT-Algorithmus mit N; und NV, als Anzahl Gitterpunkte in
z und y-Richtung (Press, 1994).

3. Die Fourier-Koeffizienten h(Ji, J;) werden einzeln mit exp(i - m(Jy, J3) - 2y)
multipliziert, um das Abklingen mit der Hohe zu beriicksichtigen. Die vertikale
Wellenzahl m wird nach der Dispersionsgleichung (3.20) aus den horizontalen

Wellenlédngen k£ und [ berechnet. Diese werden bestimmt durch
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ko= % fiir Jlg%ﬂ
ko= _2”(]]\\;1111;‘]1) fiir Jl>%+1
| — % fiir bg%ﬂ
- _2”%11;‘]2) fiir J2>%+1.

Die FFT wird damit zweiseitig von —oo bis +o0o durchgefiihrt.

4. Die Stromung in der Hohe 2, und damit die Werte fiir die vertikale Verschie-

bung 1 erhélt man durch inverse Fouriertransformation gemafs

1 N1—1 N2—1

I, I (T J) -
77( 1) 2) Ni N, le:() Jzz:(] 77( 1) 2)
—27e - Jlll —27e - Jz[g
A.
exp( N TN ) (4.3)

mit einem inversen 2-D FFT-Algorithmus. Aus n kénnen dann alle weite-
ren benotigten Grofen an der gleichen Position des Rechengitters berechnet

werden.
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A.2 Bestimmung der Druckstorung

Es sei p' = p(z, + 1) die Druckstérung auf einer a-Flache in der Hohe z = z, + 7
und p* = p(z,) die Druckstorung auf einer z,-Flache (sieche Abb. 3.1). Dann ist die

Differenz der beiden Driicke das vertikale Integral des Drucks iiber 7,

n
p —p* = / dp. (A.4)
0
Mit der hydrostatischen Grundgleichung

op
5, = P9 (A.5)

und dem Verlauf der (potentiellen) Dichte mit der Hohe (Smith, 1988),

o(2) = o (1 - ﬂ) , (A.6)

g
die aus der Integration der Brunt-Viiséili-Frequenz N? = —pio% im a-System folgt,
kann das Integral in Gleichung (A.4) berechnet werden zu
n
p—p = /(poNZz ~ pog) dz
0
L o o
= 5PN = pogn. (A7)

Damit die gesuchte Druckstérung auf einer a-Flache (p’) berechnet werden kann,
wird eine Gleichung fiir die Druckstérung auf einer z,-Flache (p*) benotigt. Diese

ergibt sich ebenfalls aus der hydrostatischen Grundgleichung

dp* g
dz P
bzw. p* = g/,o' dz (A.8)

und dem Dichteverlauf mit der Héhe (Gl. A.6), nun aber als Dichteschwankung p':

pl(zu) = p(zu) — p(2u +1). (A.9)
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Mit Gleichung (A.6) ergibt sich daraus:

N2
P (za) = po= (A.10)

Gleichung (A.10) eingesetzt in die integrierte hydrostatische Grundgleichung (A.8):

p*(x;y; Z) - PONz/ﬂdZ- (A].].)

Mit der Beziehung z = 2z, + n bzw. dz = dz, + dn kann das Integral aufgespalten

werden in

o0 0
p* = poN? (/ndzwr/ndn)

u n

= pyN? (In — —7]2> ; (A.12)

I, = /ndz'. (A.13)

Aus den Gleichungen (A.7) und (A.12) unter Beriicksichtigung von (A.13) folgt
damit schlieflich fiir die gesuchte Druckstérung p':

P (@,y,2) = po (N*Iy(,y, 20) — gn(, 9, 2) ) - (A.14)

Nach Gleichung (3.18) kann 7 als zweidimensionales Fourierintegral dargestellt wer-

den:

(2, Y, 2) / / Bk, 1)eima i ke+1y) g, g1
Daraus folgt fiir I, (Gl. A.13) als dem Integral {iber n von der Hohe z, bis nach oo:

(2,9, ) / / (k1) — L gimzagilke o) g gy (A.15)
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A.3 Korrelationskoeffizienten bei ausgewahlten Niederschlags-
simulationen

Tabelle A.1: Rang-Korrelationskoeffizienten r nach Kendall und Parameter der
Regression zwischen Messungen und Simulationen von Kap. 5.5 fiir verschiede-
ne Teilgebiete ohne Regression (Teilgebiete) und nach lokaler Regression (1. Reg.)
Rpes = 0 - Rgim + Rgyn (6 als dimensionsloser Korrekturfaktor, R,,, als Hinter-
grundniederschlag in mm) mit Stationen im Umkreis von 20 km um die einzelnen
Gitterpunkte mit DWD-Tagessummen und Daten des Ombrometermessnetzes des
Landes Baden-Wiirttemberg.

Ereignis Nord- Std- Gesamt- | Schw.- Stiden
Schw. Schw. Schw. Alb

25.-26.02.1997

§/Rsyn (mm) 1.31/21.0 | 0.90/5.0 |0.91/6.4 | 0.59/9.5 | 0.90/6.6

r Teilgebiete 0.66 0.78 0.63 0.45 0.60

r 1. Reg. DWD-Daten || 0.95 0.91 0.95 0.93 0.95

r 1. Reg. Ombrometer || 0.91 0.87 0.96 0.79 0.91

11.-13.12.1997

§/Rsyn (mm) 0.59/14.4 | 0.72/10.1 | 0.68/11.6 | 0.31/21.3 | 0.63/14.7

r Teilgebiete 0.88 0.93 0.92 0.52 0.84

r 1. Reg. DWD-Daten || 0.95 0.97 0.96 0.91 0.96

r 1. Reg. Ombrometer || 0.89 0.68 0.81 0.79 0.82

28.-29.10.1998

§/Rsyn (mm) 1.53/60.0 | 0.52/27.1 | 0.80/40.9 | 1.66/31.0 | 0.88/38.0

r Teilgebiete 0.76 0.65 0.50 0.56 0.54

r 1. Reg. DWD-Daten || 0.96 0.94 0.97 0.98 0.97

r 1. Reg. Ombrometer || 0.82 0.72 0.91 0.88 0.91

18.-20.02.1999

§/Rsyn (mm) 0.73/5.0 |0.88/6.1 |0.89/5.8 |- 0.72/3.5

r Teilgebiete 0.71 0.72 0.74 - 0.53

r 1. Reg. DWD-Daten || 0.92 0.94 0.93 0.95 0.95

r 1. Reg. Ombrometer || 0.83 0.79 0.80 0.84 0.83

16.-17.09.2000

§/Rsyn (mm) 0.58/11.9 | 0.0/1.8 0.18/7.1 | 0.09/11.6 | 0.16/9.4

r Teilgebiete 0.80 - - - -

r 1. Reg. DWD-Daten || 0.95 0.92 0.98 0.98 0.98

r 1. Reg. Ombrometer || 0.94 0.78 0.97 0.93 0.96
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A.4 Auflistung der simulierten Starkniederschlagsereignisse
(1971-2000)

Tabelle A.2: Ausgewihlte stratiforme bzw. vorwiegend stratiforme Starknieder-
schlagsereignisse (R > 60 mm in 24 h) im Zeitraum 1971-2000 nach Kap. 6. Beginn
und Dauer der Ereignisse nach SYNOP-Stationsmeldungen, hochste gemessene Er-
eignissummen (in mm pro Tag) an den Niederschlagsstationen in den einzelnen Teil-
gebieten Nord- und Siidschwarzwald (N bzw. S), Schwébische Alb (A) und nérdliche
Landesteile mit Kraichgau (K), mittlere Intensitat des Maximums (in mm /h) sowie
Grofwetterlage (GWL).

Datum, Zeit | Dauer Maxima in Teilgebieten Max | GWL
MEZ h N S A K |mm/h|*

19.06.1971 00:00 42 86.7 | 77.8 | 36.9 | 40.8 21 | Wz
18.11.1971 12:00 36 96.7 | 86.9 | 40.8 | 70.8 27 | Wz
16.11.1972 12:00 48 122.6 | 199.4 | 72.0 | 68.9 42 | Wz
23.06.1973 00:00 42 94.7 | 1349 | 86.7 | 51.7 3.2 | NEz
14.10.1973 18:00 48 84.0 | 93.7 | 31.7 | 45.2 20 | Ws
15.11.1973 12:00 24 959 | 95.1 | 51.8 | 51.7 4.0 | NWz
19.10.1974 12:00 48 110.1 | 80.9 | 48.5 | 53.6 23 | Wz
25.01.1977 18:00 48 63.3 | 93.5 | 25.0 | 37.0 1.9 | SWz
14.11.1977 12:00 48 98.0 | 88.8 | 389 | 48.6 20 | NWz
24.01.1978 00:00 30 82.1 | 73.3 | 787 | 425 2.7 | Wz
22.05.1978 18:00 48 253.8 | 142.7 | 1563.9 | 173.8 | 5.3 | TM
09.07.1978  00:00 36 116.1 | 81.7 | 67.8 | 62.4 3.2 | HNz
07.08.1978 12:00 42 103.1 | 104.5 | 92.5 | 69.8 25 | Nz
11.03.1979 00:00 60 273.0 | 167.5 | 89.0 | 81.7 46 | Wz
06.11.1979 12:00 42 141.8 | 140.1 | 94.4 | 55.6 3.4 | Wz
14.10.1981 18:00 42 85.0 | 125.1 | 41.8 | 86.0 3.0 | NWz/Ws
30.10.1981 00:00 48 62.1 | 97.7 | 37.0 | 44.3 20 | Wz
06.10.1982 18:00 42 109.0 | 147.2 | 914 | 1482 | 35 |TM
13.10.1982 12:00 30 82.2 | 86.0 | 44.0 | 66.0 24 | Ws
15.12.1982 12:00 66 179.2 | 159.1 | 79.5 | 974 27 | Wz
08.04.1983 12:00 72 163.7 | 228.0 | 94.7 | 103.6 | 3.2 | Ws/TtW
24.05.1983 00:00 78 261.0 | 215.9 | 103.1 | 162.5 | 3.3 | SEz/TM
26.11.1983 00:00 108 | 196.0 | 247.0 | 120.8 | 107.5 | 2.3 | SWz/NWz
13.01.1984 18:00 48 945 | 921 | 294 | 44.7 20 | Wz
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Datum, Zeit | Dauer Maxima in Teilgebieten Max | GWL
MEZ h N S A K |mm/h

06.02.1984 12:00 48 104.7 | 105.3 | 35.7 | 68.3 2.2 | Wz/NWz
14.07.1984 18:00 30 103.7 | 70.3 | 51.5 | 49.9 3.5 | TrM
09.09.1984 12:00 24 75.7 | 75.8 | 44.0 | 584 32 | Wz
22.11.1984 12:00 66 163.5 | 120.0 | 45.2 | 82.1 25 | SWz
05.11.1985 06:00 36 72.7 | 88.1 | 34.5 | 38.9 24 | Wz
09.11.1985 12:00 60 110.8 | 102.5 | 49.2 | 53.5 1.8 | Wz/TrtM
23.01.1986 12:00 48 100.5 | 125.0 | 58.8 | 54.0 26 | TrM
20.10.1986 12:00 18 81.8 | 48.6 | 304 | 44.6 45 | Wz
22.10.1986 00:00 42 164.7 | 169.1 | 57.0 | 95.1 4.0 | Wz
18.12.1986 12:00 24 101.3 | 102.7 | 37.8 | 38.1 43 | Wz
01.01.1987 12:00 24 62.5 | 71.5 | 29.5 | 33.2 3.0 | NWz
26.09.1987 00:00 36 45.2 | 95.7 | 974 | 22.1 27 | TtW
18.12.1987 12:00 42 829 | 79.4 | 488 | 63.5 20 | Wz
04.01.1988 12:00 18 64.3 | 79.4 | 37.8 | 34.0 44 | Wz
11.03.1988 12:00 60 20741 119.1 | 95.8 | 133.1 3.5 | NWz
16.03.1988 00:00 72 91.6 | 96.0 | 33.0 | 29.9 1.6 | Wz
06.10.1988 12:00 18 69.4 | 74.7 | 30.3 | 28.2 41 | Wz
04.12.1988 12:00 18 106.8 | 98.7 | 42.6 | 60.1 59 | Ww
11.07.1989 00:00 24 504 | 77.8 | 76.4 | 22.8 41 | BM
14.12.1989 18:00 42 94.7 | 102.6 | 42.9 | 46.0 24 | Wz
14.02.1990 00:00 72 287.6 13479 | 1239 | 1023 | 48 | Wz
28.02.1990 12:00 42 101.3 | 107.2 | 38.8 | 71.6 26 | Wz
30.09.1990 12:00 42 91.8 | 90.7 | 44.2 | 47.6 22 | Wz
21.12.1991 12:00 36 218.1 | 161.2 | 83.9 | 81.5 6.1 | Wz
12.03.1992 18:00 42 129.6 | 55.2 | 31.5 | 53.8 3.1 | NWz
22.03.1992 12:00 30 80.5 | 89.7 | 53.9 | 40.5 3.0 | TrM
25.10.1992 00:00 48 150.8 | 122.4 | 64.7 | 95.3 3.1 | Ws
11.01.1993 12:00 30 113.6 | 68.5 | 185 | 37.2 3.8 | Wz
28.07.1993 00:00 30 93.5 | 56.8 | 45.8 | 60.8 3.1 | Wz
19.12.1993 12:00 48 180.5 | 107.0 | 68.3 | 137.1 3.8 | Wz
31.12.1993 06:00 36 80.2 | 72.7 | 43.7 | 28.0 22 | Wz
19.05.1994 00:00 24 749 | 143.8 | 102.9 | 42.0 6.0 | SWz
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Datum, Zeit | Dauer Maxima in Teilgebieten Max | GWL
MEZ h N S A K | mm/h

27.12.1994 18:00 30 117.6 | 111.5 | 31.4 | 77.0 3.9 | Wz
25.01.1995 06:00 30 102.8 | 155.9 | 47.6 | 77.9 5.2 | Wz
18.03.1995 18:00 48 128.5 | 88.3 | 48.7 | 57.8 2.7 | NWz
15.11.1995 00:00 66 108.1 | 148.8 | 84.9 | 52.9 2.3 | SWz/NZ
07.07.1996 18:00 30 175.1 | 1424 | 64.9 | 107.7| 3.1 | TrM
25.02.1997 06:00 60 89.8 | 92.6 | 86.4 | 79.3 29 | Wz
21.06.1997 12:00 42 72.5 | 1349 | 54.8 | 59.4 3.2 | Wz
12.10.1997 00:00 36 37.3 | 959 | 62.2 | 38.0 27 | Nz
11.12.1997 12:00 48 85.5 | 123.1| 50.1 | 43.3 26 | Wz
14.09.1998 18:00 36 88.5 | 72.8 | 425 [ 1226 | 3.4 |TrM
28.10.1998 12:00 48 165.4 | 91.3 | 92.8 | 99.0 3.4 | Wz
01.03.1999 18:00 30 64.3 | 57.0 | 20.3 | 364 21 | Wz
18.12.1999 12:00 60 132.9 | 142.2 | 59.4 | 86.7 2.1 | Wz/HM
29.01.2000 12:00 42 95.1 | 69.2 | 30.6 | 684 23 | NWa
30.05.2000 18:00 24 95.2 | 1440 | 71.7 | 26.8 6.0 | WS
09.07.2000 12:00 24 93.7 | 99.3 | 449 | 50.4 41 | TrM
13.07.2000 18:00 24 89.2 | 90.3 | 47.3 | 498 3.8 | TrM

* GroRwetterlagen, Klassifikation nach Hess und Brezowsky (Gerstengarbe und Werner, 1999)

Wz Westlage, zyklonal TM  Tief Mitteleuropa

Ws siidliche Westlage Nz Nordlage, zyklonal

Ww  Westlage, winkelformig HNz Hoch Nordmeer-Island, zyklonal
SWz  Siidwestlage, zyklonal TrM  Trog Mitteleuropa

NWz Nordwestlage, zyklonal NEz Nordostlage, zyklonal

NWa Nordwestlage, antizyklonal SEz  Siidostlage, zyklonal

HM  Hoch Mitteleuropa TrW  Trog Westeuropa

BM  Hochdruckbriicke Mitteleuropa
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A.5 Niederschlagssummen verschiedener Jihrlichkeiten (Ge-
bietsausschnitte)

In den folgenden Abbildungen A.1 bis A.5 sind die Niederschlagssummen fiir Jahr-
lichkeiten von T = 1, 5, 10, 50 und 100 a nach Kapitel 6.4.4 detailliert fiir die
Gebietsausschnitte Nordschwarzwald (jeweils oben) und Siidschwarzwald (jeweils
unten) dargestellt (analog zu Abb. 6.19 fiir 7" = 1 a, 6.20 fiir 7 = 10 a und 6.21 fiir
T =100 a).
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Abbildung A.1: Starkniederschlagssummen fiir eine Jahrlichkeit von 7" =1 a, nor-

miert auf eine Andauer von 24 h nach Modellsimulationen (1971-2000; analog zu
Abb. 6.19).
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Abbildung A.2: Starkniederschlagssummen fiir eine Jahrlichkeit von 7' =5 a, nor-
miert auf eine Andauer von 24 h nach Modellsimulationen (1971-2000).
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Abbildung A.3: Starkniederschlagssummen fiir eine Jahrlichkeit von 7" = 10 a,
normiert auf eine Andauer von 24 h nach Modellsimulationen (1971-2000; analog
zu Abb. 6.20).
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Abbildung A.4: Starkniederschlagssummen fiir eine J&hrlichkeit von 7" = 50 a,
normiert auf eine Andauer von 24 h nach Modellsimulationen (1971-2000).
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Abbildung A.5: Starkniederschlagssummen fiir eine Jahrlichkeit von 7" = 100 a,
normiert auf eine Andauer von 24 h nach Modellsimulationen (1971-2000; analog
zu Abb. 6.21).
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mittlerer Tropfendurchmesser
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Driftvektor fiir die Hydrometeore (im Niederschlagsmodell)
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Froude-Zahl (gebildet mit der Hohe des Hindernisses)
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) Geopotential
@' Abweichung des Geopotentials vom Grundzustand
U Niederschlagsfaktor (im Niederschlagsmodell)

w vertikale Geschwindigkeitskomponente im p-System
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