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Zusammenfassung

Wolken sind die am häu�gsten beobachtbare Wettererscheinung in der Atmosphäre und

werden zu den schwebenden Hydrometeoren gezählt. Dabei wird zwischen konvektiven und

stratiformen Wolkengattungen unterschieden. Sie beein�ussen zum Beispiel den Strah-

lungshaushalt der Erde und die Atmosphärenchemie. Zudem können Wolken die unter-

schiedlichsten Wettererscheinungen (Niederschlag, Sichtweiteneinschränkungen, Gewitter

usw.) mit sich bringen.

Ziel dieser Arbeit ist es, die vom Global Telecommunication System zur Verfügung ge-

stellten Daten über das Jahr 2011 für Europa auszuwerten und mit dem amerikanischen

Wettermodell GFS zu veri�zieren. Zudem wird auf die physikalischen Prozesse in und in

der Umgebung während der Entstehung und dem Vorhandensein von Wolken eingegangen.
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Abstract

Clouds are the most frequently observed weather phenomenon in the Earth's Atmosphere.

They are part of the �oating hydrometeors. Thereby a distinction between convective and

stratiforme clouds is useful. This in�uence on radiation balance of the Earth and the

atmospheric chemistry is very important. In addition they are responsible for di�erent

weather phenomena like precipitation, visibility restrictions and thunderstorms.

The aim of this diploma thesis is to evaluate the data for Europe from the Global Tele-

communication System for the year 2011 and to verify them with the American Weather

Prediction Model GFS. In addition the physical processes in and around during the for-

ming and the presence of clouds will be investigated.
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1. Einleitung

1.1. Zielsetzung und Motivation

Wolken sind in den meisten Regionen der Welt ein ständiger Begleiter am Himmelsge-

wölbe. Ihre Schönheit und vor allem die Wettereignisse, die oft damit verbunden sind,

begeistern viele. Oftmals sind Wolken, die Niederschlag mit sich führen, Lebensretter,

durch Beendigung einer langanhaltenden Dürre. Gleichermaÿen sind sie Verursacher von

Flutkatastrophen und Gewitterschäden durch Hagel und Sturm.

Trotz der alltäglichen Gegenwart ist ihr Entstehungsprozess und die dabei an die Atmo-

sphäre gerichteten Bedingungen den meisten Nichtmeteorologen weitgehend unbekannt.

Diesbezüglich wird in dieser Arbeit auf die physikalischen Prozesse während der Entste-

hung, aber auch während dem Vorhandensein, von Wolken eingegangen. Es wird sowohl

die Erscheinungsformen der einzelnen Wolkengattungen, als auch die Unterschiede zwi-

schen den zwei Grundtypen, konvektive und stratiforme Wolken, erklärt.

Zusätzlich werden die vom Global Telecommunication System meist frei zugänglichen

Daten decodiert und wissenschaftlich untersucht. Dabei wird vor allem auf die Wolkenbe-

deckung, Wolkenuntergrenze und Wolkengattungen eingegangen. Anschlieÿend wird eine

Veri�kation mit Daten des Amerikanschen Wetterdienstes GFS für die Wolkenbedeckung

und die Wolkenuntergrenze mittels Vorhandensein von gesamten beziehungsweise tiefen

Wolken durchgeführt.
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2. Grundlagen

2.1. De�nitionen

2.1.1. Wolken

Wolken werden zu den sogenannten Hydrometeoren1 gezählt. Es wird zwischen schwe-

benden (z.B. Wolken, Nebel, Eisnebel), fallenden (z.B. �üssiger und fester Niederschlag),

abgesetzten (z.B. Tau, Reif, Glatteis) und vom Wind aufgewirbelten (z.B. Schneetreiben,

-fegen, Gischt) Hydrometeoren unterschieden.

Wolken sind Bereiche in der Atmosphäre, in denen die umgebende Luft mit Wasserdampf

gesättigt ist. Dadurch bilden sich winzige Wasser- und Eisteilchen, die in der Luft schwe-

ben und den Boden nicht berühren. Durch die Wechselwirkung von Streuung2, Trans-

mission3 und Absorption4 mit einer Lichtquelle, wie zum Beispiel Sonne beziehungsweise

Mond, werden diese sichtbar. (Mayer, 2009 [26])(Deutscher Wetterdienst, 1990 [36])

2.1.2. Wolkenstockwerke

Die jeweiligen Wolken werden in 3 unterschiedliche Stockwerke eingeteilt, die je nach

Klimazone unterschiedliche Höhenbereiche aufweisen. (Mayer, 2009 [26])

1Erscheinungen, die in Verbindung mit Wasser in �üssigem beziehungsweise festem Aggregatzustand,
auftreten.
2Die Streuung wird als Ablenkung des Sonnenlichtes an Luftmolekülen, Wassertröpfchen, Eiskristallen
und anderen Partikeln de�niert;
Rayleighstreuung 2πr�λ, Miestreuung 2πr�λ(Klose, 2008 [18])
r = Teilchenradius[nm]
λ = Wellenlänge[nm]

3Als Transmission bezeichnet man die Durchlässigkeit eines Mediums abhängig von der Wellenlänge.
(Hupfer, 2005 [14])
4Als Absorption bezeichnet man die Schwächung der Strahlung während dessen Durchgang durch die
Atmosphäre. (Moeller, 2003 [28])
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2. Grundlagen

Für die gemäÿigte Klimazone gilt folgende Au�istung:

Stockwerk Höhe Gattungen

Unteres 0-2 km Stratus

Mittleres 2-7 km Altocumulus

Oberes 5-13 km Cirrus

Tabelle 2.1.: Einteilung der Wolkenstockwerke (Mayer, 2009 [26])

2.1.3. Wolkengattungen

Es lassen sich alle Wolken in eine der 10 Wolkengattungen zuordnen. Manche erstre-

cken sich nur über ein Stockwerk, andere hingegen (z.B. Cumulonimbus) über alle 3

Stockwerke. Eine bestimmte Wolke lässt sich explizit einer Gattung zuordnen. (Deutscher

Wetterdienst, 1990 [36])

2.1.3.1. Hohe Wolken

Die Wolken im obersten Stockwerk erstrecken sich von 5 bis 13 km Höhe, dies ist der

Grund, warum auch im Sommer die Wolken aus Eiskristallen bestehen. Die Obergrenze

wird von der Tropopause bestimmt.

� Cirrus(Ci):

Bei Cirrus Bewölkung handelt es sich meist um isolierte Wolken, bestehend aus

Eiskristallen. Sie treten als weiÿe Fäden, Bänder oder Häkchen auf und haben eine

faserige beziehungsweise schimmerndes Aussehen. Cirrus Wolken entstehen oft aus

veralteten Schauerschirmen, Fallstreifen von Cirrocumulus- oder Altocumuluswol-

ken, Au�ösung von frontaler Bewölkung oder unterschiedlich dichter Cirrostratus-

bewölkung und aus Kondensstreifen von Flugzeugen. (Mayer, 2009 [26])(Bont, 1987

[3])

� Cirrostratus(Cs):

Ein durchscheinender und weiÿlicher Wolkenschleier mit faseriger, haarartiger oder

glatter Struktur wird als Cirrostratus Bewölkung bezeichnet. Sie bedecken den Him-

mel ganz oder nur teilweise. Es können auch Halo-Erscheinungen5 beobachtet wer-

den. Cirrostratus bildet sich durch Aufgleiten von warmer auf kältere Luft, durch

das Zusammenfügen oder Umwandlung von Cirrus-, Cirrocumulus- oder Altostratus

Elementen. (Mayer, 2009 [26])(Bont, 1987 [3])

5Brechung und Re�exion des Lichtes an Eiskristallen (Walther, 1999 [35])
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2. Grundlagen

� Cirrocumulus(Cc):

Cirrocumulus Wolken zeigen sich als dünne weiÿe Flecken, Bänke oder Schichten,

die keinen Eigenschatten aufweisen, das heisst sie haben keine grauen oder dunkle

Schatten. Die einzelnen Elemente weisen einen geringeren Abstand als 1 Grad auf.

Durch die Überlagerung des Jet Streams entstehen Verlagerungsgeschwindigkeiten

im Bereich von ungefähr 100 km/h, dabei bilden sich Strukturen in den Wolken

aus, die deutlich auf diese starken Windscherungen hindeuten. Cirrocumulus Be-

wölkung bildet sich, wie auch Cirrus- und Cirrostratusbewölkung, durch Umbil-

dung/Verkleinerung von anderen Wolkengattungen wie zum Beispiel Cirrus, Cir-

rostratus und Altocumulus. Cirrocumulus Bewölkung tritt auch in linsenförmigen

Strukturen (Unterart lenticularis) auf. Ihre bevorzugten Entstehungsgebiete sind in

feuchten Luftschichten durch aufsteigende Luftbewegungen, die durch gezwungene

Hebung von der Orogra�e ausgelöst werden. (Mayer, 2009 [26])(Bont, 1987 [3])

2.1.3.2. Mittelhohe Wolken

Wolken des mittleren Wolkenstockwerkes bestehen aus Wassertröpfchen aber auch zum

Teil aus Eiskristallen. Es treten sowohl schichtförmige (Altostratus) aber auch konvektive

(Altocumulus, Nimbostratus) Wolkentypen auf.

� Altostratus(As):

Altostratus Wolken erscheinen in grauer bis graublauer Farbe am Himmel auf. Sie

stellen sich als horizontal sehr ausgedehnte Felder oder Schichten mit strei�gen,

faserigen oder glatten Aussehen dar, die den Himmel ganz oder teilweise bedecken.

Einige Stellen sind allerdings vertikal dünn genug, dass die Sonne verschwommen

sichtbar bleibt, jedoch Halo Erscheinungen nicht mehr möglich sind. Das Aufgleiten

von warmen auf kältere Luftmassen (Warmfront) ist, wie auch bei Cirrostratus, die

häu�gste Entstehungsart. Ebenso können sie sich auch aus Nimbostratus Bewölkung

entwickeln, wenn diese sich im Au�ösungsstadium be�ndet. Zusätzlich können sie

sich mit sich vertikal ausbreitenden Cirrostratus Wolken oder durch die Ausbreitung

von Cumulonimbuswolken entwickeln. (Mayer, 2009 [26])(Bont, 1987 [3])

� Altocumulus(Ac):

Altocumulus Wolken können sehr strukturiert sein, dabei zeigen sie schuppenarti-

ge Teile, Ballen, Linsen und Walzen als typische Formen. Ihre Farbe reicht dabei

von weiÿ bis hin zu grauen Wolkenbändern und -�ächen mit Schattenwurf und wei-

sen eine Breite zwischen 1 und 5 Grad auf. Sie treten als Randerscheinung bei

frontaler Bewölkung, durch Turbulenz in mittlerer Höhe oder durch Au�ösung von

Altostratus- oder Nimbostratus Wolken auf. Wie schon bei Cirrocumulus Bewöl-

4



2. Grundlagen

kung kann auch die Orogra�e durch Hebung ein Auslöser für diese Wolkengattung

sein. (Mayer, 2009 [26])(Bont, 1987 [3])

2.1.3.3. Niedrige Wolken

Niedrige Wolken beschränken sich auf die atmosphärische Grenzschicht, das heisst sie

erstrecken sich vertikal bis maximal 2500 Meter über Grund. Durch diese geringe Höhe

bestehen sie meist nur aus Wasser. Eine Ausnahme bildet dabei die Polarregion.

� Stratus(St):

Stratus Bewölkung zeichnet sich durch eine graue Wolkenschicht mit gleichmäÿiger

Untergrenze aus. Es kann Sprühregen oder feiner Schnee aus ihr fallen. Die Unter-

grenze ist oft so tief, dass Hügel oder höhere Gebäude bereits eingehüllt sind, zudem

kann die Stratus Bewölkung so dicht sein, dass die Sonne beziehungsweise der Mond

nicht mehr zu sehen sind. Durch Abkühlung der untersten Luftschicht, durch Ab-

senkung der Basis oder Zusammenwachsen einzelner Elemente aus Stratocumulus

Bewölkung und durch Anhebung der Nebelgrenze auf Grund von Erwärmung der

Erdober�äche (Wärmeinsele�ekt6) beziehungsweise von zunehmender Windstärke

(Turbulenz) in der untersten Bodenschicht, kann Stratus Bewölkung sich ausbilden.

(Mayer, 2009 [26])(Bont, 1987 [3])

� Stratocumulus(Sc):

Stratocumulus Bewölkung äuÿert sich als graue oder weiÿliche, ballen- oder walzen-

förmige Schichten und Felder mit meist unscharfen Rändern, deren Elemente eine

scheinbare Abmessung von mehr als 5 Grad aufweisen. Der Unterschied zur Al-

tocumulus Bewölkung liegt in der Höhe der Wolkenuntergrenze. Der Niederschlag,

falls überhaupt vorhanden, ist meist sehr schwach und tritt oft als Virga Streifen

auf. Stratocumulus Wolken können durch Au�ösung und von Konvektion durch-

brochenem Stratus hervorgehen. Er entsteht durch Zerreissen von Nimbostratus

Bewölkung, durch Gröÿenzunahme von Altocumulus Wolken oder durch seitliches

Ausbreiten von Cumulus- und Cumulonimbuswolken. (Mayer, 2009 [26])(Bont, 1987

[3])

6Der Begri� Wärmeinsele�ekt wird oft in Zusammenhang mit stark besiedelten Gebieten verwendet und
bezeichnet die veränderten klimatischen Bedingungen in und in der Nähe von Stadtgebieten.
Gründe dafür sind die Umgestaltung der Erdober�äche: Änderungen in Albedo, aerodynamische Rauig-
keit, Versiegelungsgrad und physikalische Eigenschaften des Bodens.
Änderungen des Sto�haushaltes: Mehr Emissionen von �üssigen, gasförmigen und festen Luftbeimengun-
gen ändern die Luftzusammensetzung und die Zahl der Kondensationskerne (mehr Niederschlag).
Veränderungen des Energiehaushaltes: Wird durch die veränderte Albedo und die Wärmewerte der Ober-
�äche, geringere Globalstrahlung, erhöhte langwellige Strahlungs�üsse und die anthropogene Wärmefrei-
setzung hervorgerufen.
Der Wärmeinsele�ekt modi�ziert daher das Lufttemperaturfeld, die Niederschlagsverteilung und -menge,
die Sichtweite und die Windverhältnisse. (Hupfer, 1996 [13])
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2. Grundlagen

2.1.3.4. Vertikal entwickelnde Wolken

Vertikal entwickelnde Wolken beschränken sich nicht nur auf ein Wolkenstockwerk, son-

dern erstrecken sich über mehrere. Voraussetzung dafür ist im Allgemeinen Konvektion.

� Nimbostratus(Ns):

Nimbostratus Bewölkung ist eine graue, teilweise auch dunkle Wolkendecke mit un-

scharfen Konturen, aus der zum Teil starke und lang anhaltende Niederschläge fallen

können. Auf Grund der vertikalen Mächtigkeit ist die Sonne nicht zu sehen. Nim-

bostratus besteht aus einer Mischung von �üssigen und festen Teilchen, es können

zudem auch Eiskörner und Frostgraupel ausfallen. Sie entsteht, wenn feuchte Luft-

massen langsam angehoben werden, aber auch durch Umwandlung von Altostratus-

und Cumulonimbus Wolken. (Mayer, 2009 [26])(Bont, 1987 [3])

� Cumulus(Cu):

Die Vorstufe zum Cumulonimbus tritt als einzelne, dichte Wolke mit scharfen Um-

rissen, in Form von Köpfen, Kuppeln oder Türmen, auf. Blendend weiÿ sind dabei

die Stellen, die von der Sonne beschienen werden. Im Gegensatz dazu sind die glat-

ten ebenen Untergrenzen meist dunkler und nahezu horizontal. Bei höherer verti-

kaler Ausdehnung (mediocris, congestus7)kann daraus auch Niederschlag fallen. Es

können oft mehrere Cumulus Wolken nebeneinander auftreten, die eine unterschied-

liche vertikale Ausdehnung aufweisen. Sie bilden gelegentlich eine Wolkenstraÿe,

die parallel zur Windrichtung angeordnet ist. Cumulus Bewölkung entwickelt sich

bei Konvektion in den unteren Schichten durch starke Temperaturgradienten. Diese

Konvektionsströme entstehen bei intensiver Sonneneinstrahlung oder durch Erwär-

mung kälterer Luft, die über eine warme Ober�äche strömt. Ebenso können sie aus

andere Wolkengattungen entstehen wie zum Beispiel Altocumulus, Stratocumulus

oder Stratus. (Mayer, 2009 [26])(Bont, 1987 [3])

� Cumulonimbus(Cb):

Die Betrachtung eines Cumulonimbus bietet ein beeindruckendes Bild durch sei-

ne extreme, auch Tropopause durchstoÿende, vertikale Höhe. Die optisch gewaltige

und dichte Gewitterwolke nimmt die Form eines mächtigen Berges oder einer Grup-

pe breiter Türme, mit ambossartigem Oberteil und sehr dunklen Untergrenzen mit

zerfetzten Wolkenteilen in Begleitung von zum Teil heftigen Gewittern mit starken

Niederschlägen mit Hagel, an. Möglich sind auch rotierende Wolkenschläuche (tuba)

bis hin zu Tromben. In den unteren Teilen des Cumulonimbus sind Wassertröpfchen

vorhanden, im oberen Teil durch die vertikale Ausdehnung Eiskristalle. Durch die

7Wolkenarten von Cumulus Bewölkung: humilis, mediocris, congestus
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2. Grundlagen

Vereisung verschwinden die cumulusförmigen scharf abgegrenzten Umrisse im Be-

reich ihrer Obergrenze. Oft ist dabei auch der vorhin erwähnte Amboss zu sehen,

der ein Zeichen dafür ist, dass die Tropopause erreicht wurde. Cumulonimben kön-

nen auch in Gruppen vorkommen (siehe Kap.2.3.2.3). Cumulonimben sind die letzte

Stufe einer starken Cumulus Entwicklung. Sie können sich aber auch aus Altocu-

mulus oder Stratocumulus entwickeln, dabei liegt die Basis unverhältnismäÿig hoch

und es treten deutlich schwächere Wetterereignisse auf. (Mayer, 2009 [26])(Bont,

1987 [3])
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2. Grundlagen

2.2. Global Telecommunication System (GTS)

Die auszuwertenden Daten für diese Arbeit stammen vom Globalen Telekommunikation

System, kurz GTS. Die Hauptaufgabe des GTS-Systems besteht darin, den Fluss der

Daten zu vereinfachen und möglichst schnell und kostengünstig für alle Mitglieder bereit

zu stellen.

Dieser extrem hohe Informationsgehalt der meteorologischen Beobachtungen verlangt da-

her eine besonders kompakte Art des Datentransfers. Dazu werden die meteorologischen

Daten jeder WMO-konformen Wetterstation auf Land, wie auch auf See, nicht in Textform

verschickt, sondern codiert übermittelt. Diese Informationen können mit dem entsprechen-

den Schlüssel wieder vor Ort decodiert werden. Die Wettermeldungen werden stündlich

versandt, dabei gibt es 4 Haupttermine (00,06,12,18 UTC), 4 Nebentermine (03,09,15,21

UTC) und 16 Zwischentermine. (WMO, 2009 [37])(Bergmann, Schäfer, 2001 [2])

2.2.1. GTS-Code

Beispielcode vom 5. November 2012 um 06 UTC für Wien:

Abbildung 2.1.: Beispielcode 5. November 2012, 06 UTC für Wien (Quelle: ogimet.com
[31])

In folgender Tabelle wird der GTS Code von Abb. 2.1 erklärt:

AAXX Meldung einer ortsfesten Landstation

05061 Tag und Uhrzeit der Meldung, Einheit der Windgeschwindigkeit [m/s]

11035 WMO-Kennzi�er der Station

11530 Indikator für Niederschlagsgruppen (Abschnitt 1),

Indikator für Stationstyp/Wettergruppe (bemannte Station/Wettergruppe

wird gemeldet), Untergrenze der tiefsten beobachteten Wolken (200-299 m),

horizontale Sichtweite (3000 m)

82906 Gesamtbedeckung des Himmels in Achteln (8/8),

Windrichtung in Dekagrad (290°), Windgeschwindigkeit (6 m/s)

10080 Lufttemperatur (+8°C)

20070 Taupunkttemperatur (+7°C)

39767 Luftdruck in Barometerhöhe in 1/10 Hektopascal (976,7 hPa)

40015 reduzierter Luftdruck auf Meereshöhe (NN) in 1/10 Hektopascal (1001,5 hPa)

52021 3-stündige Luftdrucktendenz in 1/10 Hektopascal

(konstant steigend um 2,1 hPa)

8



2. Grundlagen

60092 geschmolzene Niederschlagsmenge (9 mm/12h)

76562 gegenwärtiges Wetter (durchgehend starker Regen),

Wetterverlauf (Regen und Wolkendecke stets mehr als die Hälfte bedeckend)

885// Informationen über Wolkengattungen, Menge der tiefen Wolken (8/8),

Art der tiefen Wolken (Stratocumulus),

keine Information über höhere Wolken

333 Abschnitt 3: klimatologische Daten

10136 12-stündige Maximumtemperatur (+13,6 °C)

20060 12-stündige Minimumtemperatur (+6,0 °C)

88630 Angaben zu den Wolkenschichten, Bedeckungsgrad der Wolkenschicht (8/8),

Wolkengattung (Stratocumulus), Höhe der Wolkenuntergrenze (300 m)

91115 Besondere Wettererscheinungen und zusätzliche Informationen,

höchste Windspitze seit dem letzten synoptischen Haupttermin mit 15 m/s

Tabelle 2.3.: Erklärung GTS Code (WMO, 1995 [32])

In dieser Arbeit werden vor allem Bedeckungsgrad, Höhe der untersten Wolkenschicht

und die Wolkengattung benötigt und werden daher etwas näher behandelt.

2.2.1.1. Bedeckungsgrad

Man unterscheidet zwischen Gesamtbedeckungsgrad und Teilbedeckungsgrad. Unter der

Gesamtbedeckung versteht man den Teil des Himmelsgewölbes, der von sämtlichen sicht-

baren Wolken bedeckt ist. Der Teilbedeckungsgrad gibt die Bedeckung der einzelnen Wol-

kenstockwerke an. Oftmals werden nur die tiefsten Wolken verschlüsselt, da nur jene

sichtbar sind. Die Bedeckungsgrade werden von 0 bis 8 Achtel angegeben, wobei 0 Achtel

wolkenlos und 8 Achtel komplett bedeckt bedeutet. Die Verschlüsselung mit der Zahl 9

besagt, dass der Himmel nicht sichtbar ist (Bergstationen). (Deutscher Wetterdienst, 1990

[36])

2.2.1.2. Höhe der tiefsten Wolken

Nachfolgende Tabelle zeigt, welche Schlüsselzi�er für welchen Bereich in Meter über Grund

in Bezug auf die Untergrenze der tiefsten Wolken zutri�t.
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2. Grundlagen

Schlüsselzi�er h...Höhe der Untergrenze der

tiefsten Wolken über Grund

0 tiefer als 50 Meter

1 50 - 100 Meter

2 100 - 200 Meter

3 200 - 300 Meter

4 300 - 600 Meter

5 600 - 1000 Meter

6 1000 - 1500 Meter

7 1500 - 2000 Meter

8 2000 - 2500 Meter

9 Keine Wolken unter 2500 Meter

vorhanden

/ Wolken vorhanden, Untergrenze

unterhalb bzw. Obergrenze oberhalb

der Bergstation

Tabelle 2.4.: Verschlüsselung Höhe der Wolkenuntergrenze (Mayer, 2009 [26])

2.2.1.3. Wolkengattungen

Die Bestimmung der Wolkengattungen kann sehr komplex ausfallen, eine nähere Beschrei-

bung �ndet man im Kapitel A auf Seite 89.
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2.3. Wolken Makrophysik

2.3.1. Wolken Thermodynamik

Wichtigster Parameter für die Wolkenbildung ist die vorhandene Feuchte in der Atmo-

sphäre. Feuchte Luft verhält sich nahezu wie ein ideales Gas. Das ideale Gasgesetz lautet

wie folgt:

p = pd + e = nRT (2.1)

p = Luftdruck [hPa]

pd = Luftdruck von trockener Luft [hPa]

e = Dampfdruck vonWasser [hPa]

n = molareDichte
[
mol
m3

]
R = universelleGaskonstante

[
J

molK

]
T = Temperatur von trockener Luft [K]

Durch Umschreiben der Gleichung 2.1 mit der Massendichte rLuft und unter Verwendung

der mittleren molaren Massen für trockene und feuchte Luft und der Einführung der

virtuellen Temperatur8, erhält man:

p = ρLuftRd

(
1 + rv/ε

1 + rv

)
T = ρLuftRdTv (2.2)

Rd = Gaskonstante von trockener Luft
[

J
kgK

]
rv = ρv

ρd
Mischungsverhältnis fürWasserdampf

ε = Mv

Md
= 0.622 V erhältnis dermolarenMassen feuchter zu trockener Luft

Tv =
(

1+rv/e
1+rv

)
T...virtuelle Temperatur [K]

Das universelle Gasgesetz beinhaltet nun die in der Atmosphäre vorhandene Feuchte.

(Lamb, 2011 [20])

8Die virtuelle Temperatur ist jene Temperatur, welches ein trockenes Luftpaket haben müsste um die
gleiche Dichte wie feuchte Luft unter gleichem Luftdruck zu haben. Die virtuelle Temperatur ist somit
immer höher als die Lufttemperatur. (Holton, 2004 [11])
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2.3.1.1. Kerngröÿen

potentielle Temperatur

θ = T

(
p0
p

)Rd
cp

(2.3)

po = Standardatmosphäre 1000hPa

p = Luftdruck [hPa]

cp = spezifischeWärmekapazität bei konstantemDruck
[

J
kgK

]
Die potentielle Temperatur ist de�niert als jene Temperatur wenn man ein Luftpaket adia-

batisch auf p0 = 1000hPa bringt. Sie bleibt dabei für trockenadiabatische Verlagerungen

konstant. (Lamb, 2011 [20])

Virtuelle potentielle Temperatur

θv = Tv

(
p0
p

) Rd
cpd

(2.4)

cpd = spez.W ärmekapazität bei konstantemDruck bei trockener Atmosphäre
[

J
kgK

]
Die virtuelle potentielle Temperatur ist insbesondere für Prozesse in der Grenzschicht

bedeutsam. Da der E�ekt von Wasserdampf auf die Luftdichte in diesem Bereich der

Atmosphäre am Gröÿten ist, macht die Einführung dieser Erhaltungsgröÿe notwendig.

Sie bleibt nahezu erhalten für trockenadiabatische Prozesse. Um den Beitrag des Wasser-

dampfes einzufügen, wurde die Temperatur mit der virtuellen Temperatur ersetzt. (Lamb,

2011 [20])

Äquivalent potentielle Temperatur

θe≈θ exp

(
Lcqs
cpT

)
(2.5)

Lc = spezifische V erdampfungswärme vonWasser
[
J
K

]
qs = MischungsverhältnisWasserdampf/Luft

Die äquivalent potentielle Temperatur ist die potentielle Temperatur, wenn ein Luftpaket

dessen Feuchtigkeit kondensiert und die dabei resultierende latente Wärme zur Erwär-

mung des Luftpaketes genutzt wird. Dabei wird das Luftpaket angehoben bis die Feuch-

tigkeit komplett kondensiert ist und dann adiabatisch auf 1000 hPa geführt. (Holton, 2004

[11])
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Stabilität

Man stelle sich ein Luftpaket vor, das im Gleichgewicht der Kräfte ist. Reicht eine

kleine Störung aus, um das Luftpaket aus dem Gleichgewicht zu bringen, sprich sich von

dessen Ursprungsort wegzubewegen, oder kehrt es dorthin zurück?

Eine Verlagerung nach oben (unten) führe dazu, dass das Paket kälter (wärmer) wird

als dessen Umgebungstemperatur und somit zu dessen Ursprung zurückkehrt. Stellt sich

diese Situation in der Atmosphäre ein, spricht man von stabilen Luftmassen. Instabil

heisst, dass diesselbe Verlagerung dazu führt, dass sich das Paket immer mehr von dessen

Ursprung wegverlagert. Indikator für die Stabilität ist somit der vertikale Temperaturgra-

dient
(
−dT

dz

)
. Er ist zudem ein Indiz für konvektive (instabile) beziehungsweise stratiforme

(stabile) Luftmassen. (Lamb, 2011 [20])

Der Auftrieb, den ein Luftpaket von dessen Umgebung erfährt, spielt dabei eine entschei-

dende Rolle. Das Luftpaket be�ndet sich in Gleichgewicht, wenn die wirkenden Kräfte

gleich 0 sind. (Lamb, 2011 [20])

−
ˆ
p~ndA+

ˆ
ρ~gdV = −

ˆ
3pdV +

ˆ
ρ~gdV = 0 (2.6)

~n = nach aussen gerichteter Einheitsvektor

A = Oberfläche desLuftpaketes

~g = −g~ez...Gravitationsbeschleunigung
[
m
s2

]
ρ = Dichte desLuftpaketes/Umgebung

[
kg
m3

]
V = V olumen desLuftpaketes

Die durch den Dichteunterschied zwischen Luftpaket und dessen Umgebung entstehende

Nettokraft, ist abhängig vom Luftpaketsvolumen. (Lamb, 2011 [20])

~FB =

ˆ
ρp~gdV −

ˆ
p~ndA =

ˆ
(ρp − ρ)~gdV≈− (ρp − ρ)gV ~ez (2.7)

~FB = Nettoauftriebskraft

ρp = Dichte desLuftpaketes
[
kg
m3

]
ρ = Dichte der Umgebung

[
kg
m3

]
Bei der obigen Umwandlung wurde das Divergenz Theorem9 verwendet. Der Auftrieb, im

Gegensatz zur Netto Kraft welche vom Luftpaketsvolumen abhängig ist, ist die Nettokraft

pro Masseneinheit. (Lamb, 2011 [20])

9Beziehung zwischen dem Volumenintegral über einen Bereich und dem Ober�ächenintergal über dessen
Rand�äche

˝
(div~v)dV =

˜
(~v�~n)dA (Meyberg et al., 2003 [27])
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B ≡ FB
ρpV

= −g (ρp − ρ)

ρp
= g

(
Tvp − Tv
Tv

)
(2.8)

B = Auftrieb (engl. Buoyancy) [N ]

Tvp = virtuelle Temperatur desLuftpaketes [K]

Tv = virtuelle Temperatur der Umgebung [K]

Angenommen die Dichte des Luftpaketes übersteigt jene der Umgebung (ρp > ρ; Tvp < Tv)

dann wäre der Auftrieb negativ (B<0). Eine nach oben gerichtete Beschleunigung kommt

dann zustande, wenn ρp < ρ und Tvp > Tv und der Auftrieb positiv ist (B>0). (Lamb,

2011 [20])

Für groÿe Verlagerungen beziehungweise für den jeweiligen betrachteten Prozess kann der

Auftrieb auch in Form der potentiellen und äquivalent potentiellen Temperatur ausge-

drückt werden. (Lamb, 2011 [20])

B = g
(θp − θ)

θ
= g

(θep − θ)
θ

(2.9)

θp = potentielle Temperatur desLuftpaketes [K]

θep = äquivalent potentielle Temperatur desLuftpaketes [K]

Bei keiner Kondensation lassen sich folgende 3 Grundregeln aufstellen:

�
dTv
dz

> −Gd, oder dθv
dz
> 0 � stabil

�
dTv
dz

= −Gd, oder dθv
dz

= 0 � neutral

�
dTv
dz

< −Gd, oder dθv
dz
< 0 � instabil

Ob die Atmosphäre ohne Kondensation in unterschiedlichen Höhen stabil, neutral oder

instabil geschichtet ist hängt von der vertikalen Schichtung der virtuell potentiellen Tem-

peratur ab. Ist diese positiv (negativ) ist die Atmosphäre stabil (instabil). (Lamb, 2011

[20])

Wenn durch die vertikale Verlagerung Kondensation eintritt, verändert sich der vertikale

Temperaturgradient. Falls der Temperaturgradient der Umgebung den feuchtadiabati-

schen Temperaturgradienten übersteigt (Gs < G < Gd), wird die Atmosphäre als �con-

ditionally� instabil (feuchtlabil) bezeichnet. Die Menge an Wasser, die einer Phasenum-

wandlung unterliegt, ist eine Funktion der Temperatur, somit ist der feuchtadiabatische

Temperaturgradient variabel, was einen direkten Vergleich schwierig macht.
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Daher wird eine neue Variable, genannt gesättigte äquivalent potentielle Temperatur,

eingeführt. Sie de�niert die äquivalent potentielle Temperatur, die ein nicht gesättigtes

Luftpaket haben würde, wenn es gesättigt wäre. (Lamb, 2011 [20])

θes = θ exp

(
Lcqs
cpT

)
(2.10)

�
dθv
dz
< 0 � absolut instabil

�
dθv
dz
< dθes

dz
< 0 � conditionally instabil

�
dθes
dz

= 0 � neutral gesättigt

�
dθes
dz

> 0 � absolut stabil

Falls θes mit der Höhe abnimmt wird die Dichte des Luftpaketes geringer und die Schicht

wird als �conditionally� instabil bezeichnet. Im Gegensatz dazu, wenn θes vertikal zu-

nimmt ist sie absolut stabil. Nimmt die Umgebungstemperatur in einer Schicht auf dem

feuchtadiabatischen Temperaturgradienten ab, bleibt θes konstant mit der Höhe und die

Dichte des gesättigten Luftpaketes bleibt während des Aufstieges gleich im Vergleich zu

der Dichte der Umgebung. (Lamb, 2011 [20])

Im Zusammenhang mit Stabilität wird oft eine weitere Gröÿe verwendet, genannt Con-

vective Available Potential Energy (CAPE), die zur Verfügung stehende Energie zwischen

dem Level of free Convection (LFC)10 und dem Level of neutral Buoyancy (LNB) 11.

(Lamb, 2011 [20])

CAPE =

ˆ LNB

LFC

Bdz = g

ˆ LNB

LFC

Tvp − Tv
Tv

dz (2.11)

CAPE gibt die maximal mögliche kinetische Energie an, die ein instabiles Luftpaket an-

nehmen kann unter der Annahme, dass das Luftpaket während des Aufstieges keine Ver-

mischung mit der Umgebung erfährt und den Umgebungsdruck sofort annimmt. (Holton,

2004 [11])

Die Arbeit, die benötigt wird um das Luftpaket auf LFC zu heben, wird als Convective

Inhibition (CIN) bezeichnet. (Holton, 2004 [11])

CIN = −
ˆ LFC

0

Bdz = −g
ˆ LNB

LFC

Tvp − Tv
Tv

dz (2.12)

10LFC ist jenes Niveau, ab dem ein Luftpaket durch Auftrieb den weiteren Aufstieg selbstständig fortsetzt.
Voraussetzung dafür ist, dass das Luftpaket wärmer ist als dessen Umgebung. (Mayer, 2008 [25])
11Das aufsteigende Luftpaket steigt solange weiter auf, bis die Temperatur des Luftpaketes kühler ist als
die der Umgebung. Diese Grenze bzw. dieses Niveau wird Level of neutral Buoyancy (LNB), Equilibrium
Level (EN) oder Gleichgewichtsniveau (GN) genannt. (Mayer, 2008 [25])
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2.3.2. Entstehung und Entwicklung von Wolken

Die Grundvoraussetzungen für die Entstehung von Wolken sind ein genügend groÿes An-

gebot an Wasserdampf in der Atmosphäre, Aerosol Partikel und ein Mechanismus zur

Abkühlung der Luft. Wichtigster Bestandteil ist das Vorhandensein von Wasser in kon-

densierter Form. Damit sich eine Wolke formt, ist von besonderer Bedeutung, dass Ae-

rosole in der Atmosphäre vorhanden sind, da sich der Wasserdampf dort anheften kann

und sich Wolkentröpfchen ausbilden. Meist handelt es sich dabei um Seesalzkerne aus

dem Ozean, Mineralteilchen aus Vulkanausbrüchen oder Wüstenregionen, Kohlestaub,

Ruÿpartikel aus Befeuerungsanlagen oder sulfathaltige Partikel, die aus diversen Reak-

tionen entstanden sind. (Maenz, 2004 [23]) Damit die Konzentration von Wasserdampf

den Gleichgewichtszustand übersteigt und Wolken sich formen können ist ein Kühlungs-

mechanismus von Nöten. Dieser veranlasst die Temperatur unter die des Taupunktes zu

sinken und lässt Kondensation statt�nden. (Lamb, 2011 [20])

2.3.2.1. Kühlungsmechanismus

Der Kühlungsmechanismus bewirkt, dass der Partialdruck von Wasserdampf pH20 ≡ e den

Gleichgewichts-Wasserdampfdruck des Kondensats eeq(T ) übersteigt. Dieser ist abhängig

von der Temperatur und steigt monoton mit steigender Temperatur an. Das heisst, falls

die Temperatur durch einen Kühlungsprozess fällt, sinkt zugleich eeq(T ) und fällt mögli-

cherweise unter den Partialdruck (e > eeq(T )) und Kondensation tritt ein.

Der Kühlungsmechanismus tritt meist als adiabatische Ausdehnung der Luft durch auf-

steigende Luftbewegungen auf, jedoch ist es auch möglich, dass sich Wolken bei konstan-

tem Druck (isobarisch) in Zusammenhang mit Strahlung, Wärmeleitung oder Vermischen

der Luftmassen, entstehen. (Lamb, 2011 [20])

� Isobarische, diabatische Kühlung

Luft kühlt dadurch ab, dass die Energie durch die Ober�äche eines Gasmolekühls

oder eines �üssigen bzw. festen Partikels schneller entweicht, als gleichzeitig auftri�t.

Oft kühlt sich die Luft indirekt ab. Die Folge davon ist ein entstehender Strahlungs-
12 beziehungsweise Advektionsnebel13. (Lamb, 2011 [20])

� Isobarische, adiabatische Kühlung

Durch das Vermischen zweier Luftmassen und die daraus folgende Abkühlung ent-

stehen oft Wolken. Umso gröÿer dieser Kontrast zwischen Temperatur und Was-

serdampfkonzentration ist, umso deutlicher. Bestes Beispiel dafür sind Flugzeug-

Contrails. (Lamb, 2011 [20])

12Strahlungsnebel entsteht meist über Nacht bei ruhiger winterlicher Hochdrucklage durch Wärmeener-
gieabstrahlung des Bodens und der dadurch abkühlenden bodennahen Schicht. (L.Schulte, 2008 [22])
13Advektionsnebel entsteht, wenn warme und feuchte Luftmassen über kältere Ober�ächen (Land, Meer,
Küste) hinwegströmt und abkühlt. (L.Schulte, 2008 [22])
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� Adiabatische Kühlung

Durch Hebung von feuchter Luft in Bereiche niedrigeren Luftdruckes entstehen die

meisten Wolken. Während der Hebung senkt sich sowohl der totale Luftdruck,

als auch der Partialdruck von Wasserdampf, dadurch fällt wiederum die Tempe-

ratur durch adiabatische Expansion und führt zu einer Verminderung des Partial-

und Gleichgewichtsdruckes von Wasserdampf. Der Gleichgewichtsdruck von Was-

serdampf senkt sich allerdings schneller als der Partialdruck, was zu einer Erhöhung

des Sättigungsverhältnisses mit der Höhe führt. (Lamb, 2011 [20])

Lifting Condensation Level (LCL):

Der Lifting Condensation Level ist jene Höhe über Grund, in der sich die Wol-

kenuntergrenze be�ndet. Ist das Sättigungsverhältnis gleich eins, beginnt die Kon-

densation und es bildet sich eine Wolke. Die Höhe des Lifting Condensation Level

kann durch bekannte Variablen wie die Temperatur und den Taupunkt am Boden

berechnet werden. (Lamb, 2011 [20])

zLCL[m] =
TBoden − Td,Boden

Γd − Γdd
=

TBoden − Td,Boden

8 ºC
km

= (TBoden− Td,Boden) ∗ 125
m

ºC
(2.13)

zLCL = Höhe desLifting CondensationLevel [m]

TBoden = Temperatur amBoden [K]

Td,Boden = Taupunktstemperatur amBoden [K]

Γd = trockenadiabatischer Temperaturgradient
[
9.8 K

km

]
Γdd = Temperaturgradient des Taupunktes

[
1.6− 1.9 K

km

]
Umso geringer der Spread von Temperatur und Taupunkt am Beobachtungsort ist,

umso höher ist die relative Feuchte und umso niedriger sind die Wolkenuntergrenzen.

(Lamb, 2011 [20])
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2.3.2.2. Wolkendynamik

Die Wolkendynamik unterliegt der Erhaltung von Impuls, Masse und Energie. Mit den

Newton's Bewegungsgesetzen werden alle Veränderungen der Bewegung in der Luft be-

schrieben. Newton's zweites Gesetz beschreibt diese durch die Coriolis Kraft (fv,−fu),

Druckgradientkraft
(
−1
ρ
·∇p

)
, Gravitationsbeschleunigung g und der Reibungskraft ~F =

(Fu, Fv, Fw). (Lamb, 2011 [20])

du

dt
=
∂u

∂t
+ ~v·∇u = −1

ρ

∂p

∂x
+ fv + Fu (2.14)

dv

dt
=
∂v

∂t
+ ~v·∇v = −1

ρ

∂p

∂y
− fu+ Fv (2.15)

dw

dt
=
∂w

∂t
+ ~v·∇w = −1

ρ

∂p

∂z
− g + Fu (2.16)

~v = u~̂ı+ v~̂+ w
~̂
k ≡ (u, v, w)...Geschwindigkeit desLuftpaketes

[
m
s

]
f = Coriolis Paramter [s−1]
~F = (Fu, Fv, Fw)...Reibungskraft

Wenn Gravitation auf räumliche Variationen der Luftdichte wirken entsteht Konvektion.

Die der Bewegung entgegenwirkenden Druckvariationen entstehen aus den daraus resul-

tierenden atmosphärischen Bewegungen. Daher wird die vertikale Bewegungsgleichung

2.16 mit Auftrieb und vertikaler Störungsdruckgradientkraft umgeschrieben. Dazu wird

die reale Atmosphäre als hypothetischer, in hydrostatischen Gleichgewicht be�ndlicher,

Grundzustand angesehen, in der kleine Anomalien in Druck und Luftdichte wirken. Wei-

ters wird die Reibungskraft vernachlässigt. Somit schreibt sich 2.16 als:

ρ
dw

dt
= −∂p

∂z
− ρg − ∂p̄(z)

∂z
− ρ̄(z)g = −∂p

′

∂z
− ρ′g (2.17)

dw

dt
= −1

ρ

∂p′

∂z
− ρ′

ρ
g = −1

ρ

∂p′

∂z
−B (2.18)

p̄ = Grundzustand der Atmosphäre bzgl. Luftdruck [hPa]

ρ̄ = Grundzustand der Atmosphäre bzgl. Luftdichte
[
kg
m3

]
p′ = Störung der Atmosphäre bzgl. Luftdruck [hPa]

ρ′ = Störung der Atmosphäre bzgl. Luftdichte
[
kg
m3

]
Das heisst, Beschleunigungen in vertikaler Richtung resultieren einerseits von dem ers-

ten Term auf der rechten Seite von Gleichung 2.18, der vertikalen Druckgradientkraft
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der atmosphärischen Störung und andererseits durch die Auftriebskraft als zweiten Term.

Verantwortlich für den ersten Term sind entweder hydrostatische Prozesse, wie zum Bei-

spiel horizontale Advektion von höherer/niedrigerer Luftdichte, horizontale Divergenz und

diabatische/adiabatische Temperaturänderungen oder nicht hydrostatischen Ursprungs

verknüpft mit Geschwindigkeitsgradienten oder Luftdichteanomalien durch vertikale Be-

wegungen. (Lamb, 2011 [20])

Parcel Theory

Die Parcel Theory behandelt die einfachste Möglichkeit der dynamischen Represen-

tation einer Wolke. Die Wolke wird als Luftpaket angesehen, das sich frei bewegt unter

dem Ein�uss der Schwere ohne Störung der Umgebungsluft. Die einzig relevante Glei-

chung ist dabei die vertikale Bewegungsgleichung 2.18 unter der Voraussetzung, dass die

vertikalen Beschleunigungen einzig vom Auftrieb des Luftpaketes stammen. Dazu wird

Gleichung 2.18 mit w = dz
dt
multipliziert und die Druckgradientkraft der atmosphärischen

Störung vernachlässigt. Nach Integration und Anwendung des idealen Gasgesetzes und

der hydrostatischen Grundgleichung ergibt sich folgendes:

w
dw

dt
= B

dz

dt
� w2(z) = w2(z0) + 2

ˆ z

z0

Bdz (2.19)

ˆ z

z0

Bdz =

ˆ p

p0

Rd(Tvp − Tv)(−dlnp) (2.20)

Dieses Integral gibt den Bereich auf einem thermodynamischen Diagramm begrenzt durch

die adiabatische Prozesskurve von der Luftpaketstemperatur und dem Pro�l der Umge-

bungstemperatur zwischen den Drucklevel und den dementsprechenden Höhen z und zo

wieder. Wenn wir nun den Level of free Convection (LFC) als zo ansehen und dort w2 = 0

annehmen und z als den Level of neutral Buoyancy (LNB), dann ergibt sich für die ver-

tikale Geschwindigkeit am Punkt LNB:

w(zLNB) =
√

2·CAPE (2.21)

Diese vertikale Geschwindigkeit stellt theoretisch das obere Limit für aufsteigende Luft-

massen bei Konvektion dar. (Lamb, 2011 [20])
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Beschränkungen der Parcel Theory

� Vernachlässigung der Druckgradientkraft der Störung

In der realen Atmosphäre ist eine Vernachlässigung der Druckgradientkraft der at-

mosphärischen Störung nicht korrekt. Sie wirkt zu einem groÿen Teil gegen die

Beschleunigung durch die Auftriebskraft. Durch das Aufsteigen des Luftpaketes

und der dadurch statt�ndenden Verdrängung von Umgebungsluft be�ndet sich typi-

scherweise relativ hoher (tiefer) Luftdruck überhalb einer warmen (kalten) Luftbla-

se und relativ tiefer (hoher) Luftdruck unterhalb einer warmen (kalten) Luftblase.

Dies führt zu einem vertikalen Gradienten des Störungsauftriebsdruckes p′b. Eine

nach oben (unten) gerichtete Auftriebskraft verbunden mit einer warmen (kalten)

Luftblase neigt zu einer nach unten (oben) gerichteten Störungsdruckgradientkraft.

Somit erfährt das Luftpaket weniger Auftriebskraft als durch die Parcel Theory

beschrieben. (Lamb, 2011 [20])(Markowski, 2011 [24])

Abbildung 2.2.: Simulation einer aufsteigenden Luftblase; Einheiten j' [K] und p' [Pa]
(Markowski, 2011 [24])

� Dichteanomalien

Eine gewichtige Rolle spielt auch die Gröÿe der Dichtanomalie. Ist die Dichtean-

omalie horizontal eher klein benötigt es weniger Energie/Kraft (Störungsdruck) die

Umgebungsluft seitlich vom Luftpaket fernzuhalten. Ist diese Dichteanomalie groÿ

genug muss umso mehr Umgebungsluft ferngehalten werden, was einen umso gröÿe-

ren Störungsdruck benötigt. Das heisst die vertikale Druckgradientkraft der Störung

vergröÿert sich im Verhältnis zur Breite des Luftpaketes und die Auftriebskraft wird

zunehmend ausgeglichen. Dies führt zu keiner vertikalen Verlagerung und Bewegung.

Die Atmosphäre wird dabei als hydrostatisch bezeichnet. (Lamb, 2011 [20])
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� Vermischung (Entrainment)

In der Parcel Theory wurde zusätzlich zur Druckgradientkraft die Reibungskraft ver-

nächlässigt. Diese kommt durch turbulenten Austausch von Impuls, Wasserdampf,

Kondensationsprodukten und der Temperatur zwischen Luftpaket und dessen Um-

gebung zustande. Luftpakete mit groÿem Ober�ächen und Volumen Verhältnis sind

anfälliger für Entrainment, da die Vermischung mit der Umgebung nur an den Rän-

dern des Luftpaketes statt�ndet. (Lamb, 2011 [20])

� Hydrometeore

Die Parcel Theory vernachlässigt ebenso die Beein�ussung des Auftriebes durch

Hydrometeore. Angenommen die gesamten Kondensationsprodukte be�nden sich

im Aufwindbereich wird die Auftriebskraft wesentlich reduziert. Andererseits wenn

Niederschlag aus dem Luftpaket ausfällt und der Wasseranteil vermindert wird,

verstärkt sich die Auftriebskraft und in Folge dessen der Aufwind. (Lamb, 2011

[20])

B ≈
(
Tvp − Tv
Tv

−m
)
g (2.22)

m = Mischungsverhältnis von feuchter Luft (Luftpaket) zu trockener Luft (Umgebung)
[
g
kg

]
2.3.2.3. Mesoskalige Organisationen

Wolken treten oft in Formationen auf, wie zum Beispiel als Gewitter-Systeme (Einzel-,

Multi- und Superzellen oder mesoskalige konvektive Systeme) aber auch als stratiforme

Wolken wie Strato-, Altocumulus und Cirren. Die entscheidenden physikalischen Gröÿen

sind dabei: (Lamb, 2011 [20])

� Auftrieb als Antriebskraft (Konvektion)

� Auftrieb als Rückstellkraft (Schwere)

� horizontale Auftriebsgradienten (Schwerefeld durch Dichteunterschiede)

� Vorticity (Windscherung)
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Konvektive Systeme

Gewitter können unterschiedlichste Formen annehmen zum Beispiel als einzelne Zelle,

aber auch als Gruppe von Zellen. Dabei unterscheidet man zwischen der linien- oder

haufenförmigen Multizelle beziehungsweise von der weitaus selteneren Superzelle, die als

riesiger Gewitterkomplex auftritt. (Krutina, 2007 [19])

� Einzelzellen (Single-Cellular-Convection)

Wichtigstes Merkmal und Voraussetzung für Einzelzellen ist eine vertikale Wind-

scherung im Bereich von 0-6 km Höhe bis zu einem Wert von 10 m/s. Solche ver-

tikale Windscherungen treten unter schwachem synoptischen Forcing auf, sodass

die Auslösung durch die über den Tag auftre�ende Strahlung und Aufwärmung des

Erdbodens erfolgt. (Lamb, 2011 [20])

Der Lebenszyklus einer solchen Zelle lässt sich in 4 Stadien unterteilen:

Das Jugendstadium : Die Initialphase zeichnet sich durch einen einzigen Aufwind-

bereich aus. Es gibt noch keinen Abwindbereich.

Das Aufbaustadium: In diesem Stadium wird der Aufwindbereich immer mächtiger

und in mittlerer Höhe beginnt sich ein Abwindstrom und eine negative Raumladung

durch Vergraupelung14 zu entwickeln. Die Obergrenze des inzwischen mächtigen

Cumulonimbus Calvus liegt bei ca. 6000 Meter. (Krutina, 2007 [19])

Das Reifestadium: Der voll entwickelte Cumulonimbus capillatus incus produziert

inzwischen heftigen Niederschlag und verstärkt durch seine kinetische Energie den

Abwindbereich (Downdraft). Durch die von schmelzenden und verdunstenden Grau-

pelkörner induzierte Wärmeabgabe verstärkt sich dieser und breitet sich am Boden

horizontal aus. Der Cumulonimbus hat nun seine maximale vertikale Ausdehnung

erreicht und reicht bis zur Tropopause, wo er sich seitlich an der oberen stabilen

Schicht horizontal in Strömungsrichtung ausbreitet. Zudem hat sich die für Gewit-

ter übliche Ladungsverteilung in Form eines Dipols ausgebildet. (Krutina, 2007 [19])

Au�ösungsstadium: Durch den heftig einsetzenden Niederschlag im Reifestadium

breitet sich im Au�ösungsstadium die kalte Luft nach allen Seiten aus und stoppt

die Aufwindbereiche in den untersten und mittleren Schichten. Somit ist eine weitere

Zufuhr von feuchtwarmer Luft unterbunden, sodass kein zusätzlicher Wasserdampf

in die Gewitterwolke zugeführt wird und sich die Einzelzelle ausregnet und schlus-

sendlich abstirbt. (Krutina, 2007 [19])

14Als Vergraupelung wird die Kollision von gröÿeren Eiskristallen mit unterkühlten Wassertröpfchen ver-
standen, die an den Eiskristallen anfrieren. (Israel, 1950 [15])
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Abbildung 2.3.: Entwicklungsstadien einer Einzelzelle (Krutina, 2007 [19])

� Multizellen (Multicellular-Convection)

Multizellen sind die am häu�gsten beobachtbaren konvektivenWolkensysteme. Durch

die ständige Entwicklung neuer Zellen an der Vorderseite im Aufwindbereich, seit-

lich des aus�ieÿenden Kältepools (Böenfront), ist die Lebensdauer einer Multizelle

deutlich höher als die einer Einzelzelle.

Multizellen entwickeln sich bei mäÿiger vertikaler Windscherung zwischen 10 und

20 m/s. Schwere Wettererscheinungen, wie zum Beispiel Hagel, Downbursts, Über-

schwemmungen und schwache Tornados, sind oft Begleiterscheinungen von Multi-

zellen. Hagel entsteht dabei, wenn Graupelkörner, die in älteren Zellen produziert

wurden, in den Aufwindbereich der Feeder Cells in unteren Schichten zurück fallen

und erneut aufsteigen und somit als Hagel-Embryos dienen. Falls genügend Flüssig-

wassergehalt vorhanden ist, können diese zu gröÿeren Hagelkörnern anwachsen und

zu Boden fallen (Hageltrajektorie). (Krutina, 2007 [19])(Lamb, 2011 [20])
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Abbildung 2.4.: Schema einer Multizelle (Krutina, 2007 [19])

� Superzellen (Supercellular Convection)

Superzellen sind die gröÿten und langlebigsten Gewitterzellen. Sie reichen bis zur

Tropopause und können diese sogar durchstoÿen (overshooting). Eine groÿe vertikale

Windscherung von über 20 m/s ist Voraussetzung für die Bildung einer Superzelle.

Der Unterschied zur Multizelle liegt darin, dass sich die Superzelle durch die in der

Mittelschicht vorhandenen Mesozyklone selbstständig am Leben erhält und nicht

wie bei der Multizelle durch Entwicklung neuer Zellen. Im rechten Randbereich des

rotierenden Aufwindes entstehen die Graupelkörner, die entlang der Hageltrajek-

torie in Abbildung 2.5 entlang wandern. Superzellen entstehen einerseits aus einer

Multizelle, dies ist aber eher selten, oder andererseits wenn die Aufwärtsbewegung

der Luft durch einen zusätzlichen Hebungsprozess bei genügend groÿer vertikaler

Windscherung und bei Vorhandensein von hochreichender groÿer labilen Schich-

tung (CAPE) verstärkt wird. Eine Geschwindigkeitszunahme zwischen 3 und 12

Kilometern Höhe und eine markante Rechtsdrehung des Windes bis 3 Kilometern

Höhe durch Warmluftadvektion sind dafür notwendig. (Krutina, 2007 [19])
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Abbildung 2.5.: Schema einer Superzelle (Krutina, 2007 [19])

Dieser Motor (Mesozyklone) advehiert warme und feuchte Luft von Bodennähe in

die Zelle und transportiert Niederschlagspartikel von der Vorderseite zur Rückseite

und intensiviert dadurch das Niederschlagsereignis am Boden. Durch das Absinken

der Partikel wird der Abwindstrom im Bereich der Rückseite verstärkt (Rear �ank

downdraft RFD). Den Vorderseiten-Downdraft entsteht durch dynamische Absen-

kung der Luft aus dem Ambossbereich an der Vorderseite der Zelle (Forward �ank

downdraft FFD). Superzellen bringen zahlreiche Wettererscheinungen mit sich unter

anderem schwerer Hagel, Über�utungen durch Niederschläge, hohe Windgeschwin-

digkeiten, Downbursts und auch Tornados, die sich dort bilden, wo die kältere, ein-

dringende mitteltroposphärische Luft von der Mesozyklone eingefangen wird und

zur Rotation getrieben wird. (Krutina, 2007 [19])
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Abbildung 2.6.: Schematischer Querschnitt einer Superzelle (Krutina, 2007 [19])

� Mesoskalige konvektive Systeme

Ein mesoskaliges konvektives System (MCS) hat eine horizontale Ausbreitung von ei-

nigen hundert Kilometern (gröÿer als einzelne Gewitter, aber kleiner als der Rossby-

Deformationsradius15) und eine Lebensdauer von über 3 Stunden. Es ist ein zusam-

menhängendes Gewittersystem, das eine Eigendynamik entwickelt hat. Die Abkopp-

lung vom eigentlichen zu seiner Entstehung führenden Antriebsmechanismus und die

Veränderung des Stromfeldes indem es sich gebildet hat sind charakteristisch für

MCS. Mesoskalige konvektive Systeme treten entweder als Konvergenzlinien (Squall

Lines) oder als Mesoskalige konvektive Komplexe (MCC) auf. (Lin, 2007 [21])

Squall Lines sind linienhafte konvektive Systeme, die bei sehr starker vertikaler

Windscherung auftreten. Sie setzen sich aus Einzelzellen, Multizellen und eher sel-

tener aus Superzellen zusammen. Die einzelnen Böenlinien vereinigen sich zu einer

einzigen gröÿeren Böenfront (Squall Line), die durch ihre Gröÿe eine Eigendynamik

entwickelt hat und somit unterschiedliche Druck- und Niederschlagsbilder aufweist.

Sie nimmt zum Teil die Form einer Kaltfront an und stöÿt in den Warmluftsektor

vor. (Krutina, 2007 [19])

15Unter dem Rossby-Deformationsradius versteht man die horizontale Länge eines Systems, ab dem Rotati-
onse�ekte gleich wichtig sind wie die Auftriebse�ekte. Er wird typischerweise mit 1000 Kilometern angege-
ben. LR = NLz

f mit N = 0.01 s−1 Brunt V äisälä F requenz; Lz = 10 kmvertikale Skala der Bewegung;
f = 10−4 s−1 Coriolis Parameter. (Lin, 2007 [21])
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Abbildung 2.7.: Schema einer Squall Line (Johnson et al., 1988 [16])

Squall Lines weisen ein typisches Druckbild mit zum Teil scharfen Druckgradienten

auf. Typisch ist vor der Squall Line ein schwaches Boden-Mesotief, dahinter ist die

in Abbildung 2.7 durch Kaltfrontsymbole gekennzeichnete Böenfront und gleich-

zeitig der Vorderrand des konvektiven Niederschlages (gestrichelte Linie). Zwischen

dem dahinterliegenden stratiformen Niederschlagsband und dem bereits erwähnten

konvektiven Niederschlag erstreckt sich ein Bereich mit relativ schwachem Radare-

cho. Zwischen diesen beiden Niederschlagsbändern liegt das Boden-Mesohoch, das

durch den bodennahen Kaltluftaus�usses zustande kommt. Am hinteren Ende, zum

Teil noch im stratiformen Niederschlagsband, be�ndet sich das Bodentief. Es ist am

kräftigsten ausgeprägt und wird durch die Absinkerwärmung der im mittleren bis

hohen Niveau von hinten in die Squall line einströmenden Luft verursacht. (Krutina,

2007 [19])
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Mesoskalige konvektive Komplexe sind Systeme, die im Satellitenbild als nahezu

kreisförmig, langlebig und als kalte Wolken auftreten. Folgende Kriterien müssen

erfüllt sein:

Gröÿe Wolken�äche≥50.000 km², IR-Temperaturen an Obergrenze≤ -52 °C;

Wolken�äche≥100.000 km², IR-Temperaturen an Obergrenze≤-32 °C

Dauer Die obigen Flächengröÿen müssen für mindestens 6 Stunden existieren

Exzentrizität Verhältnis der kleinsten zur gröÿten Achse ≥ 0.7

Tabelle 2.5.: Kriterien für MCC (Lin, 2007 [21])

Stratiforme Wolken

Stratiforme Wolken, wie zum Beispiel Stratocumulus, Altocumulus und/oder Cir-

rus, spielen für das Klima durch die Beein�ussung der Erdstrahlungsbilanz wegen ihrer

groÿen horizontalen Ausbreitung eine entscheidende Rolle. Die Wolkendynamik wird mit

denselben Gleichungen wie für konvektive Wolken beschrieben. Längere Lebensdauer und

geringere vertikale Ausdehnung sind die markantesten Unterschiede zwischen stratiformen

und konvektiven Wolken. Auÿerdem entwickeln sie sich in Bereichen von vertikal dünnen,

gut durchmischten Schichten. Altocumulus Bewölkung entsteht zum Beispiel durch lokale

Konvektion, die entweder vom Boden (Kombination aus Temperatur und Feuchte�uss)

oder von Wolkentops (durch langwellige Abkühlung) ausgeht, und viele kleinskalige Wol-

kenelemente hervorbringt. Stratiforme Wolkenschichten sind begrenzt auf Schichten, die

statisch stabil sind und auÿerhalb eine Abnahme der Wasserdampfkonzentration statt�n-

det. Die Balance zwischen dem Anstieg des Flüssigwassergehaltes durch Aufstieg feuchter

Luft und Abkühlung feuchter Luft in Folge von Nettoverlust der Strahlung beziehungs-

weise der Abnahme des Flüssigwassergehaltes durch lokale Absinkbewegungen, Sedimen-

tation16 und das Einfügen von trockener Luft oberhalb der Wolkenschicht beein�usst die

Lebensdauer dieser Wolkenschichten maÿgeblich. (Lamb, 2011 [20])

16Sedimentation ist die Absetzbewegung von �üssigen oder festen Teilchen in einem Fluid unter Einwir-
kung der Schwerkraft. (Christen, 2009 [4])
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2.4. Mikrophysik

In der Mikrophysik von Wolken werden unter anderem Prozesse beschrieben, die für die

� Bildung

� Vergröÿerung

� Verkleinerung

� Au�ösung

� Ausfallen

von Wolken- und Niederschlagsteilchen verantwortlich sind. Dabei wird zwischen warmen

(Temperatur der Wolke über 0°C; nur �üssige Partikel vorhanden) und kalten Wolken

(Temperatur zum Teil unter 0°C; �üssige und feste Partikel vorhanden) unterschieden.

(Houze, 1993 [12])

2.4.1. Mikrophysik von warmen Wolken

2.4.1.1. Nukleation von Wolkentröpfchen

Nukleation ist jener Prozess, indem zum Beispiel Wassermoleküle eine höhere Ordnung

annehmen und somit Wolkentröpfchen entstehen (Wasserdampfmolekül � Wolkentröpf-

chen). Dabei unterscheidet man zwischen homogener (Bildung eines Wassertröpfchen aus

purem Wasserdampf) und heterogener Nukleation (Sammlung von Molekülen auf einer

fremden Substanz). Damit Nukleation statt�nden kann, braucht es eine gewisse Menge

an vorhandener Energie:

4E = 4πR2σvl −
4

3
πR3nl(µv − µl) (2.23)

mit µv − µl = kBT ln
e

es
(2.24)

4E = Energiebedarf für Nukleation

R = Radius des noch nicht ausgereiften Tröpfchens

σvl = benötigteArbeit umeineF lächeneinheit der

Kontaktfläche zu erschaffen (Oberflächenenergie)

nl = Anzahl derWassermoleküle pro V olumeneinheit imTröpfchen

µv = Gibbs freieEnergie für ein einzelnesWasserdampfmolekül17

17Die Änderung der freien Energie nach Gibbs, 4G = 4H −T ·4S , bestimmt, ob eine Reaktion/Prozess
freiwillig abläuft oder nicht (4G > 0 nicht freiwillig; 4G < 0 freiwillig).
4H = Änderung der Enthalpie ; 4S = Änderung der Entropie (Engels, 2008 [8])
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µl = Gibbs freieEnergie für ein einzelnesWassermolekül

kB = 1.38·10−23 J
K

= BoltzmannKonstante(Harten, 2009 [10])

e = Dampfdruck vonWasser [hPa]

es = Sättigungsdampfdruck vonWasser [hPa]

Der Energiebedarf für Nukleation setzt sich aus der benötigten Arbeit für die Herstellung

einer Ober�äche von Wasserdampf-Wasser um das Tröpfchen herum und der Phasenum-

wandlungsenergie von gasförmigen in �üssigen Zustand zusammen. Durch Betrachtung

der Gleichung 2.24 hängt diese von der Umgebungsfeuchtigkeit des Tröpfchens ab. Mit

Gleichung 2.23 und 2.24 und der Voraussetzung ∂(4E)
∂R

= 0 kann eine Bedingung für den

kritischen Radius, unter der Nukleation statt�ndet, aufgestellt werden:

Rc =
2σvl

nlkBT ln
(
e
es

) (2.25)

Somit muss die Luft übersättigt sein (e/es>1), damit Wolkentröpfchen entstehen können.

Umso höher die Übersättigung, umso geringer wird der kritische Radius und umso mehr

Wolkentröpfchen können entstehen. (Houze, 1993 [12])

Heterogene Nukleation nutzt die in der Atmosphäre vorhandenen Aerosole (Cloud Con-

densation Nucleus CCN). An deren Ober�äche lagert sich der Wasserdampf ab und formt

ein Wolkentröpfchen. Der kritische Radius wird hierbei allerdings als kritischer Krüm-

mungsradius betrachtet. Durch das Vorhandensein eines CCN und den angelagerten Was-

serdampf übersteigt dieser die Gröÿe der homogenen Nukleation und hat somit eine höhere

Chance ein Wolkentröpfchen zu produzieren, das den kritische Radius übersteigt. (Houze,

1993 [12])

2.4.1.2. Kondensation und Evaporation

Sind Wolkentröpfchen durch Nukleation in der Atmosphäre vorhanden, wachsen diese

durch Kondensation (Wasserdampf nähert sich dem Wolkentröpfchen an) oder vermin-

dern ihre Gröÿe durch Evaporation (Wasserdampf bewegt sich weg von dem Wolken-

tröpfchen). Dieser Fluss an Wasserdampfmolekülen ist proportional zum Gradienten der

Konzentration der Wasserdampfmoleküle. Die Wasserdampfdichte wird beein�usst von

der Di�usionsgleichung:

∂ρv
∂t

= ∇·(Dv∇ρv) = Dv∇2ρv (2.26)

ρv = Wasserdampfdichte
[
g
m3

]
Dv = Diffusionskoeffizient

[
m2

s

]
Unter Annahme, dass die Di�usion im Gleichgewicht ist und die Konzentration von Was-

serdampf um das Wassertröpfchen mit Radius R als symmetrisch bis zu einem gewissen
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Punkt vom Wassertröpfchenmittelpunkt angesehen wird, hängt die Wasserdampfdichte

nur mehr von der radialen Distanz r vom Mittelpunkt des Wassertröpfchens ab. Damit

kann Gleichung 2.26 umgeschrieben werden zu:

∇2ρv(r) =
1

r2
∂

∂r

(
r2
∂ρv
∂r

)
= 0 (2.27)

r = radialeDistanz vomWassertröpfchenmittelpunkt

Unter Beachtung einer Grenzschicht Bedingung folgt für die Massezunahme durch Di�u-

sion:

ṁdif = 4πRDv[ρv(∞)− ρv(R)] (2.28)

ρv(∞) = Wasserdampfdichte in der Umgebung
[
g
m3

]
ρv(R) = Wasserdampfdichte amBoden

[
g
m3

]
Diese Gleichung kann durch Nebenbedingungen numerisch gelöst werden, jedoch unter

der Annahme, dass die Vergröÿerung/Verminderung der Tröpfchengröÿe in einer gesättig-

ten Umgebung statt�ndet, auch analytisch. Unter Verwendung der Clausius -Clapeyron-

Gleichung18 und den Nebenbedingungen kann Gleichung 2.28 angeschrieben werden als:

ṁdif =
4πRS̃

Fκ + FD
(2.29)

S̃ ≡ e(∞)
es(∞)

− 1...Umgebungsübersättigung

Fκ = L2

κaRvT 2(∞)
...mit L = latente V erdampfungswärme;

κa = 25.6 mW
mK

= thermischeLeitf ähigkeit vonLuft (Cremers, 1991 [6])

Rv = Gaskonstante fürWasser;

T (∞) = Temperatur in der Umgebung;

FD = RvT (∞)
Dves(∞)

...mit es(∞) = Umgebungssättigungsdampfdruck vonWasser

Dabei hängt S̃ von der Feuchtigkeit der Umgebung, Fκ von der thermischen Leitfähigkeit

der Luft und FD von dem Di�usionsvermögen von Wasserdampf ab. Zusammenfassend

hängt die Vergröÿerungsrate durch Di�usion von einem Tröpfchen von der Temperatur,

der Umgebungsfeuchtigkeit und dem Radius des Tröpfchens ab. (Houze, 1993 [12])

18Die Clausius Clapeyron Gleichung gibt den Zusammenhang zwischen spezi�scher Verdampfungsenthal-
pie und den thermischen Zustandsgröÿen wieder. dp

p = 4H
R

dT
T 2 (Doering, 2012 [7])
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2.4.1.3. Fallgeschwindigkeit von Wolkentröpfchen

Je gröÿer und schwerer die Wolkentröpfchen werden, umso eher fallen sie auf Grund der

Schwerkraft als Niederschlag Richtung Boden.

Für kleine Teilchen (Durchmesser<0.1mm) gilt die laminare Umströmung durch deren

langsame Fallgeschwindigkeit. Die turbulente Umströmung erfolgt bei gröÿeren Teilchen.

Dadurch wird die Unterseite des Tröpfchens abgeplattet und an der Oberseite bilden sich

Luftwirbel. (Mayer, 2008 [25])

2.4.1.4. Koaleszenz

Unter Koaleszenz versteht man das Aufsammeln beziehungsweise das Vereinigen und Ver-

schmelzen von Wolkenpartikeln. Dabei fällt ein Wolkentröpfchen Richtung Boden und

sammelt andere Wolkentröpfchen auf und vergröÿert somit deren Gröÿe. Man unterschei-

det zwischen der kontinuierlichen und stochastischen Sammlung.

Kontinuierliche Sammlung Bei der kontinuierlichen Sammlung wächst die Masse kon-

tinuierlich an. Die Anwachsrate wird von der Continous Collection Gleichung angegeben:

ṁcol = Am|V (m)− V (m′)|ρqm′

∑
c

(m,m′) (2.30)

Am = π(R +R′)2 ....Querschnittsfläche des vomkugelf örmigenWolkentröpfchens

ausgeschwemmtenBereiches (R, R′...Radien derWolkentröpfchen)

V (m) = Fallgeschwindigkeit desWolkentröpfchen
[
m
s

]
V (m′) = Fallgeschwindigkeit der aufzusammelndenWolkenpartikel

[
m
s

]
qm′ = Mischungsverhältnis (Masse anWasser in denWolken proKilogramm)∑

c(m,m
′) = Sammlungseffizienz

Die Sammlungse�zienz beschreibt das Verhalten der Wolkentröpfchen bezüglich Auf-

fangen und Eingliedern der einzelnen anderen Wolkentröpfchen. Die Sammlungse�zienz

besteht einerseits aus der Kollisionse�zienz, die das relative Strömungsmuster um das

fallende Wolkentröpfchen bestimmt. Kleine Partikel im Vergleich zum fallenden Wolken-

tröpfchen werden aus der Kollisionsbahn weggetragen (E<1) oder durch den Sog des

Wolkentröpfchens angezogen (E>1). In Abbildung 2.8 sieht man die Kollisionse�zienz

mit dem Verhältnis zwischen den Radien der kollidierenden Partikel (R2) und dem Radi-

us des Wolkentröpfchens (R1) für verschiedene R1 aufgetragen. Umso höher der Radius

vom fallenden Wolkentröpfchen und umso höher die Radien der kollidierenden Partikel

sind, desto besser ist die Kollisions E�zienz. (Houze, 1993 [12])
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Abbildung 2.8.: Kollissionse�zienz E (Wallace, 1977 [34])

Der zweite Term in der Sammlungse�zienz ist die Koaleszenze�zienz. Sie beschreibt,

ob Koaleszenz zwischen zwei kollidierenden Tröpfchen statt�ndet. Es ist möglich, dass die

Tröpfchen nur vorläu�g aneinander haften bleiben oder durch den Aufprall sie sich wieder

voneinander wegbewegen. (Houze, 1993 [12])

Stochastische Sammlung Der Wachstum von Wolkentröpfchen in der realen Atmo-

sphäre ist keineswegs ein kontinuierlicher Prozess. Wolkentröpfchen wachsen nicht gleich-

mäÿig an, sondern manche durchleben mehr Kollisionen als andere und wachsen dadurch

schneller an. Um den wahrscheinlichsten Ablauf der Ansammlung von Tröpfchen zu erhal-

ten, ist es notwendig die Verteilung der einzelnen Tröpfchengröÿen in Betracht zu ziehen.

Die Abnehmrate der Konzentrationen der Wolkentröpfchen durch Koaleszenz mit anderen

Tropfen wird durch folgendes Integral beschrieben.

I1(m) =

ˆ ∞

0

K̂(m,m′)N(m′, t)N(m, t)dm′ (2.31)

K̂(m,m′) ist das Volumen, indem das zu kollidierende Partikel mit Masse m' liegen muss,

damit es zur Kollision und Koaleszenz kommt. Die Gröÿenverteilung der einzelnen Wol-

kentröpfchen wird mit dem Parameter N(m',t) angegeben und N(m,t) ist die Gröÿenver-

teilung der Richtung Boden fallenden Wolkentröpfchen. (Houze, 1993 [12])

Die Zunahme der Tröpfchen mit Masse m durch Koaleszenz mit anderen Tropfen wird

folgendermaÿen berechnet:

I2(m) =
1

2

ˆ m

0

K̂(m−m′,m′)N(m−m′, t)N(m′, t)dm′ (2.32)

Der Faktor 0.5 vor dem Integral bewirkt, dass nicht jede Kollision doppelt gezählt wird.
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Um die Veränderung der Gröÿenverteilung der Tropfen mit der Zeit zu erhalten, wird Glei-

chung 2.31 von Gleichung 2.32 abgezogen und resultiert in der stochastischen collection

Gleichung: (
∂N(m, t)

∂t

)
col

= I2(m)− I1(m) (2.33)

(Houze, 1993 [12])

2.4.2. Mikrophysik von kalten Wolken

2.4.2.1. Homogene Nukleation von Eispartikeln

Sowohl von der �üssigen, als auch von der gasförmigen Phase kann die Nukleation von

Eispartikel statt�nden. Die Nukleation von der �üssigen Phase wird gleich behandelt wie

die homogene Nukleation von Tröpfchen in Kapitel 2.4.1.1. Dabei wird das Eispartikel

als Polyeder19 betrachtet und der kritische Radius wie in 2.4.1.1 über 4E = βi4πR
2σil −

4
3
παiR

3nl(µv−µl) mit (µv−µl) = kBT ln
(
es
esi

)
durch Nullsetzen der Ableitung ∂(4E)

∂R
= 0

berechnet.

Rci =
2βiσil

αinikBT ln
(
es
esi

) (2.34)

βi = geometrischer Faktor für die F läche (> 1)

σil = freieGrenzflächenenergie zwischen der Eisfläche und der F lüssigkeit

αi = geometrischer Faktor für das V olumen (> 1)

ni = Anzahl der Eismoleküle proEinheitsvolumen

es = Sättigungsdampfdruck vonWasser [hPa]

esi = Sättigungsdampfdruck inBezug auf eineEisfläche

Weil die freie Grenz�ächenenergie und die Sättigungsdampfdrücke von Eis und Wasser

abhängig sind von der Temperatur, ist der kritische Radius ebenfalls eine Funktion der

Temperatur. Damit Nukleation von Eispartikeln statt�nden kann, müssen Temperaturen

unter -35 bis -40 °C, je nach Gröÿe der Tropfen, vorhanden sein. (Houze, 1993 [12])

19Polyeder sind geometrische Körper, die mit Vielecken, wie zum Beispiel Dreiecken, Vierecken, Fünfecken
ect., begrenzt sind. (Mueller-Philipp, 2011 [29])
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2.4.2.2. Heterogene Nukleation von Eispartikeln

Eiskristalle bilden sich auch zwischen Temperaturen von 0 und -40°C, wo keine homogene

Nukleation statt�nden kann. Die heterogene Nukleation von Eiskristallen ist umso wahr-

scheinlicher, desto tiefer die Temperatur ist und die Substanz, die als Ober�äche für die

Nukleation dient, eine kristalline Struktur, ähnlich die von Eis, aufweist. Dabei gibt es

mehrere Arten von Nukleation:

� Kondensation-Nukleation

Besteht der Wolkenkondensationskern (CCN) aus Eis, �ndet Kondensation-Nukleation

statt. Dies ist die e�ektivste Methode, da bei Kontakt mit unterkühlten Tröpfchen

ein sofortiges Anfrieren der Fall ist.

� Immersionsgefrieren

Der Nukleus besteht aus einer anderen Substanz als Eis und gefriert.

� Kontakt-Nukleation

Durch Kontakt mit einem anderen Eis-Nukleus.

� Deposition-Nukleation

Das Eis wird direkt durch Wasserdampf geformt.

Abbildung 2.9.: Methoden der Eisbildung in Wolken (ETH Zuerich, 2012 [9])

Partikel in der Luft, die geeignet sind für Eisnukleation, nennt man ice nuclei. (Houze,

1993 [12])
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2.4.2.3. Deposition und Sublimation

Deposition und Sublimation sind die Bezeichnungen für die Vergröÿerung beziehungsweise

Verkleinerung der Masse eines Eiskristalles durch Di�usion von umgebenden Wasserdampf

zum Eispartikel oder von dessen Ober�äche in die Umgebung. Sie sind das Analogon zu

Kondensation und Evaporation bei �üssigen Partikeln in Abschnitt 2.4.1.2. Dabei wird in

Gleichung 2.28 der Radius der Partikel durch einen Formfaktor C̃ ausgetauscht. (Houze,

1993 [12])

ṁdif =
4πC̃S̃i

Fκi + FDi
(2.35)

C̃ = Formfaktor

S̃i ≡ e(∞)
esi(∞)

...Umgebungsübersättigung

Fκi = L2
s

κaRvT 2(∞)
...mit Ls = latenteWärme bei Sublimation

FDi = RvT (∞)
Dvesi(∞)

...mit esi(∞) = Sättigungsdampfdruck in der Umgebung für Eis

2.4.2.4. Aggregation und Bereifung

Aggregation und Bereifung sind Prozesse, bei denen Eispartikel entweder andere Eisparti-

kel oder �üssige Tröpfchen, die bei Kontakt anfrieren, einsammeln. Aggregation ist stark

abhängig von der Temperatur und den Formen der Eiskristalle. Steigt die Temperatur

über -5 °C, werden die Ober�ächen der Eiskristalle klebrig und erhöhen somit die Wahr-

scheinlichkeit des Anhaftens.

Die E�ektivität der Bereifung ist sowohl theoretisch als auch empirisch nicht gut erforscht.

Wie stark die Bereifung ist, hängt vor allem vom Mischungsverhältnis (Anteil von Flüs-

sigwasser in Wolken) ab. Bei starker Bereifung geht die Identität des Eiskristalles verloren

und er wird als Graupel bezeichnet. (Houze, 1993 [12])

2.4.2.5. Hagel

Hagel entsteht bei extremer Bereifung von Graupel oder gefrorenen Regentropfen. Das

Hagelkorn ist um einige Grad Celsius wärmer als die Umgebung auf Grund der Menge

an �üssigem angefrorenen Wasser und der dadurch freigesetzten latenten Wärme. Bei der

Berechnung der Massenzunahme von Hagelkörnern muss dieser Temperaturunterschied

miteinbezogen werden, welcher in Form der Wärmebilanz des Hagelkornes berechnet wird.

Die Zunahme der Wärme durch Freisetzung von latenter Wärme durch Bereifung lässt

sich folgendermaÿen berechnen:
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Q̇f = ṁcol{Lf − cw[T (R)− Tw]} (2.36)

ṁcol = Hagelmassenvergrösserung durchSammeln von flüssigemWasser

Lf = erzeugte latenteWärme beiAnfrieren der Tröpfchen

cw = spezifischeWärme vonWasser

Die gewonnene Wärme pro Masseneinheit wird mit dem zweiten Term der geschwun-

genen Klammer beschrieben und resultiert aus dem Unterschied der Temperaturen der

gesammelten Wassertröpfchen und der Temperatur des Hagelkornes.

Der Wärmegewinn durch Deposition oder Wärmeverlust durch Sublimation (2.37) und

der Wärmeverlust durch Wärmeleitung (2.38) wird mit

Q̇s = 4πRDv[ρv(∞)− ρv(R)]VFsLs (2.37)

VFs = V entilationsfaktor für Sublimation

Ls = latenteWärme bei Sublimation

und

Q̇c = 4πRκa[T (R)− T (∞)]VFc (2.38)

κa = 25.6 mW
mK

= thermischeLeitf ähigkeit vonLuft (Cremers, 1991)

VFc = V entilationsfaktor fürWärmeleitung

berechnet.

Durch Einsetzen der Gleichungen 2.36 bis 2.38 in

Q̇f + Q̇s = Q̇c (2.39)

kann für die Hagelkorn-Gleichgewichtstemperatur gelöst werden, die stark gröÿenabhängig

ist. Dabei unterscheidet man zwischen: (Houze, 1993 [12])

� trockene Vergröÿerung

Ist die Temperatur niedriger als 0 °C verbleibt die Ober�äche des Hagelkornes tro-

cken und man spricht von dry growth. (Houze, 1993 [12])

� nasse Vergröÿerung

Sobald die Temperatur über 0 °C steigt gefrieren die unterkühlten Tröpfchen nicht

mehr spontan an und ein Teil des gesammelten Wassers verbindet sich zu einem

Wasser-Eis Ge�echt und wird als spongy hail (poröser Hagel) bezeichnet und man

spricht von wet growth. (Houze, 1993 [12])
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2.4.2.6. Erhöhung der Eiskonzentration

Die Konzentrationen von Eispartikeln sind meistens sehr viel höher als sie durch Eis-

nukleation vorhanden sein dürfen. Die maximal mögliche Konzentration von Eiskernen

durch Eisnukleation in einer Wolke ist am kältesten Ort, am Oberrand der Wolke (Cloud

Top), vorhanden. Dieser Wert wird in Abbildung 2.10 als durchgezogene Linie darge-

stellt. Weiters wurden Messungen von vollentwickelten und älteren maritimen Cumulus-

wolken (nicht ausgefüllte Symbole), kontinentale Cumuluswolken (ausgefüllte Symbole)

und Übergangs-Cumuluswolken (halb ausgefüllte Symbole) eingezeichnet. Man erkennt,

dass die Messungen um mindestens eine Gröÿenordnung höhere Konzentrationen aufwei-

sen als die maximal mögliche Eiskernkonzentration am Wolkenoberrand. (Houze, 1993

[12])

Abbildung 2.10.: Vergleich von Messungen und der theoretisch maximal möglichen Eis-
kernkonzentration an der Wolkenobergrenze (Houze, 1993 [12])

Es wurden einige Hypothesen aufgestellt, warum die Konzentrationen um ein vielfaches

höher ausfallen als analytisch berechnet:

� Zersplitterung von Eiskristallen

Nicht sehr stabile Eiskristalle brechen bei Kollision beziehungsweise durch einen

thermischen Schock in Stücke.

� Eissplitter bei Bereifung

Kleine Eissplitter entstehen bei Kollisionen von unterkühlten Wassertröpfchen

(>23 µm) mit Geschwindigkeiten gröÿer als 1.4 ms−1bei Temperaturen von -3 bis

-8 °C mit Eis�ächen.
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� Kontakt-Nukleation

Nukleation bei höheren Temperaturen kann vorkommen, wenn bestimmte Aerosole

in Kontakt mit unterkühlten Tröpfchen kommen, anstatt durch andere Prozesse.

� Kondensation- beziehungsweise Depositionnukleation

Eisnukleation von atmosphärischen Aerosolpartikeln mit Kondensation- oder Depo-

sitionnukleation steigt an, wenn die Umgebungsübersättigung um 1% ansteigt.

Besonders durch die 2 letzten Punkte steigt die Anzahl der Eiskerne vor allem bei niedri-

gen Temperaturen maÿgeblich an, da dafür keine Eispartikel vorherrschend sein müssen.

(Houze, 1993 [12])

2.4.2.7. Fallgeschwindigkeit von Eispartikeln

Beobachtungen haben gezeigt, dass die Fallgeschwindigkeit von Eispartikeln abhängig ist

vom Typ des Partikels, Partikelgröÿe und dem Grad der Bereifung. Desto höher der Grad

der Bereifung ist, umso mehr hängt die Fallgeschwindigkeit von der Gröÿe des Partikels

ab. (Houze, 1993 [12])

Eispartikel Fallgeschwindigkeit

Schneekristalle 0.3-1.5 m s−1

nicht bzw. mäÿige Bereifung von Schneekristallen 0.3-1.5 m s−1

Graupel (1-3 mm) 1-3 m s−1

Hagel (0.1-8 cm) 10-50 m s−1

Tabelle 2.6.: Fallgeschwindigkeiten von Eispartikeln (Houze, 1993 [12])
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3.1. Einleitung

Die am Institut für Meteorologie der Universität Wien verfügbaren GTS-Daten, die zur

Auswertung herangezogen wurden, beziehen sich auf das Jahr 2011 und auf Europa. Ein

Vergleich zwischen allgemein verfügbaren Stationen und solchen, die auch Informationen

zu Bedeckungsgrad, Wolkenuntergrenze und Arten der Bewölkung liefern, vom 01.01.2011

um 12 UTC, zeigt, dass sich die Anzahl deutlich verringert. Von ursprünglich 1762 Statio-

nen beinhalten nur 799 Stationen Informationen zu den Wolken. Dies kann sich natürlich

von Termin zu Termin unterscheiden, jedoch zeigt es deutlich auf, wie wenig Stationen

auch wirklich Wolkeninformationen mitliefern.

Abbildung 3.1.: Allgemein verfügbare Stationen

Die Datendichte ist besonders in Mitteleuropa, den Britischen Inseln und den Skandina-

vischen Staaten hoch. Die Iberische Halbinsel, Nordafrika und der Osten von Europa sind

spärlich besetzt mit GTS-Stationen.

Durch Abzug der Stationen, die keine Wolkeninformationen enthalten, bleiben folgende

übrig. In Mitteleuropa und der Balkanhalbinsel besteht noch eine gute Datenlage. In den
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restlichen Gebiete hat diese jedoch stark abgenommen. Keine Stationen, zumindest für

diesen ausgewählten Termin, haben die Schweiz, Portugal, Polen, Ukraine und Rumänien.

Abbildung 3.2.: Verfügbare Stationen für Berechnungen an Hauptterminen

Zusätzlich wurden nur die Haupttermine (00, 06, 12, 18 UTC) zur Berechnung herange-

zogen, da es zu den Nebenterminen zu wenige Beobachtungen gibt. Wie die nachfolgende

Abbildung der verfügbaren Stationen am Termin 01.01.2011 07 UTC zeigt.

Abbildung 3.3.: Verfügbare Stationen für Berechnungen an Nebenterminen
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3.2. Absolute/Relative Häu�gkeiten

Es wurden für die Wolkenbedeckung, Wolkenuntergrenze und die Wolkengattungen ver-

schiedene absolute und relative Häu�gkeiten berechnet. Dabei wurden folgende Monate

zusammengefasst:

� Dezember, Januar und Februar (DJF)

� März, April und Mai (MAM)

� Juni, Juli und August (JJA)

� September, Oktober und November (SON)

3.2.1. Wolkenbedeckung

Die Wolkenbedeckung wird in Achteln angegeben. Die Zi�er Neun bedeutet, dass der

Himmel nicht sichtbar ist.

In Tabelle 3.1 sind die Wahrscheinlichkeiten für die Wolkenbedeckung (0-9) in Prozent

angegeben. Dabei wurden die jeweiligen Meldungen aufsummiert und durch die Anzahl

aller Stationen im jeweiligen Zeitraum, die Informationen zum Bedeckungsgrad lieferten,

geteilt.

Achtel 0 1 2 3 4 5 6 7 8 9 Monate

Relative

Häu�gkeit [%]
13,29 4,62 4,83 4,53 3,69 4,65 6,92 17,56 35,79 4,14 DJF

Relative

Häu�gkeit [%]
20,81 9,01 7,62 6,85 5,30 6,34 8,80 15,82 17,70 1,76 MAM

Relative

Häu�gkeit [%]
20,17 8,46 7,73 6,86 5,33 6,64 9,16 17,84 16,47 1,35 JJA

Relative

Häu�gkeit [%]
21,72 8,17 7,17 6,10 4,60 5,43 7,12 14,77 21,54 3,37 SON

Relative

Häu�gkeit [%]
19,00 7,56 6,84 6,09 4,73 5,77 8,01 16,51 22,85 2,65

Jahr

2011

Absolute

Häu�gkeit
[
x103

] 284.2 113.6 102.3 91.1 70.8 86.3 119.8 247.0 341.8 39.7
Jahr

2011

Tabelle 3.1.: Relative Häu�gkeiten der Wolkenbedeckung für das Jahr 2011

Wie erwartet, liefern die Ergebnisse, sowohl für die einzelnen Perioden, als auch über das

ganze Jahr, die erwartete U-Form in der Verteilung der Bedeckungsgrade.
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Die Sommerperiode (JJA) ist die einzige Ausnahme durch die geringere Wahrscheinlich-

keit eines voll bedeckten Himmel (16.47 %) im Vergleich zu sieben Achteln (17.84 %).

Die Winterperiode (DJF) setzt sich von den anderen Perioden ein wenig ab. Dies zeigt

sich durch niedrigere Werte für 0 bis 6 Achtel und die deutlich höhere Wahrscheinlichkeit

für voll bedeckten Himmel. Dies ist ein deutliches Anzeichen für die im Winter häu�g

auftretende Stratusbewölkung, die meist den ganzen Himmel bedeckt.

Abbildung 3.4.: Relative Häu�gkeiten der Wolkenbedeckung

In Abb. 3.5 wurden die absoluten Häu�gkeiten über das ganze Jahr 2011 geplottet. Wie-

derum zeigt sich die schöne U-Form-Verteilung mit Maxima bei 0 und 8 Achtel, sowie die

stetig fallende Kurve bis 4 Achtel und der anschlieÿende stetig steigende Kurve.

Abbildung 3.5.: Absolute Häu�gkeiten der Wolkenbedeckung für das Jahr 2011
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3.2.2. Wolkenuntergrenze

In nachfolgender Tabelle wurden, wie schon bei der Wolkenbedeckung, die relativen Häu-

�gkeiten der einzelnen Wolkenuntergrenzen berechnet.

Höhe über

Grund [m]
0-49

50-

99

100-

199

200-

299

300-

599

600-

999

1000-

1499

1500-

1999

2000-

2499
>2500 Monate

Relative

Häu�gkeit [%]
1,67 3,14 6,64 7,15 18,34 20,92 10,33 3,49 1,96 26,35 DJF

Relative

Häu�gkeit [%]
0,84 1,19 2,43 2,78 9,42 16,43 13,56 7,43 3,77 42,13 MAM

Relative

Häu�gkeit [%]
0,82 1,20 2,99 3,49 10,57 17,67 15,73 8,48 3,75 35,29 JJA

Relative

Häu�gkeit [%]
1,81 2,40 4,44 4,59 12,69 17,69 11,09 4,60 2,14 38,55 SON

Relative

Häu�gkeit [%]
1,28 1,97 4,10 4,47 12,68 18,14 12,73 6,04 2,92 35,67

Jahr

2011

Absolute

Häu�gkeit
[
x103

] 21.9 33.7 70.1 76.6 217.1 310.5 217.9 103.4 50.0 610.5
Jahr

2011

Tabelle 3.2.: Relative Häu�gkeiten der Wolkenuntergrenzen für das Jahr 2011

Ein Blick auf die Abb. 3.6 zeigt, wie gering die jahreszeitlichen Schwankungen sind. Ein-

zig die Periode Dezember-Januar-Februar weist deutlich höhere Wahrscheinlichkeiten für

geringere Wolkenuntergrenzen auf.

Ein stetiger Anstieg bis 600-999 Meter über Grund ist in allen Kurven zu sehen und endet

in einem lokalen Maximum zwischen 16.5-21 Prozent je nach Periode. Der anschlieÿende

Fall der Wahrscheinlichkeitskurven geht bis zu einer Wolkenuntergrenze von 2000 bis

2499 Meter über Grund, ehe das globale Maximum bei Wolkenuntergrenzen gröÿer als

2500 Meter über Grund erreicht wird.
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Abbildung 3.6.: Relative Häu�gkeiten Wolkenuntergrenze

Ein ähnliches Bild zeigt sich in den absoluten Häu�gkeiten der Wolkenuntergrenzen über

das Jahr 2011 aufsummiert. Dasselbe lokale Maximum bei mittelhoher Bewölkung und

das globale Maximum bei Wolkenuntergrenzen höher als 2499 Meter.

Abbildung 3.7.: Absolute Häu�gkeiten der Wolkenuntergrenze für das Jahr 2011
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3.2.3. Wolkengattungen

Bei den Wolkengattungen wurden die Wahrscheinlichkeiten für das Auftreten einer ein-

zelnen Wolkengattung (f) und das gleichzeitige Auftreten einer anderen Wolkengattung

in Bezug auf die Anzahl der Meldungen für die vorherrschende Wolkengattung berechnet.

Da die Verschlüsselung der Wolkengattung für die einzelnen Wolkenstockwerke oftmals

nicht eindeutig einer Wolkenart zugeordnet werden kann, kommt es zu Überlappungen

(Tabellen 3.3, 3.5 und 3.7). Für wolkenlosen Himmel (Clear Sky (CS)) wurden natürlich

nur Wahrscheinlichkeiten des Auftretens von Wolkengattungen in anderen Wolkenstock-

werken berechnet.

3.2.3.1. Tiefe Wolken

Die tiefen Wolken bestehen aus den Wolkengattungen Cumulus (Cu), Cumulonimbus

(Cb), Stratus (St) und Stratocumulus (Sc). Dabei treten folgende Überlappungen auf:

Gattung/Verschlüsselung 1 2 3 4 5 6 7 8 9

Cumulus x x x x x

Cumulonimbus x x

Stratus x x

Stratocumulus x x x x x

Tabelle 3.3.: Überlappungen der Verschlüsselung bei niedrigen Wolkengattungen

Die vertikalen Spalten Cumulonimbus und wolkenloser Himmel der tiefen Bewölkung wur-

den in nachfolgender Tabelle weggelassen, da sie keine Überlappungen mit den anderen

tiefen Wolkengattungen aufweisen.
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Gat-

tung
f [%]

Wahrscheinlichkeit des Auftretens anderer Wolkengattungen [%]
Zeit

Cu St Sc Ac As Ns CS

Cm

Ci Cs Cc CS

Ch

Cu

21.39 / 22.92 63.40 27.21 18.57 9.47 36.03 16.66 3.05 0.19 41.15 DJF

28.75 / 7.99 68.22 32.53 13.50 4.30 49.44 30.25 5.56 0.31 44.36 MAM

33.53 / 6.32 70.56 36.12 11.14 2.88 47.54 32.08 4.59 0.60 44.36 JJA

24.61 / 9.62 68.02 29.75 12.65 4.20 50.92 26.82 4.00 0.38 47.59 SON

27.10 / 10.85 67.93 31.99 13.61 4.89 46.42 27.33 4.42 0.39 44.39 2011

Cb

2.57 / / / 26.11 8.55 2.00 20.87 10.28 1.35 0.12 26.88 DJF

4.18 / / / 40.56 13.26 2.22 27.20 23.36 4.32 0.33 30.95 MAM

6.61 / / / 48.11 13.81 1.86 24.74 26.36 4.72 0.65 31.59 JJA

3.34 / / / 37.90 12.33 2.97 26.30 16.21 2.59 0.36 35.19 SON

4.18 / / / 40.80 12.56 2.18 25.04 21.17 3.69 0.43 31.34 2011

St

13.86 35.38 / 64.62 6.76 17.53 13.23 11.67 3.42 0.96 0.05 12.42 DJF

5.82 39.43 / 60.57 12.97 24.77 16.38 16.53 6.90 2.14 0.18 17.73 MAM

5.03 42.13 / 57.87 15.50 21.96 14.38 17.86 8.99 1.68 0.40 19.01 JJA

10.20 23.19 / 76.81 8.77 12.97 8.26 16.62 6.72 1.16 0.12 15.58 SON

8.71 33.75 / 66.25 9.65 18.18 12.59 14.75 5.73 1.32 0.14 15.15 2011

Sc

46.92 28.89 19.08 / 21.49 11.80 2.92 27.83 11.20 2.03 0.10 31.39 DJF

38.67 50.72 9.12 / 31.19 13.61 2.78 39.04 22.50 3.94 0.24 38.88 MAM

39.04 60.60 7.45 / 36.43 11.92 1.82 38.71 26.78 3.77 0.54 39.02 JJA

41.85 39.99 18.72 / 25.13 10.39 1.88 37.22 18.25 2.60 0.27 36.99 SON

41.64 44.21 13.86 / 28.20 11.93 2.38 35.27 19.24 3.03 0.28 36.29 2011

CS

Cl

15.27 / / / 49.63 25.08 9.04 39.27 52.85 10.98 0.55 23.36 DJF

22.57 / / / 44.67 13.80 2.84 51.06 65.64 11.74 0.85 19.84 MAM

15.80 / / / 59.70 12.62 1.73 37.80 60.30 8.79 1.35 28.32 JJA

20.00 / / / 45.74 12.68 2.33 50.93 66.73 9.99 0.87 20.62 SON

18.37 / / / 49.29 15.68 3.80 45.60 62.00 10.49 0.90 22.65 2011

Tabelle 3.4.: Relative Häu�gkeiten niedriger Wolkengattungen und deren Begleitwolken
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In der nächsten Abbildung sind wiederrum die relativen Häu�gkeiten der tiefen Wolken-

gattungen für die vier Jahreszeiten und das Jahr 2011 aufgetragen. Sowohl bei Cumulus,

als auch bein Cumulonimbus, liegt das Maximum in den Sommermonaten mit 33.5 %

bzw. 6.6 % und deutet auf die höhere Gewitterneigung hin. Stratus und Stratocumulus

haben ihr Maximum über die Herbst- und Wintermonate. Wolkenloser Himmel unter-

liegt gröÿeren Schwankungen und ist stark abhängig von den Maxima und Minima der

anderen tiefen Wolkengattungen. Während den Maxima von Stratus- und Stratocumu-

lusbewölkung (DJF) beziehungsweise von Cumulus- und Cumulonimbusbewölkung (JJA),

tritt wolkenloser Himmel deutlich weniger oft auf, als in den Zwischenjahreszeiten (MAM,

SON).

Abbildung 3.8.: Relative Häu�gkeiten tiefer Wolkengattungen

Im Jahr 2011 wurde am häu�gsten Stratocumulus- (41.6 %), gefolgt von Cumulus- (27.1

%), wolkenloser Himmel der tiefen Bewölkung (18.4 %), Stratus- (8.7 %) und Cumulo-

nimbusbewölkung (4.2 %) beobachtet.
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Abbildung 3.9.: Absolute Häu�gkeiten tiefer Wolkengattungen für das Jahr 2011

In nachfolgender Gra�k wurden die Wahrscheinlichkeiten des Auftretens anderer Wolken-

gattungen für die bereits de�nierten Monate dargestellt. Auf der x-Achse sind die zusätz-

lich auftretenden Wolkengattungen aufgetragen, während die farbigen Scatterpunkte die

vorherrschende tiefe Wolkengattung darstellt.

Vergleicht man die unterschiedlich zusammengefassten Monate bemerkt man nur kleine

Unterschiede. Zum Beispiel dass Cumulus Bewölkung häu�ger bei Stratus als bei Stra-

tocumulus in den Monaten Dezember, Januar und Februar auftritt im Gegensatz zu den

anderen Monaten. Altostratus Bewölkung ist bei vorherrschender Stratus Bewölkung im

März, April und Mai mit knapp 25 % am meisten beobachtbar.

Bemerkenswert ist auch, dass wolkenfreier Himmel gleichzeitig im mittleren und tiefen

Wolkenstockwerk in den Monaten Juni, Juli und August weniger oft beobachtbar war,

als in den anderen Monaten. In den Wintermonaten ist Cirrus-Bewölkung als Begleit-

wolke weniger oft am Himmel zu sehen als im Rest des Jahres, besonders bei Cumulus-,

Cumulonimbus- und Stratocumulusbewölkung.

49



3. Ergebnisse

Abbildung 3.10.: Relative Häu�gkeiten tiefer Wolkengattungen und deren Begleitwolken

In der untersten Gra�k in Abb. 3.10 sind die relativen Häu�gkeiten der Begleitwolken für

das Jahr 2011 gesamt aufgetragen. Bei vorhandener Cumulus Bewölkung tritt natürlich

durch die Überlappungen des GTS-Codes Stratus und vor allem Stratocumulus auf. Doch

auch in höher gelegenen Wolkenschichten treten häu�g Altocumulus, Cirrus und klarer

Weise wolkenfreier Himmel für das mittlere und hohe Wolkenstockwerk auf. Altostratus,

Nimbostratus, Cirrostratus und Cirrocumulus wurden selten beobachtet.

Zusätzliche tiefe Bewölkung tritt bei präsenter Cumulonimbus Bewölkung nicht auf, umso

mehr wurden Altocumulus, Cirrus und wolkenfreie Stockwerke beobachtet.

Cumulus- und Stratocumulusbewölkung zeigen sich bei Stratus Bewölkung vermehrt. Hö-

her gelegene Wolkengattungen sind durch den oft den ganzen Himmel überziehenden

Stratus häu�g nicht zu sehen und treten eher selten in Erscheinung (<20%). Trotzdem

sind Altostratus und Nimbostratus Bewölkung am häu�gsten anzutre�en bei vorhandener

Stratusdecke.

Ist Stratocumulus Bewölkung vorherrschend, ist oft auch mit Cumulus-, Altocumulus-,

Cirrusbewölkung und wolkenfreie Stockwerke zu rechnen. Selten sind wiederum Stratus,

Altostratus, Nimbostratus, Cirrostratus und Cirrocumulus. Clear Sky für tiefe Wolken hat

entsprechend keine tiefen Begleitwolken. Ansonsten treten die höher gelegenen Wolkengat-

tungen allesamt sehr oft auf durch die freie Sicht der nichtvorhandenen tiefen Bewölkung.

Dabei sind vor allem Altocumulus- und Cirrusbewölkung beobachtbar.
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3.2.3.2. Mittlere Wolken

Altocumulus, Altostratus und Nimbostratus sind die Wolkengattungen des mittleren Wol-

kenstockwerkes. Nimbostratus überlappt sich mit Altostratus (2) und Altostratus mit Al-

tocumulus (7), daher scheint bei Altostratus als Begleitwolke von Nimbostratus die Werte

100 % auf.

Gattung/Verschlüsselung 1 2 3 4 5 6 7 8 9

Altocumulus x x x x x x x

Altostratus x x x

Nimbostratus x

Tabelle 3.5.: Überlappung der Verschlüsselung bei mittleren Wolkengattungen

In nachfolgender Tabelle fehlt wiederrum die vertikale Spalte des Clear Sky für mittlere

Wolken.
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Gat-

tung
f [%]

Wahrscheinlichkeit des Auftretens anderer Wolkengattungen [%]
Zeit

Cu Cb St Sc CS

Cl

Ac As Ns Ci Cs Cc CS

Ch

Ac

34.18 29.58 3.41 4.76 51.27 38.53 / 33.00 / 27.79 6.75 0.34 43.75 DJF

36.24 36.96 6.52 2.90 46.36 38.75 / 26.32 / 36.22 8.36 0.68 39.71 MAM

43.26 41.08 10.78 2.64 48.23 31.99 / 22.26 / 39.78 6.74 1.08 38.47 JJA

35.30 32.37 5.59 3.96 46.50 40.45 / 26.01 / 35.19 6.88 0.71 41.25 SON

37.42 35.43 6.98 3.44 47.98 37.00 / 26.40 / 35.34 7.21 0.74 40.50 2011

As

20.44 33.76 1.87 20.65 47.08 32.56 55.18 / 38.23 8.62 4.15 0.12 22.97 DJF

14.49 37.34 5.33 13.87 50.62 29.94 65.85 / 25.85 14.34 6.81 0.32 26.07 MAM

12.99 42.19 10.31 12.47 52.55 22.53 74.15 / 20.33 18.90 5.56 0.56 23.99 JJA

13.38 36.31 4.80 15.43 50.73 29.57 68.61 / 24.77 14.84 5.97 0.35 25.80 SON

15.19 37.13 5.29 15.94 50.00 28.99 65.01 / 28.17 13.72 5.55 0.32 24.60 2011

Ns

7.82 45.04 1.14 40.76 30.41 30.70 / 100.00 / 1.57 1.10 0.10 7.40 DJF

3.74 46.04 3.45 35.48 39.96 23.81 / 100.00 / 4.30 2.88 0.27 0.00 MAM

2.64 53.59 6.84 40.17 39.44 15.20 / 100.00 / 5.74 2.50 0.37 12.19 JJA

3.31 48.69 4.68 39.68 37.14 21.96 / 100.00 / 3.96 2.24 0.29 12.01 SON

4.28 47.32 3.26 39.17 35.42 24.94 / 100.00 / 3.34 1.97 0.22 10.10 2011

CS

Cm

37.56 35.65 2.48 7.48 60.43 27.75 / / / 41.19 6.78 0.35 55.03 DJF

45.53 43.50 0.00 2.95 46.21 35.26 / / / 54.11 7.97 0.45 41.43 MAM

41.12 56.88 5.83 3.20 53.92 21.31 / / / 45.37 5.47 0.69 52.03 JJA

48.00 40.75 2.86 5.51 50.66 33.13 / / / 50.22 6.06 0.51 46.52 SON

43.11 44.63 3.72 4.56 52.10 29.71 / / / 48.36 6.62 0.51 48.09 2011

Tabelle 3.6.: Relative Häu�gkeiten mittlerer Wolkengattungen und deren Begleitwolken

Altostratus- und Nimbostratusbewölkung treten im Vergleich mit Altocumulusbewölkung

eher selten auf, jedoch werden sie in den Wintermonaten öfter beobachtet als während

dem Rest des Jahres. Im Gegensatz dazu verzeichnet die Altocumulusbewölkung in den

Sommermonaten ihr Maximum und tritt im übrigen Jahr eher seltener in Erscheinung.

Wolkenfreier Himmel in Bezug auf das mittlere Stockwerk ist wiederrum stark an die Mi-

nima und Maxima der vorher genannten Wolkengattungen gekuppelt. Daher entfallen die

Maxima auf die Zwischenjahreszeiten März, April und Mai beziehungsweise September,

Oktober und November und die Minima auf Dezember, Januar und Februar beziehungs-

weise auf Juni, Juli und August.
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Abbildung 3.11.: Relative Häu�gkeiten mittlerer Wolkengattungen

Über das Jahr 2011 gesehen tritt wolkenfreier Himmel (43.1 %) am häu�gsten auf, gefolgt

von Altocumulus (37.4 %), Altostratus(15.2 %) und Nimbostratus (4.3 %).

Abbildung 3.12.: Absolute Häu�gkeiten mittlerer Wolkengattungen für das Jahr 2011

In Abb. 3.13 sind wiederrum die Begleitwolken von den mittleren Wolkengattungen in

Prozent für die jeweiligen Monate abgebildet. Jahreszeitliche Unterschiede sind folgende

festzustellen.
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Besonders in den Sommermonaten sind Cumulus- und Cumulonimbusbewölkung durch

die stärkere Konvektion häu�ger vorhanden als wie beispielsweise in den Wintermonaten.

Zudem wird ersteres bei gleichzeitigem wolkenlosem mittleren Wolkenstockwerk im sel-

ben Zeitraum am häu�gsten beobachtet. Ansonsten halten sich die Unterschiede sehr in

Grenzen.

Abbildung 3.13.: Relative Häufigkeiten mittlerer Wolkengattungen und deren
Begleitwolken

Bei Betrachtung der untersten Gra�k, der Häu�gkeit anderer Wolkengattungen für das

Jahr 2011, tritt bei vorhandener Altocumulus Bewölkung vor allem Cumulus-, Strato-

cumulus-, Altostratus-, Cirrusbewölkung und sowohl wolkenfreier Himmel für das tie-

fe Wolkenstockwerk, als auch für das hohe Wolkenstockwerk, auf. Tiefe Bewölkung wie

Stratus ist sehr selten. Auf Grund der fehlenden Überschneidung im GTS-Code sind keine

Nimbostraten zu erwarten.

Ist Altostratus Bewölkung am Himmel zu sehen, ist es sehr wahrscheinlich, dass auch

Cumulus-, Stratocumulus und Altocumulusbewölkung zusätzlich auftritt. Nicht so oft zu

beobachten sind Stratus-, Nimbostratus-, Cirrusbewölkung und nicht vorhandene Wolken

für das tiefe und hohe Wolkenstockwerk.

Durch das sowieso schon seltene Auftreten von Nimbostratus Bewölkung treten dessen

Begleitwolken natürlich noch weniger oft auf. Trotzdem sind besonders Cumulus-, Strato-
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cumulusbewölkung und wolkenfreier Himmel der tiefen Wolken vorhanden. Insbesondere

Stratus tritt mit Abstand am Meisten bei Nimbostratus im Vergleich zu den anderen mitt-

leren Wolkengattungen auf. Nimbostratus zeigt sich meist als sehr dichte Wolkenschicht,

somit sind die hohen Wolken oft nicht sichtbar, was die geringen Wahrscheinlichkeiten der

hohen Wolkengattungen erklärt.

Cumulus, Stratocumulus, Cirrus und wolkenfreie Stockwerke sind bei Clear Sky Cm, keine

mittleren Wolkengattungen, oft zu sehen. Die mittleren Wolkengattungen, wie Altocumu-

lus, Altostratus und Nimbostratus sind logischerweise nicht vorhanden.

Generell bei allen mittleren Wolkengattungen sehr selten zu beobachten, auch durch deren

sowieso schon eher seltenes Auftreten, sind Cumulonimben, Cirrostratus und Cirrocumu-

lusbewölkung.

3.2.3.3. Hohe Wolken

Die hohen Wolken weisen ebenfalls Überlappungen untereinander auf. Cirrus überschnei-

det sich mit Cirrostratus (5 und 9) und Cirrocumulus (9) und Cirrostratus mit Cirrocu-

mulus (9). Daher weist Cirrus und Cirrostratus als Begleitwolke von Cirrocumulus 100 %

Wahrscheinlichkeit auf.

Gattung/Verschlüsselung 1 2 3 4 5 6 7 8 9

Cirrus x x x x x x x

Cirrostratus x x x x x

Cirrocumulus x

Tabelle 3.7.: Überlappungen der Verschlüsselung bei hohen Wolkengattungen

In folgender Tabelle sind die relativen Häu�gkeiten für die hohen Wolkengattungen und

deren Begleitwolken dargestellt. Die vertikale Spalte für wolkenfreien Himmel (CS Ch)

fehlt, aufgrund keiner Überschneidungen.
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Gat-

tung
f [%]

Wahrscheinlichkeit des Auftretens anderer Wolkengattungen [%]
Zeit

Cu Cb St Sc CS

Cl

As Ac Ns CS

Cm

Ci Cs Cc

Ci

37.66 24.41 1.81 3.25 35.99 55.27 37.43 6.95 0.48 60.96 / 8.82 1.04 DJF

44.35 31.69 3.56 1.46 31.71 53.99 34.34 5.43 0.42 64.43 / 7.74 1.23 MAM

44.82 43.48 7.04 1.83 42.27 38.51 47.42 6.76 0.42 51.40 / 7.35 2.12 JJA

45.82 27.88 2.29 2.90 32.27 56.37 33.62 5.37 0.36 65.24 / 6.87 1.39 SON

43.52 32.83 3.93 2.21 35.50 50.48 38.32 6.04 0.41 60.42 / 7.60 1.48 2011

Cs

7.55 22.29 1.18 4.56 32.58 57.32 45.36 16.70 1.69 50.05 44.02 / 5.19 DJF

8.03 32.18 3.63 2.51 30.64 53.29 43.78 14.24 1.56 52.43 42.72 / 6.77 MAM

6.58 42.42 8.59 2.33 40.59 38.28 54.78 13.56 1.24 42.22 50.08 / 14.46 JJA

6.84 27.86 2.45 3.33 30.77 56.52 43.99 14.48 1.35 52.74 46.00 / 9.32 SON

7.27 31.76 4.10 3.06 33.49 51.13 46.83 14.62 1.46 49.52 45.49 / 8.89 2011

Cc

0.39 26.48 2.04 4.28 30.75 55.60 44.20 9.57 3.05 50.51 100.00 100.00 / DJF

8.03 26.35 4.08 3.06 27.83 56.96 52.41 9.93 2.13 43.51 100.00 100.00 / MAM

0.95 38.57 8.22 3.84 39.89 40.55 60.59 9.48 1.26 36.65 100.00 100.00 / JJA

0.64 28.14 3.66 3.66 34.52 52.82 48.95 9.10 1.88 47.80 100.00 100.00 / SON

2.93 31.63 5.39 3.65 34.49 49.33 53.91 9.52 1.84 42.58 100.00 100.00 / 2011

CS

Ch

54.40 41.73 3.27 8.16 69.85 16.91 40.80 12.81 0.00 56.38 / / / DJF

39.59 52.08 0.00 4.21 61.39 18.28 42.18 11.07 0.00 55.28 / / / MAM

47.66 56.55 6.21 3.64 57.92 17.01 43.13 8.07 0.00 55.44 / / / JJA

46.70 48.54 4.87 6.59 64.16 17.10 38.67 9.17 0.00 59.30 / / / SON

46.27 50.15 5.47 5.50 62.99 17.34 41.31 10.19 0.00 56.51 / / / 2011

Tabelle 3.8.: Relative Häu�gkeiten hoher Wolkengattungen und deren Begleitwolken

In Abb. 3.14 sind die Wahrscheinlichkeiten für hohe Wolkengattungen für verschiedene

Zeiträume des Jahres aufgetragen. Sowohl Cirrus (37.6-45.8 %) als auch Cirrostratus (6.6-

8.0 %) weisen sehr geringe Schwankungen auf. Im Gegensatz dazu weist Cirrocumulus

in den Monaten März, April und Mai ein Maximum mit 8 % auf, ansonsten sind sehr

geringe Wahrscheinlichkeiten zu erwarten (0.4-1.0 %). Clear Sky bei hoher Bewölkung ist

besonders in den Wintermonaten mit 54.4 % sehr warscheinlich. Durch das Maximum

bei der Cirrocumulus Bewölkung im Frühling wird wolkenloser Himmel in den Monaten

März, April und Mai am wenigsten mit knapp 40 % beobachtet.
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Abbildung 3.14.: Relative Häu�gkeiten hoher Wolkengattungen

Im Jahr 2011 trat Clear Sky der hohen Wolken am häu�gsten auf mit 46.3 %, gefolgt von

Cirrus (43.5 %), Cirrostratus (7.3 %) und Cirrocumulus (2.9 %).

Abbildung 3.15.: Absolute Häu�gkeiten hoher Wolkengattungen für das Jahr 2011
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Durch die Überschneidungen treten bei nachfolgender Gra�k bei Cirrocumulus in Kom-

bination mit Cirrus und Cirrostratus 100 % Wahrscheinlichkeiten auf.

Wie schon bei den mittleren Wolkengattungen ist die Cumulus- und Cumulonimbusbe-

wölkung in den Monaten Juni, Juli und August am häu�gsten vertreten. Stratocumulus-

bewölkung hat ihr Maximum in den Wintermonaten bei allen hohen Wolkengattungen

ebenso wie Stratusbewölkung nur bei deutlich geringerem Anteil. Ansonsten zeigen sich

wie schon bei Abb. 3.13 geringe Unterschiede.

Abbildung 3.16.: Relative Häu�gkeiten hoher Wolkengattungen und deren Begleitwolken

In der Jahresübersicht zeigen sich viele Parallelen zu den vorhergehenden Gra�ken. Bei

allen hohen Wolkengattungen nicht oft zu beobachten sind Cumulonimben, Stratusschich-

ten, Altostratus- und Nimbostratusbewölkung, sowie Cirrocumulus.

Bei vorhandenem Cirrus zeigen sich auch oft Cumulus-, Stratocumulus-, Altocumulusbe-

wölkung und wiederrum die wolkenfreien tiefen und mittleren Wolkenstockwerke. Selten

neben Cirrus sind auch Cirrostratus und Cirrocumulus.

Unterhalb von Cirrostratus liegen vielmals Cumulus-, Stratocumulus-, Altocumulusbe-

wölkung beziehungsweise keine Wolken oder daneben zusätzlich vorhandene Cirren.

Bei Cirrocumulus stechen vor allem die 100 % Wahrscheinlichkeit für das Vorkommen

von Cirrus und Cirrostratus ins Auge. Aber auch die recht hohen Werte für Cumulus-,

Stratocumulus-, die wolkenfreien Stockwerke und insbesondere Altocumulus sind inter-

essant.
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Bis auf den wolkenfreien Himmel im tiefsten Stockwerk zeigen alle tiefen Begleitwolken

bei wolkenfreiem hohen Wolkenstockwerk die gröÿten Wahrscheinlichkeiten an. Doch auch

bei den mittleren Wolkengattungen ergaben sich hohe Werte insbesondere bei Altocumu-

lus und im Gegensatz zu den tiefen Wolken auch bei wolkenfreiem Himmel für mittlere

Wolken.

3.3. Veri�kation der gesamten/tiefen

Wolkenbedeckung und der Wolkenuntergrenze

3.3.1. Veri�kationsmaÿe

3.3.1.1. räumliche Veri�kation

Korrelationskoe�zient

r =

∑n
i=1(xi − x̄)(x̂i − ¯̂x)

[
∑n

i=1(xi − x̄)2(x̂i − ¯̂x)2]
1
2

Der Korrelationskoe�zient beschreibt den linearen Zusammenhang zwischen zwei Varia-

blen. Dabei sind Werte zwischen -1 und 1 möglich. (Cle�, 2011 [5])(Bamberg, 2008 [1])

� r=0: Kein linearer Zusammenhang

� 0<|r|<0.5: schwacher linearer Zusammenhang

� 0.5<|r|<0.8: mittlerer linearer Zusammenhang

� 0.8<|r|<1: groÿer linearer Zusammenhang

Mean Error, BIAS

Der Mean Error beziehungsweise auch Bias genannt, gibt die durchschnittlichen Ab-

weichung zwischen Prognose und Beobachtung wieder, jedoch ist er kein Maÿ für die

Gröÿenordnung des absoluten Fehlers. Zu hohe Werte in den Modellen im Vergleich zu

den Beobachtungen äuÿern sich in einem positiven Bias. Umso höher dieser ist, umso

schlechter die durchschnittliche Prognose. Im Gegenteil dazu ist ein negativer Bias ein

Indiz dafür, dass die Modellberechnungen zu niedrige Werte vorhergesagt haben. (Jolli�e,

2003 [17])(Stanski, 1989 [33])

ME =
1

n

n∑
i=1

(x̂i − xi) (3.1)

n = Anzahl der Stationen

x̂i = GFS − Parameter
xi = Beobachtungs− Parameter
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Mean Absolute Error

Um das Ausgleichen zwischen positivem und negativem Fehler, wie es beim Bias der

Fall ist, zu vermeiden, müssen andere Fehlermaÿe eingeführt werden. Der Mean Abso-

lute Error gibt den durchschnittlichen absoluten Fehler der Prognose an, jedoch gibt er

keinen Aufschluss darüber, ob die Prognose zu hoch oder zu niedrig war. (Jolli�e, 2003

[17])(Stanski, 1989 [33])

MAE =
1

n

n∑
i=1

|x̂i − xi| (3.2)

Mean Squared Error

Der Mean Squared Error ist die Abweichung zwischen Prognose und Beobachtung

quadriert und gemittelt. Dadurch, wie beim mean absolute Error, gibt dieser Fehlerwert

keinen Aufschluss über die Richtung, ob positiv oder negativ, des Fehlers an. Für das

Au�nden von groÿen Fehlern ist der Mean Squared Error besonders geeignet durch die

Quadration. (Jolli�e, 2003 [17])(Stanski, 1989 [33])

MSE =
1

n

n∑
i=1

(x̂i − xi)2 (3.3)

Root Mean Squared Error

Die Wurzel vom Mean Squared Error ist der Root Mean Squared Error. Er gewichtet

auch die gröÿeren Abweichungen stärker als die kleineren.

RMSE =

[
1

n

n∑
i=1

(x̂i − xi)2
] 1

2

(3.4)

Der Vergleich zwischen Root Mean Squared Error und Mean Absolute Error lässt Auf-

schlüsse über die Fehlerstreuung zu.

� RMSE>�>MAE: hohe Fehlerstreuung

� RMSE=MAE: alle Fehler müssen von der selben Gröÿenordnung sein

Der Root Mean Squared Error kann niemals kleiner sein als der Mean Absolute Error.

(Jolli�e, 2003 [17])(Stanski, 1989 [33])
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3.3.1.2. Binäre Ereignisse

Kontingenztabelle

Eine Kontingenztabelle wird für binäre Ereignisse, das heisst für Ja oder Nein Ent-

scheidungen, wie zum Beispiel für Niederschlagsereignisse, Gewitter, Frost oder Nebel

verwendet. Dabei wird die Modellvorhersage mit dem Beobachtungswert verglichen und

in die jeweilige Box eingetragen.

Ein richtiger Wert wird als Tre�er/Hit (Ja/Ja) oder richtige Nichtmeldung/Correct Re-

jection (Nein/Nein) bezeichnet. Stimmen die Beobachtung und der Modelllauf nicht über-

rein kommt es zu einem Fehlwert/Miss (Nein/Ja) oder Fehlalarm/False Alarm (Ja/Nein).

Darüberhinaus werden von jeder Zeile und Spalte bzw. von allen 4 Werten Summen ge-

bildet, die für verschiedenste Veri�kationsmaÿe genutzt werden können. (Jolli�e, 2003

[17])(Stanski, 1989 [33])

Modellmeldung GFS Beobachtung

Ja Nein Gesamt

Ja Tre�er/Hit (a) Fehlalarm/False Alarm (b) a+b

Nein Fehlwert/Miss (c) richtige Nichtmeldung/Correct Rejection (d) c+d

Gesamt a+c b+d a+b+c+d=n

Tabelle 3.9.: Möglichkeiten bei Binären Ereignissen

Bias

Bias ist die Anzahl an Vorhersagen geteilt durch die Anzahl an Beobachtungen,

sowohl für das Eintreten, als auch das Nichteintreten des Ereignisses. (Jolli�e, 2003

[17])(Stanski, 1989 [33])

BIAS =
a+ b

a+ c
;
c+ d

b+ d
(3.5)

Folgende Ergebnisse sind möglich:

� Bias=1: kein Bias vorhanden

� Bias>1: Kategorie zu oft vorhergesagt

� Bias<1: Kategorie zu selten vorhergesagt
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Hit Rate

Die Hit Rate gibt die Tre�er/Hits in Bezug auf alle Beobachtungen wieder, dass das

Ereignis eingetreten ist. Er wird auch als POD, Probability of Detection, bezeichnet. Werte

zwischen 0 und 1 sind möglich, wobei 1 bedeutet, dass jedes Ereignis auch beobachtet

wurde und 0, dass kein Ereignis, das vorhergesagt wurde, auch beobachtet wurde. Das

heisst eine nahezu perfekte Prognose ist sehr nahe amWert 1. Die Hit Rate ist wie die False

Alarm Ratio kein komplettes Veri�kationsmaÿ, da die False Alarm nicht miteinbezogen

wurden. Die Hit Rate kann auf Kosten der False Alarm verbessert werden. (Jolli�e, 2003

[17])(Stanski, 1989 [33])

H =
a

a+ c
(3.6)

False Alarm Rate

Die False Alarm Rate ist der Hit Rate sehr ähnlich. Dieser Parameter kann wieder-

rum Werte zwischen 0 und 1 annehmen, nur mit dem Unterschied, dass Werte nahe 0

erstrebenswert sind, das heisst keine oder sehr wenige Prognosen, dass das Event eintri�t,

obwohl es nicht beobachtet wurde in Bezug auf alle nicht beobachteten Werte. Die Cor-

rect Rejection Rate wird über 1-F berechnet und gibt Aufschluss über die Vorhersage des

Nichtstatt�ndens des Ereignisses im Vergleich zu allen nicht beobachteten Meldungen.

(Jolli�e, 2003 [17])(Stanski, 1989 [33])

F =
b

b+ d
(3.7)

Korrekte Prognosen, Proportion Correct

Proportion Correct sind die richtigen Prognosen geteilt durch die Gesamtanzahl n.

Es resultieren Werte zwischen 0 und 1. Durch das Miteinbeziehen der am häu�gsten

vorkommenden Kategorien, kann es besonders bei Extremwetterereignissen, wie zum Bei-

spiel Über�utungen oder Tornadowarnungen, zu einem Wert extrem nahe bei 1 kommen.

(Jolli�e, 2003 [17])(Stanski, 1989 [33])

PC =
a+ d

n
(3.8)

False Alarm Ratio

False Alarm Ratio behandelt nur die Fälle in denen das Event vorhergesagt wurde

allerdings nicht eingetreten ist und wird durch die Gesamtanzahl der Ja Prognosen geteilt.

Dieser Wert kann durch Vermeidung der Vorhersage des Events verbessert werden, jedoch

zu Lasten der Missed Events, die allerdings in diesem Score nicht ersichtlich sind. Werte
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zwischen 0 und 1 sind möglich und ein Wert nahe 0 ist erstrebenswert. (Jolli�e, 2003

[17])(Stanski, 1989 [33])

FAR =
b

a+ b
(3.9)

The Heidke Skill Score

Der Heidke Skill Score setzt sich aus Proportion Correct und einer Referenzprognose

E zusammen. Ein Wertebereich von -∞ bis 1 ist möglich. Eine perfekt Prognose wird

mit dem Wert 1 erreicht. Sind die Anzahl der richtigen Prognosen gleich wie die der

Referenzprognose ist ein Wert von 0 das Ergebnis. Ist die Referenzprognose besser, können

auch negative Werte die Folge sein. Diese reichen bis ins negative Unendliche bei perfekter

Referenzprognose. (Jolli�e, 2003 [17])(Stanski, 1989 [33])

HSS =
PC − E
1− E

(3.10)

mit E =
(
a+c
n

) (
a+b
n

)
+
(
b+d
n

) (
c+d
n

)
Peirce's Skill Score

Der Peirce's Skill Score wird oft auch True Skill Statistic TSS genannt. Ein Wert von

1 ist eine perfekte Prognose, hingegen ist -1 das schlechtest mögliche Ergebnis. Ergebnisse

mit -1 können invertiert werden, das heisst, alle Ja Vorhersagen werden mit Nein ausge-

tauscht und umgekehrt und man erhält positiven Skill. PSS ist auÿerdem die Di�erenz

zwischen Hit Rate H und False Alarm Rate F. PSS bleibt positiv, solange H gröÿer als F

ist. (Jolli�e, 2003 [17])(Stanski, 1989 [33])

PSS =
ad− bc

(a+ c)(b+ d)
(3.11)

Critical Success Index

Critical Success Index wird mit den Hits geteilt durch die Vorhersagen und die Pro-

gnosen dass das Ereignis eintritt, berechnet. Die Werte reichen von 0 bis 1. Perfekter Skill

wird bei 1 erreicht. Der Vorteil gegenüber False Alarm Ratio und Hit Rate ist, dass sowohl

die False Alarms als auch die Misses miteinbezogen werden. (Jolli�e, 2003 [17])(Stanski,

1989 [33])

CSI =
a

a+ b+ c
(3.12)
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3.3.2. Veri�kationsdaten

Die Veri�kationsdaten wurden vom Onlinearchiv NOAA National Operational Model Ar-

chive & Distribution System (NOAA, 2013), die frei verfügbar sind, geladen. Diese Daten

wurden wie in Abb. 3.17 zusammengeschnitten und liegen in 0.5° Gitterpunktsabstand

vor.

Abbildung 3.17.: Gitterpunkte des GFS-Modells

Leider sind nicht alle Datensätze komplett verfügbar, sodass es zu Ausfällen kommt. Laut

NOAA sind die Datensätze zu 98 % verfügbar. Folgende Datensätze fehlen daher in der

Veri�kation beziehungsweise in den Beobachtungen.
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Fehlende Daten gesamte

und tiefe

Wolkenbedeckung GFS

Fehlende Daten der

Beobachtung

Monat Tag Termine Monat Tag Uhrzeit

Januar alle Tage alle Termine Februar 1 00 UTC

Februar
1-13 alle Termine März 1 00 UTC

26 12/18 UTC April 1 00 UTC

März

8 00 UTC Mai 1 00 UTC

9 00 UTC Juni 1 00 UTC

14 00 UTC Juli 1 00 UTC

15 00 UTC August 1 00 UTC

16 00 UTC September 1 00 UTC

17 00 UTC
Oktober

1 00 UTC

18 00 UTC 8 06 UTC

25 00 UTC

November

1 00 UTC

26 00 UTC 9 00 UTC

April 1 00 UTC 23 00 UTC

Mai 1 00 UTC Dezember 1 00 UTC

Juni

21 18 UTC

24 18 UTC

25 18 UTC

26 18 UTC

27 alle Termine

Juli 23 12/18 UTC

August 22 18 UTC

Oktober

16 18 UTC

18 00/12 UTC

19 00 UTC

21 06 UTC

22 06 UTC

24 00 UTC

25 18 UTC

26 12/18 UTC

27 12/18 UTC

Tabelle 3.10.: Fehlende Datensätze für Veri�kation von Online Quelle GFS und
Beobachtungen
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3.3.3. Wolkenbedeckung

Um die Wolkenbedeckung qualitativ zu veri�zieren, müssen die Modellvorhersagen von

GFS auf dieselben Einheiten (Achtel Wolkenbedeckung) gebracht werden. Dazu wurde

angenommen, dass 0 Achtel gleich 0 % Wolkenbedeckung und 8 Achtel 100 % Wolkenbe-

deckung entsprechen.

Bedeckungsgrad � Achtel

0 % � 0

1-14 % � 1

15-28 % � 2

29-42 % � 3

43-57 % � 4

58-71 % � 5

72-85 % � 6

86-99 % � 7

100 % � 8

Tabelle 3.11.: Umwandlung der GFS-Vorhersagewerte in Achtel Bedeckungsgrad

Die Umwandlung wurde gleichverteilt durchgeführt. Auf ein Achtel Beobachtungswolken-

bedeckung fallen ca. 14 % Modellwolkenbedeckung. Die stärkere Gewichtung von einem

und sieben Achtel Wolkenbedeckung wird in dieser Arbeit daher nicht berücksichtigt. Wei-

ters wurden alle Beobachtungswerte vom Jahr 2011 mit den Modelldaten verglichen und

in folgendem Scatterplot eingetragen. Die Datenpunkte wurden als relative Wahrschein-

lichkeiten in Prozent berechnet. Die jeweiligen Zeilen aufsummiert ergeben wiederrum 100

%.

Es zeigt sich ein starker Trend Richtung hohe und niedrige Übereinstimmungen. Insbeson-

dere bei mäÿiger Bewölkung von 3 bis 6 Achtel sind die Übereinstimmungen sehr gering.

Durch die oben beschriebene Aufteilung sind bei jedem Beobachtungswert lokale Maxima

bei 1 und 7 Achtel zu �nden.

Auch die Berrechnung der Korrelation zwischen den Datensätzen von Beobachtungen

und Modellen ergab eine relativ niedrigen Wert von 0.59 und deutet auf einen mittleren

linearen Zusammenhang hin.

Die Regressionsgerade mit einer Steigung von 0.55 und Schnittpunkt an der y-Achse bei

1.07 deutet ebenso auf keine perfekt übereinstimmenden Datensätze. Bei perfekter Über-

einstimmung wäre eine Kurve von 45 ° (Steigung von 1.0) vorhanden und im Gegensatz
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dazu bei keinem vorhandenem Skill, sprich die Zufallsprognose ist besser, wäre eine kom-

plett horizontale Linie eingezeichnet.

Abbildung 3.18.: Scatterplot Wolkenbedeckung

Die erklärten Fehlermaÿe in Kapitel 3.3.1.1 wurden monatlich und gesamt für das Jahr

2011 berechnet und in Abb. 3.19 dargestellt.

Der Mean Error beziehungsweise Bias pendelt über die komplette Beobachtungsdauer

zwischen 0 und -2 Achtel Fehler. Das heisst die beobachtete Wolkenbedeckung ist im

Durchschnitt höher als die des Modelllaufes. Über die Sommermonate tritt das Maximum

auf.

Im Gegensatz zum Mean Error erlaubt der Mean Absolute Error eine Betrachtung des

absoluten Fehlers, lässt jedoch keine Schlüsse bezüglich des Vorzeichens des Fehlers zu.

Er bewegt sich mit Ausnahme des Monats November um plus/minus 2 Achtel. Im Monat

November steigt er kurzzeitig auf 2.5 Achtel an.

Peaks im Root Mean Squared Error und insbesondere im Mean Squared Error deuten auf

hohe Fehlervarianz hin. Dadurch sticht der Monat Juli und vor allem der Monat November

deutlich heraus mit zum Teil über 4 Fehlerpunkten mehr als die restlichen Monate.

Wie oben beschrieben, sticht der Monat November deutlich mit höheren Fehlermaÿen

heraus. Eine intensivere Studie der Wetterlagen zeigte ein deutlich erhöhtes Auftreten von

Hochnebelwetterlagen in den Beobachtungen auf Grund einer blockierenden Omegalage

in 500 hPa und des dadurch relativ stationären und gut ausgeprägten Bodenhochs über
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Mitteleuropa. Diese tiefe Bewölkung wurde von den Modellläufen des GFS nicht gut

aufgelöst.

Abbildung 3.19.: Veri�kationsmaÿe Wolkenbedeckung

3.3.4. Binary Event - Wolkenuntergrenze

Die Wolkenuntergrenze wurde nur mittels Ja/Nein Unterscheidung veri�ziert. Dabei wur-

den die Modellläufe von GFS der tiefen Wolken herangezogen. Waren tiefe Wolken vorhan-

den wurden diese den Wert 1 (Ja) zugeordnet, waren keine vorhanden den Wert 0 (Nein).

Das Gleiche wurde bei den Beobachtungen der Wolkenuntergrenze gemacht. Waren Wol-

kenuntergrenzen kleiner als 2500 Meter beobachtet, wurde der Wert 1 (Ja) zugeordnet,

bei höheren Untergrenzen der Wert 0 (Nein).

Folgende Kontingenztabelle für das Jahr 2011 ist das Ergebnis und wurde für die weitere

Berechnung der Veri�kationsmaÿe für das Jahr 2011 verwendet. Durch die strikten Be-

dingungen zwischen Ja und Nein treten natürlich umso mehr Misses und False Alarms

auf.

Beobachtungsmeldung Modellmeldung GFS

Ja Nein

Ja 630.221 315.304

Nein 108.991 433.371

Tabelle 3.12.: Ergebnisse Wolkenuntergrenze für das Jahr 2011
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Der Bias beschreibt, ob eine Kategorie zu oft bzw. zu wenig prognostiziert oder beobachtet

wurde. Der Bias für beobachtete tiefe Wolken liegt durchwegs mit Ausnahme des Monats

Februar über dem Wert 1 und wurde zu oft beobachtet. Im Gegensatz dazu weist der Bias

für keine beobachtete tiefe Wolken meist einen Wert unter 1 aus. Vergleicht man die Bias

für das Jahr 2011 erhält man Werte von 1.28 und 0.72 und deuten klar auf zu oft bzw.

zu wenig beobachtet in Bezug auf den Modelllauf.

Abbildung 3.20.: Veri�kationsmaÿ Bias Wolkenuntergrenze

Für die Hit Rate und die Proportion Correct sind Werte nahe 1 erwünschenswert. Vor

allem die Hit Rate liegt dabei zumindest ab Mai nahe bei 0.9. Die Proportion Correct

(korrekte von allen vorhandenen Beobachtungen) nimmt genau die gegenteilige Kurve und

ist von den Monaten Mai bis September am niedrigsten mit 0.7.

Die False Alarm Rate und die False Alarm Ratio sollten nahe 0 liegen. Durch das Auftreten

von vielen False Alarms sind die Werte meist im Bereich von 0.2 bis 0.5
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Abbildung 3.21.: Veri�kationsmaÿe I Wolkenuntergrenze

Wie schon bei den vorherigen Veri�kationsmaÿe sind die folgenden besonders mit Vorsicht

zu genieÿen. Durch die Vorbedingungen können diese stark verfälscht werden.

Durch die relativ ausgeglichenen Werte bei den vier Kategorien kommt es beim Heidke

Skill Score durchwegs zu negativen Werten. Au�allend sind die beiden Ausschläge nach

unten in den Monaten Februar und Dezember, die sich allerdings auf den Jahreswert von

-0.28 kaum auswirken.

Der Peirce's Skill Score und Critical Success Index zeigen durchwegs positive Werte, jedoch

kaum höhere Werte als 0.5, was für mäÿigen Skill spricht.

Abbildung 3.22.: Veri�kationsmaÿe II Wolkenuntergrenze
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3.3.5. Wolkenbedeckung tiefe Wolken

Wie schon in Abschnitt 3.3.3 wurde auch für die Beobachtungen der tiefen Wolken ein

Vergleich mit Modelldaten gemacht und in einem Scatterplot zusammengefasst.

Wie schon in Abb. 3.18 treten wiederrum lokale Maxima bei 1 und 7 Achtel auf. Im

Vergleich zu der gesamten Wolkenbedeckung fällt die Verteilung deutlich einseitiger aus.

Besonders die Modellwerte 0 und 1 Achtel sind sehr stark vertreten. Dadurch fällt die

Regressionsgerade deutlich horizontaler aus. Die Konstante beginnt nahezu bei Null und

steigt um 0.49*Beobachtungswert an. Der Korrelationskoe�zient zwischen den beiden

Datensätzen ist ebenfalls niedriger und erreicht einen Wert von 0.48.

Abbildung 3.23.: Scatterplot tiefe Wolkenbedeckung

Durch die schon erwähnte sehr starke Konzentration auf 0 bis 1 Achtel des Modelllaufes

liegt der mittlere Fehler diesmal über Null. Das heisst, dass der Beobachtungswert höher

liegt als die Modellberechnungen für tiefe Wolken des GFS. Die einzelnen Fehlermaÿe

unterscheiden sich kaum in ihrem Kurvenverlauf. Der Monat November zeigt bei allen

Veri�kationsmaÿen einen Ausschlag nach oben. Insbesondere der Mean Absolute Error

schlägt deutlich nach oben aus und deutet auf eine hohe Fehlervarianz hin.

Wie schon in 3.19 der Gesamtbewölkung sticht auch bei der tiefen Bewölkung der Mo-

nat November deutlich heraus, jedoch mit noch höheren Fehlermaÿen, da nur die tiefe

Bewölkung (Stratus) berücksichtigt wird.
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Abbildung 3.24.: Veri�kationsmaÿe tiefe Wolkenbedeckung
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3.4. Fallbeispiel 28.06.2011

Als Fallbeispiel wurde der 28. Juni ausgesucht. Es wird kurz die Groÿwetterlage erklärt

mit Frontpassagen und Satellitenbild und anschlieÿend die räumlichen Gra�ken sowohl

von Beobachtungen, als auch von den GFS Modellläufen gezeigt.

Die Groÿwetterlage über Europa wird von einem direkt über Mitteleuropa liegenden Hö-

henkeil dominiert. Dies spricht für Absinkbewegungen in der Atmosphäre und erklärt die

wolkenfreien Gebiete quer über Mitteleuropa. Hinter diesem Höhenkeil verläuft eine lang-

gezogenes Frontensystem vom Tiefdruckgebiet über Island ausgehend über Skandinavien,

Groÿbritannien bis nach Nordspanien mit Verwellungen über Norwegen und den Nieder-

landen. Auÿerdem be�ndet sich über dem Schwarzen Meer ein gealtertes Tiefdrucksystem,

dessen Oklusion Österreich knapp nicht erreicht.

Abbildung 3.25.: 500 hPa Geopotential, Bodendruck und relative Topographie H500-
H1000 vom 28.06.2011 (wetter3.de [39])

Im Satellitenbild von Sat24.com zeigt sich das oben beschriebene Bild nochmals. Zum

einen die langgezogene Frontpassage im Westen von Europa und der Tiefdruckwirbel

westlich vom Schwarzen Meer.
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Abbildung 3.26.: Satellitenbild 28.06.2011 (sat24.com [38])

In Abb. 3.27 und Abb. 3.28 ist die Gesamtbewölkung der Beobachtungen und des GFS

Modelles, mit dem veri�ziert wurde, dargestellt. Insbesondere in Mitteleuropa ist die

Datendichte (Stationen=blaue Scatterpunkte) sehr hoch und zeigt auch sehr kleinräumige

Details. Allerdings besonders über Meeres�ächen sind kaum Stationen vorhanden und

somit deutliche Unregelmäÿigkeiten erkennbar. Komplett weiÿe Flächen, wie zum Beispiel

nördlich von Groÿbrittanien, deuten auf keine Daten hin.

Die wolkenfreien Gebiete werden sowohl von den Beobachtungen, als auch von den Mo-

dellläufen gut dargestellt. Insbesondere das Absinken auf der Rückseite der Frontpassage

über Westeuropa ist in beiden ausgeprägt. Der Tiefdruckwirbel im Osten von Europa

wurde durchwegs mit hoher Bewölkung erfasst.
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Abbildung 3.27.: Wolkenbedeckung 28.06.2011 Beobachtungen; Interpolationsverfahren
Matlab Routine Linear

Au�ällig ist, dass der Wolkeneinschub über Finnland und dem Nordwesten Russlands vom

GFS erfasst wurde, jedoch von den Beobachtungen, obwohl Stationen in diesem Gebiet

vorhanden sind, keine Wolken gemeldet wurden. Die Randgebiete zu keiner Bewölkung

sind im Modell deutlich schärfer ausgefallen. Dies ist besonders westlich von Groÿbritanni-

en zu erkennen. Durch das regelmäÿigere Gitter des Modells sind die Konturen geradliniger

als bei den Beobachtungen. Gebiete, wo die Datendichte der Beobachtungen hoch ist wie

zum Beispiel über Österreich und Deutschland, sind kleine Hotspots der Bewölkung zu

erkennen, die im Modell nicht aufgelöst wurden.

Abbildung 3.28.: Wolkenbedeckung 28.06.2011 GFS-Modell; Interpolationsverfahren Mat-
lab Routine Linear

In nachfolgender Abbildung wurde die Wolkenuntergrenze der Beobachtungen geplottet.

In den wolkenfreien Gebieten sind natürlich Werte gröÿer als 2000 Meter vorhanden.

Insbesondere in den Frontenpassagen und dem Tiefdruckwirbel im Osten sind Wolkenun-

tergrenzen unterhalb von 600 Metern beobachtet worden. Grundsätzlich sind die Wolken-

untergrenzenplots abgesehen von der Farbe den Wolkenbedeckungsplots sehr ähnlich.
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Abbildung 3.29.: Wolkenuntergrenze 28.06.2011 Beobachtungen; Interpolationsverfahren
Matlab Routine Linear

Die Bedeckung der tiefen Wolken in Abb. 3.30 und 3.31 ähneln sehr dem Wolkenun-

tergrenzenplot. Die verfügbaren Stationen haben deutlich abgenommen im Vergleich zur

gesamten Wolkenbedeckung. Es zeigen sich 4 Bereiche in denen tiefe Wolken laut GFS

vorherschend sind. Diese 4 Zonen sind in den Beobachtungen ebenso vorhanden, jedoch

mit weniger scharf abgrenzten Randzonen. Zudem sind in den Beobachtungen einzelne

Stationen vorhanden, die einen Bedeckungsgrad der tiefen Wolken höher als 0 Achtel

aufweisen.
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Abbildung 3.30.: Wolkenbedeckung tiefe Wolken 28.06.2011 Beobachtungen; Interpolati-
onsverfahren Matlab Routine Linear

Es zeigen sich 4 Bereiche in denen tiefe Wolken laut GFS vorherschend sind. Diese 4 Zo-

nen sind in den Beobachtungen ebenso vorhanden, jedoch mit weniger scharf abgrenzten

Randzonen. Zudem sind in den Beobachtungen einzelne Stationen vorhanden, die einen

Bedeckungsgrad der tiefen Wolken höher als 0 Achtel aufweisen. Bis auf die 4 Bewölkungs-

zonen wird in Europa im Modelllauf mit 0 Achteln gerechnet.

Abbildung 3.31.: Wolkenbedeckung tiefe Wolken 28.06.2011 GFS-Modell; Interpolations-
verfahren Matlab Routine Linear
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4. Zusammenfassung und Ausblick

Wolken zählen zu den sogenannten schwebenden Hydrometeoren und sind Bereiche in der

Atmosphäre in der die Luft mit Wasserdampf gesättigt ist. Durch die Wechselwirkung mit

einer Lichtquelle (Sonne, Mond) werden sie durch Streuung, Transmission und Absorption

sichtbar.

Die Bestimmung der Gesamtbedeckung und Bedeckung der tiefen Wolkenschicht in Ach-

teln, die Wolkenuntergrenze und die eindeutige Unterscheidung zwischen 10 Wolkengat-

tungen sind die Hauptaufgaben eines Beobachters.

Die Wolkenbildung setzt bestimmte Voraussetzungen beziehungsweise Eigenschaften der

Atmosphäre voraus. Zum Einen ist die Schichtung, vertikaler Gradient von virtueller

Temperatur oder gesättigte äquivalent potentielle Temperatur, vor allem für konvektive

Wolkentypen ausschlaggebend. Andererseits benötigt die Atmosphäre Aerosole als Kon-

densationskerne, ausreichend Wasserdampf und einen Mechanismus zur Abkühlung der

Umgebungsluft.

Be�ndet sich eine Wolke im Entwicklungsstadium unterscheidet man zwischen warmen

und kalten Wolkentypen. Dabei ist die tiefste Temperatur in der Wolke ausschlaggebend

und bestimmt in der Regel den Mechanismus zur Bildung und Vergröÿerung von Wasser-

tröpfchen (warme Wolken) durch Nukleation, Kondensation, Evaporation und Koaleszenz.

Kalte Wolken zeichnen sich durch die Bildung und Vergröÿerung von Eiskristallen in Folge

von Nukleation, Deposition, Sublimation und Bereifung aus.

Bei der Bearbeitung der Daten aus dem Jahr 2011 wurde bei der gesamten Wolkenbede-

ckung die zu erwartende U-Form in der Verteilung der Wolkenbedeckungsachtel festge-

stellt. Das heisst hohe bzw. niedrige Bewölkungsgrade sind dominierend. Die Wolkenun-

tergrenze hingegen zeigt das genaue Gegenteil. Bis auf das absolute Maximum, das bei

gröÿer 2500 Meter über Grund liegt, zeigt die Kurve eine umgekehrte U-Form, sprich die

mittleren Wolkenuntergrenzen überwiegen. Das Auftreten der einzelnen Wolkengattungen

beziehungsweise gleichzeitiges Auftreten anderer Wolkengattungen durch einerseits Über-

lappungen im GTS Code im gleichen Stockwerk und andererseits Verschlüsselung bei

Sichtbarkeit in anderen Wolkenstockwerken wurde ebenso untersucht. Die Auswertungen

ergaben jahreszeitliche Unterschiede. Beispielsweise treten Cumulus- und Cumulonim-

busbewölkung durch die deutlich stärkere Konvektion der durchschnittlich instabileren

Schichtung der Atmosphäre in den Sommermonaten häu�ger auf als in den restlichen

Jahreszeiten. Dagegen sind in den Zwischenjahreszeiten und im Winter jegliche Form von
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4. Zusammenfassung und Ausblick

Stratus in allen drei Schichten durch Inversionslagen häu�g zu beobachten.

Bei der Veri�kation mit dem amerikanischen Wettermodell GFS wurde bei der Gesamtbe-

wölkung eine Korrelation mit den Beobachtungen von 0.59 (tiefe Wolken 0.48) festgestellt.

Ein Vergleich zwischen Gesamt- und tiefer Wolkenbedeckung zeigt, dass bei beiden ein

und sieben Achtel Wolkenbedeckung als lokale Maxima aufscheinen. Der Mean Error für

die Gesamtbewölkung weist Werte knapp im negativen Bereich aus (MAE≈2), jedoch für

die tiefe Bewölkung deutlich über 0 (MAE≈3), was für eine deutliche Unterschätzung der
tiefen Wolken durch das Modell mit sich zieht. Bemerkenswert sind die Peaks für den

Monat November in den Fehlermaÿen. Durch die langanhaltende Hochnebelwetterlagen

in Mitteleuropa und die in diesem Bereich deutlich am meisten vorhandenen Stationen

in Kombination mit der nicht vollständigen Vorhersage dieser Wetterlage durch das Wet-

termodell entstanden deutlich höhere Abweichungen. Die erstellte Kontingenztabelle über

das Auftreten von tiefer Wolkenbedeckung ergab eine positive Verteilung der korrekten

Vorhersagen (≈1 Mio.) zu nicht korrekten Vorhersagen (≈400.000). Dadurch ergibt sich

mit Ausnahme des Monats Februar ein positiver Bias, das auf zu oft beobachtet bezie-

hungsweise zu wenig oft prognostiziert hindeutet.

Die erzielten Ergebnisse entsprachen durchwegs den Erwartungen. Die Veri�kation der

Daten mit den Modellläufen des GFS ergab allerdings doch deutliche Unterschiede. Insbe-

sondere bei der tiefen Bewölkung (Monat November) wurden relativ hohe Abweichungen

berechnet.

Es ergaben sich durchaus Probleme insbesondere bei der Veri�kation. Durch Beobach-

tungsfehler und eher schlechte Au�ösung des Modelles und der zum Teil nicht dargestell-

ten Bewölkung ergaben sich hohe Fehlermaÿe. Eine Veri�kation der Wolkenuntergrenze

mit Hilfe der tiefen Wolken ist ebenfalls nicht ideal. Sie klärt nur die Fragestellung, ob tiefe

Wolken beziehungsweise Wolkenuntergrenzen kleiner als 2500 Meter über Grund vorhan-

den sind. Eine Veri�zierung der genauen Lage der Wolkenuntergrenze zwischen Erdboden

und 2500 Meter über Grund ist somit mit den vorhandenen Daten nicht möglich. Die

ungleich verteilten Beobachtungsdaten, erkenntlich in der Fallstudie und der Einleitung

der Ergebnisse, ergab eine deutliche Abhängigkeit vom Interpolationsverfahren und wurde

besonders in Randgebieten bei der Darstellung der Bewölkung unscharf.

Das Fehlen von Datensätzen, sowohl der Beobachtungsdaten als auch der Veri�kationsda-

ten, erschwerte die Ausarbeitung insbesondere der Veri�kation. Der genaue Grund für das

Fehlen der Beobachtungsdaten jeweils am ersten Tag eines Monats um 00 UTC konnte

nicht geklärt werden.
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A. Verschlüsselung der

Wolkengattungen

A.1. Verschlüsselung der tiefen Wolkengattungen

Verschlüsselungscode Beschreibung

CL=0 keine CL Wolken vorhanden

CL=1 vertikal gering ausgedehnter (humilis) bzw. zerfetzter Cumulus

(fractus)

CL=2 mäÿig bzw. starker vertikal ausgedehnter Cumulus (mediocris

oder congestus), können andere Wolkengattungen vorhanden sein,

Untergrenze auf gleicher Höhe, keine Schlechtwetterwolke1

CL=3 Cumulonimbus mit teilweise keinen scharfen Umrissen der Gipfel

(calvus), keine cirrusartigen Fasern und ambossartige Formen

CL=4 Stratocumulus der durch Ausbreitung von Cumulus Bewölkung

entstanden ist (cumulogenitus)

CL=5 Stratocumulus, nicht durch Ausbreitung von Cumulus Bewölkung

CL=6 Stratus in Fetzen (fractus) bzw. in zusammenhängenden Felder

und Schichten (nebulosus), keine Schlechtwetterwolke

CL=7 Stratus oder Cumulus mit Fetzen (fractus) oder beide (pannus)

inklusive Niederschlag, meist unterhalb von Nimbostratus oder

Altostratus

CL=8 Cumulus oder Stratocumulus, der nicht durch Ausbreitung von

Cumulus Bewölkung entstanden ist, Unterschiedliche

Wolkenuntergrenzen

CL=9 Cumulonimbus mit faserigen oberen Schichten und häu�g mit

Amboss (capillatus), Vorhandensein von anderen Wolkenarten

möglich

CL=/ keine CL Wolken sichtbar durch Dunkelheit, Nebel, Staub oder

ähnlichen Erscheinungen
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A. Verschlüsselung der Wolkengattungen

Tabelle A.1.: Verschlüsselung der tiefen Wolkengattungen (Deutscher Wetterdienst, 1990
[36])

Abbildung A.1.: Anleitung Verschlüsselung tiefe Wolkengattungen (Deutscher Wetter-
dienst, 1990 [36])
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A. Verschlüsselung der Wolkengattungen

A.2. Verschlüsselung der mittleren Wolkengattungen|

Verschlüsselungscode Beschreibung

CM=0 keine CM Wolken vorhanden

CM=1 zum gröÿten Teil durchscheinender Altostratus (translucidus)

CM=2 zum gröÿten Teil nicht durchscheinender Altostratus (opacus)

bzw. Nimbostratus

CM=3 durchscheinender, langsam verändernder, gleich hoher

Altocumulus (translucidus)

CM=4 durchscheinender, schnell verändernder, unterschiedlich hoher

Altocumulus in Form von Bänken (translucidus)

CM=5 durchscheinender Altocumulus in Form von Banden (translucidus)

bzw. Schichten (translucidus oder opacus), fortschreitend den

Himmel überzieht und an Mächtigkeit gewinnt

CM=6 Altocumulus, durch Ausbreitung von Cumulus bzw.

Cumulonimbus entstanden (cumulogenitus)

CM=7 Altocumulus in mindestens 2 Schichten, teilweise dunkel, nicht

Himmel überziehend (translucidus oder opacus) oder eine dunkle

Altocumulus Schicht, die den Himmel nicht überzieht (opacus)

CM=8 in Form von kleinen Türmchen oder Zinnen hochwachsender

Altocumulus (castellanus) oder Altocumulus mit cumulus artigen

Büscheln (�occus)

CM=9 in verschiedenen Höhen liegender Altocumulus, der ein chaotisch

aussehendes Himmelbild bietet

CM=/ keine CM Wolken erkennbar durch Dunkelheit, Nebel, Staub- oder

Sandtreiben beziehungsweise durch tiefer liegende Wolken

Tabelle A.2.: Verschlüsselung der mittleren Wolkengattungen(Deutscher Wetterdienst,
1990 [36])
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Abbildung A.2.: Anleitung Verschlüsselung mittlere Wolkengattungen (Deutscher Wet-
terdienst, 1990 [36])
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A.3. Verschlüsselung der hohen Wolkengattungen

Verschlüsselungscode Beschreibung

CH=0 keine CH Wolken vorhanden

CH=1 Cirrus Bewölkung, die in Form von Häkchen, Fasern oder

Strähnchen den Himmel nicht fortschreitend überzieht (�bratus

bzw. uncinus)

CH=2 in Form von Flecken oder Bündeln auftretende dichte Cirrus

Bewölkung (spissatus), die oftmals Reste des oberen Teiles eines

Cumulonimbus sind, Cirrus mit kleinen Türmchen oder Zinnen

(castellanus) beziehungsweise cumulusartige Büscheln (�occus)

CH=3 Reste oder Teile einer Cumulonimbuswolke in Form von Ambossen

auftretender dichter Cirrus (spissatus cumulonimbugenitus)

CH=4 dichter werdende, den Himmel überziehende, Haken- oder

fädenartige Cirrus Bewölkung (uncinus oder �bratus)

CH=5 Himmel überziehender, dichter werdender Cirrus und/oder

Cirrostratus in Form von Banden, die am Himmel an zumindest

einem Punkt zusammenlaufen, jedoch nicht eine Höhe von 45

Grad über dem Horizont erreicht

CH=6 Himmel überziehender, dichter werdender Cirrus und/oder

Cirrostratus in Form von Banden, die am Himmel an zumindest

einem Punkt zusammenlaufen, jedoch breitet er sich um mehr als

45 Grad über dem Horizont aus

CH=7 Himmel überdeckender Cirrostratus Schleier

CH=8 Cirrostratus der das Himmelsgewölbe nicht komplett überzieht

CH=9 Cirrocumulus, der entweder alleine oder in Kombination mit

Cirrus und Cirrostratus auftritt

CH=/ keine CH Wolken erkennbar auf Grund von Dunkelheit, Nebel,

Staub- oder Sandtreiben beziehungsweise durch eine tiefer

liegende Schicht tieferer Wolken

Tabelle A.3.: Verschlüsselung der hohen Wolkengattungen (Deutscher Wetterdienst, 1990
[36])
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Abbildung A.3.: Anleitung Verschlüsselung hoher Wolkengattungen (Deutscher Wetter-
dienst, 1990 [36])
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