Wirkung der Art und Quantitat von
Hydrometeoren auf polarimetrische
Radargerate unterschiedlicher

Wellenlange
Alexander Habold

Miinchen 2011






Wirkung der Art und Quantitat von
Hydrometeoren auf polarimetrische
Radargerate unterschiedlicher

Wellenlange
Alexander Habold

Masterarbeit

Erstgutachter
Dr. K. Schmidt

Zweitgutachter
Prof. Dr. G. Craig

Fakultat fur Physik
der

Ludwig-Maximilians—Universitat Miinchen
14. November 2011






Kurzzusammenfassung

Durch die Kombination von polarimetrischen Radargeraten unterschiedlicher Fre-
quenz ergibt sich die Moglichkeit das Verhalten von Riickstreuung und Trans-
mission der elektromagnetischen Wellen frequenzspezifisch zu untersuchen und
mikrophysikalische Eigenschaften von Wolken, wie LW, R und N(D) anhand
eines neu entwickelten Retrievalverfahren exakter zu beschreiben.

Eine Grundlage hierzu bieten, die am 8. Juli 2007 wahrend der COPS-Kampagne
durchgefiihrten, kombinierten Messungen des POLDIRAD (C-Band), sowie des
Wolkenradars MIRA36 (Ka-Band). Zusétzlich wurde der Vertikalwind mit Hilfe
eines Doppler-Sodars bestimmt und das Temperaturprofil aus mehreren Sondie-
rungen der betrachteten vertikalen Saule tiber der Supersite Achern verwendet.

Ziel dieser Arbeit ist es, das unterschiedliche Verhalten von Z bei verschiede-
nen Frequenzbéndern zu erdrtern und dessen Abhéngigkeit von den Momenten
von N(D) zu bestétigen. Dafiir wurde der Prozess der Streuung anhand einer
auf n, D und Aggregatszustand basierenden Simulation analysiert und desweite-
ren ein durch die Marshall-Palmer-Verteilung approximiertes Retrievalverfahren
entwickelt. Mit dieser Methode konnten, anhand eines Fallbeispiels angenéher-
ten Vertikalprofils des LW, die unterschiedlichen Profile von Zyy beider Fre-
quenzbander, sowie wp und op berechnet werden. Das simulierte Profil wurde
darauthin mit dem komplementédren Fallbeispiel verglichen, welches zusammen
mit weiteren Gegentiberstellungen des frequenzspezifischen Zyy und weiteren
Messwerten wie w, lokalisierter Schmelzschicht sowie polarimetrischen und kohé-
renten Hydrometeorklassifizierungen, die Hypothese einer Korrelation zwischen
frequenzspezifischen Reflektivitatsunterschieden und N (D) untermauert.

Es konnte gezeigt werden, dass die Unterschiede der Reflektivitatsfaktoren auf
Déampfung und Riickstreueffekte zuriickzufithren sind. Die Dampfung hangt von
D und N der Hydrometeore im Volumen sowie von A ab und ruft eine sich tiiber
den Strahlenpfad integrierende Wirkung hervor. Im C-Band kann dieser Effekt
fiir ein regentypisches D < 4mm vernachlassigt werden, wohingegen im Ka-Band
bei D > 1mm eine dampfende Wirkung festgestellt wird. Zusétzlich verstarkt
sich das unterschiedliche Verhalten ab D > 2 5mm wegen resonanzbedingten
Riickstreueffekten im Miebereich des Ka-Bands. Die Ahnlichkeit zwischen Re-
trievalausgabe und den komplementaren Messdaten bestéitigen die Hypothese die
Abweichungen in Z durch messtechnische Radarvariablen erklaren und quantifi-
zieren zu konnen. Wegen der im Retrivalverfahren implementierten Approxima-
tionen Marshall-Palmer-Verteilung und Mie-Berechnung sind jedoch vor allem bei
der Simulation von Eispartikeln, Abweichung zu den Messungen zu erwarten.

Zur Simulation von mikrophysikalische Eigenschaften von Wolken anhand des
Retrievalverfahrens, sollte deswegen der Streuprozess mit der T-Matrix-Methode
erweitert und nach einer geeigneteren Tropfengroflenverteilung gesucht werden.






Abstract

By combining polarimetric radars of different frequencies, the possibility arises
to investigate the behavior of backscatter and transmission of electromagnetic
waves with changing frequency and to derive the microphysical cloud properties
like LWC', R and N(D), using enhanced retrieval methods more precisely.

A basis for this analysis is offered by the combined measurements of POL-
DIRAD (C-band) and the cloud radar MIRA36 (Ka-band) during the COPS
campaign on July 8, 2007. Additionally, the vertical wind and the temperature
profile of the considered vertical column above the supersite Achern was deter-
mined using a doppler sodar and several soundings.

The aim of this thesis is to discuss the observed different behavior of Z of the
two frequency bands and to confirm its dependency on the moments of N (D).
Therefor, the process of scattering was analysed, executing a simulation program
based on droplet number concentration, -size and aggregate state, and further-
more developing a retrieval method utilizing the shape of the Marshall-Palmer-
distribution. Using a vertical profile of LW aligned with a case study, this
approach allowed the calculation of the different profiles of Zx g of both frequen-
cy bands, as well as the wp and op. Then, the simulated profile is compared with
the complementary case study advanced with w, localized melting layer, as well
as polarimetric and koherent hydrometeor classification that confirm the hypo-
thesis of a correlation between frequency specific reflectivity differences and the
N(D).

In summary, the differences of the reflectivity factors are due to attenuation
and backscatter effects. The former depends on size and number concentration of
the hydrometeors in the volume, plus the wavelength of the radar, and induces
an impact integrated over the radiation path. Considering the C-Band, this effect
can be neclected for a the typical size of rain (D < 4mm), whereas an attenua-
ting effect is established for D > 1mm, considering the Ka-Band. Additionally,
the different behavior is increased, affected by resonance in the Mie region at
D > 2.5mm. The similarity of retrieval output to the complementary measu-
rements confirm the hypothesis, that the differences of Z can be explained and
quantified by measured radar variables. Because of the implemented approxima-
tions Marshall-Palmer-distribution and Mie calculations in the retrieval method,
deviations to the measurements are especially expected while simulating ice par-
ticles.

As a result, the scatter calculations for simulating the microphysical properties
using the retrieval method, should be advanced by the T-Matrix method and by
using a more capable droplet size distribution.
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1. Einleitung

Wolken und Niederschlag bilden eine sehr wichtige Komponente in der Beschrei-
bung des Wetter- und Klimasystems. Fiir eine moglichst korrekte kurzfristige
Prognose von Niederschlag und Temperatur (Wetter) bis hin zur Bestimmung des
langzeitlichen Mittels der atmosphérischen Variablen (Klima), werden sogenannte
initiale Bedingungen vom Modell bendtigt. Diese werden bei einem bestehendem
Messnetz durch deren gemessenen Groflen erhalten, welche wiederum durch die
sogenannte vierdimensionale Datenassimilation verwendet werden, um auch fiir
Gitterpunkte eine initiale Bedingungen abzuschéatzen, fiir die keine Messwerte
vorliegen. Dazu ist die Genauigkeit der Messdaten, sowie ihre zeitliche und raum-
liche Auflésung von grofiter Bedeutung. Eine Grundlage bilden dabei Messstatio-
nen am Boden, welche Aufschluss iiber den atmosphérischen Zustand in der lokal
bedingten Hohe mit guter zeitlichen Auflésung geben. Fiir den Raum oberhalb
der Messstationen ist es notwendig auf Fernerkundungsinstrumente wie zum Bei-
spiel das Radar zuriickzugreifen, welche es erst ermoglichen ein flachendeckendes,
zeitlich gut aufgelostes Netz in diesen Hohen zu erhalten.

> ?
Tracks
@
e I (b) Dragon

Tracks

Abbildung 1.1.: a) Das direkte Problem: Beschreibe die Spuren eines gegebenen Drachens; b)
Beschreibe den Drachen aus seinen Spuren. (Bohren & Huffmann, 1998)

Das in dieser Arbeit analysierte aktive Fernerkundungsinstrument Radar, misst
dabei die von atmosphérischen Partikeln zuriickgestreute Leistung im jeweiligen
Messvolumen mit Hilfe von elektromagnetischen Wellen. Dabei tritt auch hier
die typische Fragestellung der Fernerkundung auf (siche Abbildung 1.1 b)). Wie
erhilt man aus den gemessenen Radarvariablen (die Spur des Drachens) die zu in-



teressierenden atmosphérischen Parameter Regenrate und Feuchtigkeit (das Aus-
sehen des Drachen)? Dazu sollte zuerst erértert werden welche Parameter die
Regenrate und Feuchtigkeit beschreiben und somit zu den Messwerten fiithren
(siehe Abbildung 1.1 a)). Hier spielt vor allem die Tropfengroenverteilung N (D)
die entscheidende Rolle, welche mit heutigem Wissen nur empirisch angenahert,
jedoch nicht direkt aus den Radarmessungen interpretiert werden kann.

In dieser Arbeit wird nun analysiert, ob es durch die Verwendung von zwei pola-
rimetrischer Radargerate ermoglicht wird, Riickschliisse auf die gesuchte Tropfen-
grofenverteilung zu ziehen. Dabei senden die betrachteten Radargerédte (POLDI-
RAD und MIRA36) in verschiedenen Frequenzbéndern, weswegen angenommen
wird, dass eine bestimmte Art und Quantitdt von Niederschlagspartikeln, den
sogenannten Hydrometeoren, eine spezifische Wirkung auf das jeweilige Verhal-
ten der Reflektivitaten besitzt, welche jedoch mit N (D) in Verbindung gebracht
werden kann.

Um die Wirkungen von Hydrometeoren auf die elektromagnetische Strahlung
verstehen und untersuchen zu kénnen, bedarf es vorerst eines grundlegenden Ver-
stdndnis iiber die Physik des Radars und wie sie auf die atmosphérischen Nieder-
schlagspartikel angewendet werden muss. Kapitel 2 beschreibt folglich die Theorie
des Radars und die Ableitung der radarmeteorologischen Messwerte aus der riick-
gestreuten Leistung. Diese besitzen wegen der unterschiedlichen Eigenschaften
der verschiedenen moglichen Hydrometeortypen ein bestimmtes Verhalten, wel-
che in der Analyse der wellenldngenspezifischen Wirkung miteinberechnet werden
muss. Zu diesem Zweck wird in Kapitel 3 auf die Mikrophysik von Hydrometeo-
ren eingegangen. Je nach Hydrometeortyp verhalten sich auch die koharenten
und polarimetrischen Messdaten unterschiedlich. Dabei zeigt Kapitel 4 Metho-
den auf, welche die Klassifizierung von Hydrometeoren mittels der Kombination
mehrerer Radarvariablen beschreibt. Welche Effekte elektromagnetische Wellen
ausgesetzt sein konnten, wenn sie auf bestimmte Hydrometeortypen treffen, wird
in Kapitel 5 erortert und anhand von Simulationen mit Mie-Reihen-Berechnungen
unterstiitzt. Dabei wird zwischen fliissigen und vereisten Hydrometeoren unter-
schieden. Desweiteren wird, anhand eines auf ein praxisnahes LW C-Profil an-
gewandtes Retrieval-Verfahren, erortert, inwiefern die erwartete Abweichung der
Reflektivitatsfaktoren zwischen C- und Ka-Band durch messtechnische Radargro-
Ben beschrieben werden kann. Die Ergebnisse dieses Kapitels werden daraufhin
in eine Systematik zusammengefasst, welche die wellenléngenspezifische Wirkung
bei bestimmten Tropfengréfien D und -anzahlen grob abschatzt. Diese findet zu-
sammen mit den Hydrometeorklassifizierungen Anwendung in der Datenanalyse
in Kapitel 6, in der die in Kapitel 5 aufgellten Theorie bewiesen und eventuelle
Abweichungen davon diskutiert werden.



2. Einfiihrung in die
Radarmeteorologie

In diesem Kapitel wird auf die grundlegenden Techniken und Groéflen der Ra-
darmeteorologie eingegangen, um einen ersten Einblick in die Gleichungen und
deren Problematik zu gewahren. Hierzu werden die Prinzipien des allgemeinen
-, des koharenten - und des polarimetrischen Radars beschrieben, wobei vorerst
ein ’ideales’ System, das heifit ohne atmosphérische und instrumentelle Dadmp-
fung, angenommen wird. Diese und weitere Problematiken werden in Kapitel 2.1.4
aufgezeigt. Zusitzlich wurde angenommen, dass es sich bei den dargestellten Ra-
dargerdten, wie bei POLDIRAD und MIRA36, um Geriate mit symmetrischer
Antenne handelt.

Da die Grundlagen der Radarmeteorologie bereits in vielen Lehrbiichern behan-
delt wurde, wird hier auf Details verzichtet. Fiir eine eingehendere Darstellung
sei jedoch auf eben diese Lehrbticher verwiesen, zum Beispiel Battan (1973), Ri-
nehart (1994) oder Sauvageot (1992). Desweiteren findet sich ein geschichtlicher
Uberblick der Entwicklung des Forschungszweiges der Radarmeteorologie zum
Beispiel in den Artikeln der von Atlas (1990) herausgegebenen Monographie.

2.1. Allgemeine Radarmeteorologie

| HFVHF, UHF L S CXKX K Vv w B3 |
Lidar |

< A B _C _DEFGHIJ K_ L M B3 |

Abbildung 2.1.: Frequenzbénder fiir Radargeréte. oben: nach IEEE 521-1984 Standard;unten:
nach IEEE 521-2002 Standard (www.radartutorial.eu)

Nach den ersten Versuchen von Hiilsmeyer im Jahr 1904, die Riickstreuung
an Schiffen im dichten Nebel zu detektieren, wurde das Radar vorerst nur fiir
militarische Zwecke eingesetzt. Erst ab etwa 1942/1943 bildete sich ein zuneh-
mendes Interesse fiir Radarechos von Niederschlag, Schmelzschicht und anderen
Phénomenen, die auf die Meteorologie zurtickzufiihren sind. Heutzutage wird in
Deutschland und weiten Teilen der Erde ein dichtes Netz von Radargerdten mit
unterschiedlichen Wellenlédngen betrieben, um verschiedenste meteorologische, hy-
drologische, aber auch klimatologische Aspekte zu detektieren und zu erforschen.
Dabei werden die unterschiedlichen verwendeten Wellenlédngen zur besseren Uber-
sicht in Klassen zusammengefasst (siche Abbildung 2.1), wobei sich normalerweise



6 2.1. ALLGEMEINE RADARMETEOROLOGIE

heutige Wetterradargeréte, wegen atmospharischer Aspekte, auf den Bereich zwi-
schen dem L- und dem X-Band beschranken. Das Prinzip eines Radars besteht
darin, wie es bereits die Langform 'radio detection and ranging’ schon aussagt,
elektromagnetische Wellen im Radiowellenbereich zu detektieren und den Ab-
stand zwischen Radar und Objekt zu messen. Um das zu erreichen werden kurze
elekromagnetische Pulse mit einer spezifischen Wellenldnge A durch eine Antenne
gebiindelt und mit einer Leistung Pr in die Atmosphéare emittiert. Trifft diese
Strahlung auf Objekte wie zum Beispiel Hydrometeore, wird ein Bruchteil von
Pr zum Empfanger des Radars zuriickgestreut. Die empfangene Leistung, die als
Pr bezeichnet wird, hingt dabei von mehreren Faktoren ab, welche im Folgenden
beschrieben werden.

2.1.1. Abstrahlcharakteristik eines Radars

Um eine moglichst hohe raumliche Auflésung zu gewéhren, ist es notig die elek-
tromagnetische Welle vom Sender zu biindeln und einen moéglichst engen Strahl
zu emmitieren. Wie bereits oben erwahnt, wird dies von der Antenne vollzogen.
Dabei sitzt der Sender im Brennpunkt des Reflektors und bestrahlt diesen mit
einer etwa gaufiformigen Abstrahlcharakteristik. Aufgrund seiner endlichen Aus-
dehnug verlauft der reflektierte Strahl jedoch nicht parallel, sondern verbreitert
sich mit zunehmendem Abstand. Diese Verbreiterung des Strahls, welche durch
den Offnungswinkel ©, beschrieben wird, hat einen Leistungsdichteverlust zur
Folge, welcher im sogenannten Fernfeld (Fraunhofer-Region) mit dem einer Ku-
gelwelle abgeschatzt werden kann. ©g entspricht dabei iiblicherweise dem Winkel,
bei dem die Leistung auf die Hélfte (3dB) abgefallen ist (siche Abbildung 2.2).

- = [81/2
2 -0
2
Z: L~ Main lobe
b
E
c 20
2
8 /Side lobes
kel
o
3 30 JAN A 'r/
5 / Y,
3
E ﬂm‘"
(=]
A A
-40 l 1
-40 -20 0 20 40

B (degrees off axis)

Abbildung 2.2.: Schematischer Schnitt der Abstrahlung der Radarantenne in Abhéngigkeit des
Winkels 3 zur Strahlachse. 3 /; stellt die Halbwertsbreite der Hauptkeule (main
lobe) dar, die im Text mit ©¢ bezeichnet wird (Sauvageot, 1992).

Eine weitere messtechnische Grofie wird durch den Antennengewinn beschrie-
ben. Diese widmet sich der hoheren Leistungsdichte des gerichteten Strahls eines
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Radars im Vergleich zur ungerichteten, isotropen Strahlung und ist somit ein Maf
fiir die Biindelung des Strahls. Wéhrend sich zum Beispiel bei einer Kugelwelle
eines ungerichteten Senders (ohne Antenne) die Leistungsdichte S, entsprechend
Su(r) = £ verhilt, erhoht sich diese bei dem gerichteten Strahl (mit Antenne)
eines Radars um den Faktor GG. Dieser ist vom effektivem Antennendurchmesser,
der Strahlbreite und der Wellenldnge des jeweiligen Radars abhiangig und wird

als Antennengewinn G deklariert.

2.1.2. Radargleichung fiir Punktziele

Trifft der gerichtete Sendeimpuls des Radars auf ein Punktziel der Fléiche
A,,. < O, so wird bei diesem, auf Grund der empfangenen Leistung von S,GA,,.
eine Schwingung induziert, was zu einer isotropen Streuung der elektromagneti-
schen Welle am Target fiihrt. Dabei wird ein Teil von Pr, die sogenannte riickge-
streute Leistung Pg, von der Fliche des Radarempfingers A, = GA\?/47 detek-
tiert. Im Folgenden wird A, durch den Riickstreuquerschnitt o,, ausgedriickt,
was schliellich zu der Radargleichung fiithrt, wie sie zum Beispiel in Rinehart
(1994) beschrieben ist:

Su GN2 /4
—_— PN
Prlr) Pr " A, PrG?)\%0,, (2.1)
r) = o = )
R 472 re A7rr? 6434

Dabei beschreibt der erste Faktor im ausfiihrlichen Teil von Gleichung 2.1 die
Leistung der gerichteten elektromagnetischen Welle, die auf das Zielobjekt triftt,
wohingegen sich der zweite Faktor auf die isotrope Riickstreuung und die Detek-
tion bezieht.

2.1.3. Radargleichung fiir Volumenziele

HEIGHT —

TIME —» {C) Vaisala 2005

Abbildung 2.3.: Die zeitabhéngige Transmission des Radarstrahls in die Atmosphére. Die y-
Achse beschreibt dabei die Hohe bei einer bestimmten Zeit (x-Achse) nach
dem Sendeimpuls (Sauvageot, 1992).
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Diese Arbeit widmet sich jedoch Gebieten, die durch eine Verteilung bestimm-
ter Hydrometeore charakterisiert sind. Es handelt sich demnach nicht mehr um
einzelne Objekte, sondern um ein Ensemble von Niederschlagsteilchen, welche das
gesamte Messvolumen V' ausfiillen konnen. Dabei ergibt sich V' aus der Lange
h = cr des ausgesandten Pulses und dem Offnungswinkel der Antenne ©,, wobei
¢ die Lichtgeschwindigkeit und 7 die Pulsdauer beschreibt. Empfangen werden
alle Signale, die zur gleichen Zeit ¢, vom Empfinger detektiert werden. Wie man
in Abbildung 2.3 erkennt, ist es dem vordere Ende des Pulses moglich nur h/2
weiter zu propagieren, als das hintere Ende. Somit ist die Tiefe des Messvolumens
h/2 und V kann berechnet werden mit:

v Wﬂ@%h

(2.2)

Aufgrund der in Kapitel 2.1.1 bereits erwdahnten gaufiformigen Abstrahlcharak-
teristik des Senders, ist im Messvolumen V' nur noch 1/(21n(2)) ~ 72% der Sende-
leistung Pr enthalten. Probert-Jones (1962) bemerkte als Erster dieses Verhalten
und entwickelte zusammen mit der Annahme, dass sich die Riickstreuquerschnit-
te (0,s); der Niederschlagsteilchen im Messvolumen addieren, die Radargleichung
fiir Volumenziele:

PrG2N202h
Pr= 1022 In(2)72r? 2_(0rs): (2:3)

Stellt man Gleichung 2.3 nach > (o,s); um, so erhélt man den volumenspezi-
fischen Riickstreuquerschnitt, der als Radarreflektivitiat 1 bezeichnet wird. Die-
se ist jedoch abhéngig von der Wellenldnge A des jeweiligen Radars und somit
ungeeignet fiir meteorologische Messsysteme. Um diese Problematik zu umge-
hen, vollzieht man unter Einfiihrung eines sogenannten Reflektivitditsfaktor z eine
Normierung von 1 nach der Wellenlange:

7.(.5‘ K|2
="\

wobei | K| den Betrag des Dielektrizitatsfaktors K (Gleichung 2.5) beschreibt,

welcher den komplexen Brechungsindex m = n + ik beinhaltet, der wiederum

stark von Temperatur, Wellenldnge, Aggregatszustand und nach Doviak & Zrnié¢

(1993) auch von der Form des Partikels abhéngt. In der derzeitigen Radarmeteo-

rologie wird jedoch angenommen, dass die Abweichungen im verwendeten Wel-

lenldngenbereich zu vernachlassigen sind, der Aggregatszustand Wasser zwischen

0°C und 20°C in der Messung iiberwiegt und auch die detektierten Objekte als
kugelférmig anzusehen sind. (Rinehart, 1994).

z, (2.4)

m? —1
K = 212 (2.5)
Setzt man Gleichung 2.4 in Gleichung 2.3 unter Verwendung der Identitat
n = Yyelors)i ein, so wird eine Gleichung erhalten, welche nur noch aus den
radartechnischen Gréflen (Pr, G, ©g, h), der Entfernung zum Messvolumen r,

der zuriickgestrahlten gemessenen Leistung Pg, dem Dielektrizitatsfaktor K und




KAPITEL 2. EINFUHRUNG IN DIE RADARMETEOROLOGIE 9

dem Reflektivitatsfaktor z besteht. Da r durch das Produkt aus Ausbreitungsge-
schwindigkeit und Zeit ausgedriickt werden kann, verbleibt nur noch die Unbe-
kannte K zur Berechnung des Reflektivitatsfaktors z (siche Gleichung 2.6). Trotz
der oben erwihnten vielen Abhéngigkeiten, nimmt |K|? fir Wasser einen sehr
konstanten Wert von 0,93 an, welcher fiir gewohnlich in der Radarmeteorologie
angenommen wird. Befindet sich der Messbereich in Gebieten mit festen, eisfor-
migen Hydrometeoren ist es nétig | K|?* auf den eistypischen Wert von etwa 0, 197
zu setzen.

1024in(2)\*r? Py mm6]
A
G?O3hm?| K |2 Pr m3
Wegen des grofien Wertebereichs von z zwischen 1072 bei Wolken und 107
bei Gewittern, entschied man sich auch in der Radarmeteorologie, die von A.G.

Bell eingefiihrte logarithmische Darstellung eines Verhéltnisses zu verwenden, und
rechnet den Reflektivitatsfaktor in

(2.6)

Z = 101g( ) [dBZ] (2.7)

mmbm—3
um.

Z = 101g( /O " N(D)DSdD)  [dBZ] (2.8)

Gleichung 2.8 beschreibt dabei das sechste Moment der Tropfengrofienvertei-
lung, welche einen physikalischen Einblick auf die Wirkung von Tropfenanzahl
N und -durchmesser D auf Z gewahrt. Diese Methode dient jedoch nur zu theo-
retischen Berechnungen, da die Tropfengrofie im Volumen nicht bekannt ist und
auch die Tropfengrofienverteilung N (D) hochstens durch Abschétzung, wie zum
Beispiel durch Marshall & Palmer (1948), angenommen werden kann. Desweite-
ren verwendet Gleichung 2.8 die Approximation nach Rayleigh (1870), welche,
wegen der zur Wellenldnge kleinen Durchmesser der runden Partikel, eine sehr
gute Naherung in der Radarmeteorologie darstellt, jedoch vorallem bei kurzen
Radarwellenléngen und bei unférmigen Hydrometeoren nicht mehr angenommen
werden kann.

Die Momentenmethode, wie sie in Gleichung 2.8 fiir den Reflektivitatsfaktor
ausgefithrt wurde, bietet jedoch einen guten Uberblick iiber die Abhingigkeit
meteorologischer Parameter wie den Fliissigwassergehalt LW (C'. Diese kann nach
Gleichung 2.9 durch das dritte Moment der TropfengroBenverteilung ausgedriickt
werden, korreliert demnach in einer bestimmten Art und Weise mit Z. Deswegen
ist es legitim, empirische Formeln, sogenannte Z-LWC ein gewisses Vertrauen zu
schenken.

LWC = pu: /0 “ND)DYD  [g/m?] (2.9)

In der Praxis wird der Reflektivitatsfaktor z jedoch nicht direkt iiber Pgr ermit-
telt, sondern muss iiber das sogenannte Signal- Rausch-Verhdltnis SN R berechnet
werden. Dieses wird durch den Quotient von empfangener Leistung Pr zur syste-
mabhéngigen thermischen Rauschleistung Py (Gleichung 2.11) beschrieben:



10 2.1. ALLGEMEINE RADARMETEOROLOGIE

P

SNR=- [dB (2.10)
Py

Py = kpTyFrBg, (2.11)

wobei kg = 1,38 x 1072 J/K die Boltzmannkonstante, T, die Referenztem-
peratur, Fr die Rauschzahl und Bgr die Bandbreite des Empféngers darstellen.
Ty,Fr,Bg variiert dabei sehr stark unter den Radargeréiten, weswegen das SN R
bisher eher eine technische als meteorologische Grofle darstellt, jedoch zur Er-
mittlung von Pr und somit von z notwendig ist.

2.1.4. Fehlerquellen bei der Interpretation von 7

Betrachtet man nun ein Messvolumen, das von zwei Radargeraten unterschied-
licher Wellenldnge bestrahlt wird, so wéren nach Kapitel 2.1.3 beide gemessene
Radarreflektivitdten gleich grofl. In der Praxis spielen jedoch noch weitere Fak-
toren eine Rolle:

o Kalibrierung
 Radom

o Clutter

e Second-Trip-Echos

« Partial-Beam-Shielding
o Auflosung

o Dampfungseffekte

« Anderung der Riickstreuung aufgrund von Resonanzeffekten der Miestreu-
ung

Wie bei jedem anderen Instrument, so kommt es auch beim Radar zu falschen
Messwerten bei einer unkorrekten Kalibrierung.

Ein Radom stellt ein Schutz des Radars gegen Wind und Wetter dar. Ist
dieses jedoch verschmutzt oder mit Wasser/Eis benetzt, folgt eine Dampfung des
Radarstrahls und somit eine Unterschétzung des Reflektivitatsfaktors.

Sind Flugzeuge oder andere Objekte (Clutter) das Messvolumen, so verfil-
schen sie die Reflektivitat der interessierenden Hydrometeore.

Desweiteren kann das zuvor ausgesendeten Signals von einem entfernten Ge-
witter reflektiert werden und als Echo des aktuellen Signals gedeutet werden
(Second-Trip-Echos).

Hindernisse wie zum Beispiel Berge konnen den Radarstrahl teilweise abschat-
ten, so dass dahinter weniger Energie zuriickreflektiert werden kann, was zu ei-
ner Unterschitzung der mittleren Reflektivitat im Pulsvolumen fiithrt (Partial-
Beam-Shielding).
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Wie man aus Gleichung 2.2 erkennt, vergrofert sich das Messvolumen mit 72,
Das heifit mit zunehmender Entfernung veringert sich die Auflésung, was zu ei-
ner "Verschmierung’ der Niederschlagsechos fithrt. Dies wiederum zieht, abhangig
von der raumlichen Niederschlagsverteilung im Pulsvolumen und der Strahlge-
wichtsfunktion, einen Fehler in der mittleren Reflektivitat nach sich. Misst man
jedoch vor der sogenannten Fraunhofer-Region, das heifit bei einer Entfernung
kleiner als 2d% /) (d4 = Antennendurchmesser), fallen die durch Interferenz- und
Beugungserscheinungen am Rand der Antenne entstandenen Nebenkeulen sehr
stark ins Gewicht.

Wie bei der solaren Strahlung, so entstehen auch bei den Radarstrahlen Damp-
fungseffekte aufgrund von Extinktion an atmospéarischen Gasen und Partikeln
wie zum Beispiel Hydrometeoren. Diese Effekte wirken démpfend auf das Radar-
signal, wie auch auf das Echo aus und miissen deswegen doppelt einkalkuliert
werden. Mehr dazu wird in Kapitel 5.1 erlautert.

Das Verhalten von o, und somit von Z héangt stark von der elektromagneti-
schen Wechselwirkung zwischen der Strahlung und dem Medium ab. So entsteht
zum Beispiel bei einem bestimmten Verhéltnis von Radarwellenlange und Par-
tikelgrofle eine Resonanz am Objekt, welche als Miestreuung bezeichnet wird.
Betrachten nun zwei Radargerate unterschiedlicher Wellenldnge das selbe Objekt,
so ist es moglich, dass sich das eine Band bereits im Bereich der Miestreuung be-
findet und deswegen einen geringeren Reflektivitatsfaktor aufweist als das andere.
Fiir eine genauere Darstellung sei auf Kapitel 5.2 verwiesen.

2.2. Polarimetrische, koharente Radarmeteorologie

Wie in Kapitel 2.1.3 bereits erwédhnt ist es nun moéglich, anhand des Reflek-
tivitatsfaktors Z die Quantitat (N (D)) und die Groe (D) der Hydrometeore
im Messvolumen V' abzuschatzen. Jedoch ergibt sich Z nur aus der Kombina-
tion dieser beiden Werte (siche Gleichung 2.8), weswegen zur Bestimmung von
zum Beispiel der Quantitat durch Z, die Tropfengréfienverteilung D im Messvo-
lumen V' bekannt sein muss, da es sich hier noch um ein unterbestimmtes Glei-
chungssystem handelt (eine Gleichung, zwei Unbekannte). Es wird demnach eine
weitere Gleichung benotigt, welche Aufschluss iiber eine der zwei Unbekannten
gibt. Hierzu wird sich mit den Riickstreueigenschaften von polarisierten elek-
tromagnetischen Wellen von Hydrometeoren (siche Kapitel 2.2.1), sowie dessen
phasenverschiebende Effekte (siehe Kapitel 2.2.2) beholfen.

2.2.1. Differentielle Reflektivitat Zp; und Lineares Depolarisa-
tionsverhaltnis LDR

Wie auch bei den in dieser Arbeit verwendeten Radaren, ist es dank einer Er-
weiterung moglich, Polarisationen getrennt zu betrachten. Diese lassen sich all-
gemein als eine zeitlich verdnderliche Kombination zweier senkrecht aufeinander
stehender Vektoren (z,y) darstellen, wobei die in Abbildung 2.4 (unten) verwen-
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dete z-Achse die Ausbreitungsachse beschreibt. Zu jeder Polarisation gibt es eine
orthogonale Komponente (gepunktete Linie in Abbildung 2.4 b), welche bei li-
nearer Polarisation die um 90° Gedrehte ist und sich bei elliptischen, wie auch
bei zirkularen Polarisationen die Drehrichtung dndert.

+®a?

linear vertikal linear horizontal  zirkular (rechts) Llllptr ch (links)

/\\//\\/ /\\/ V2 \/ \f

Abbildung 2.4.: oben: Polarisationsvektoren fiir verschiedene Arten der Polarisation.
unten: Ausbreitung der polarisierten Wellen und deren orthogonaler Gegen-
stiicke. (Hagen, 2010)

Normalerweise benutzen Wetterradare, wie auch jene, welche in dieser Arbeit
analysiert werden, eine horizontale (H) und eine vertikale (V) Polarisation. Sen-
det ein Radar eine horizontale elektromagnetische Welle aus und empfingt auf
dem sogenannten kreuzpolarisierten (vertikalen) Kanal ein von der Atmosphére
riickgestreutes Signal, so erhédlt man nach Einsetzen von Gleichung 2.6 den Re-
flektivitdtsfaktor mit horizontalem Aussenden und vertikalem Empfangen, Zy g.
Weitere in der Polarimetrie verwendete Reflektivitdatsfaktoren sind Zyyv, Zyy
und Zyy, die nach der oben beschriebenen Nomenklatur ihre jeweilige Sende-
und Empfangscharakteristik erhalten. Natiirlich konnen auch diese Reflektivita-
ten den atmospérischen und radartechnischen Problemen, welche in Kapitel 2.1.4
aufgezeigt wurden, unterliegen.

Aufgrund der separaten Betrachtung der vertikalen und horizontalen Kom-
ponente des Radarstrahls hat das polarimetrische Radar einen entscheidenden
Vorteil gegeniiber dem Allgemeinen. Es kann Aufschluss tiber Grofle, Form, Ag-
gregatszustand und Fallverhalten der jeweiligen Hydrometeore im Messvolumen
geben. Hierfiir wurden spezifische Variablen eingefiihrt, die jede fiir sich andere
Charakteristika der Hydrometeore entschliisseln. In dieser Arbeit finden lediglich
Z DR und LDR Verwendung, weswegen auf die Beschreibung der anderen polari-
metrischen Radargroflen verzichtet wird. Eine ausfiihrliche Darstellung dieser ist
jedoch im Lehrbuch von Meischner (2003) und den Verdffentlichung von Straka
et al. (2000) zu finden. Dabei wird hier vor allem auf die meteorologischen Aspek-
te der polarimetrischen Variablen eingegangen. Wiinscht man eine analytischere
Diskussion dieser, sei auf (Zrni¢, 1991) oder (Doviak & Zrni¢, 1993) verwiesen.

Die differenzielle Reflektivitidt Zpr beschreibt das Verhéltnis zwischen hori-
zontaler und vertikaler Reflektivitdt (siehe Gleichung 2.12) und gibt damit das
Hohen-Breiten-Verhaltnis der Partikel an. Diese Variable spiegelt somit im Ge-
gensatz zum Reflektivitdtsfaktor nicht die radarspezifische Grofie des Partikels,
sondern dessen Form wieder.
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ZDR =Zyg — ZVV =10 x 1g<ZH7H) (212)
2%

Wegen der Verformung der Tropfen im Fall (siehe Kapitel 3) ist es anhand
von Z DR moglich, die Grole des fallenden Regentropfen abzuschétzen. Um diese
Korrelation anwenden zu koénnen, sollte man sich jedoch versichern, ob es sich
bei den gemessenen Hydrometeoren wirklich um fliissige Regentropfen handelt.
Da diese ein anderes Fallverhalten als Eiskristalle aufweisen (sieche Kapitel 3),
kann eine Unterscheidung mit dem sogenannten linearen Depolarisationsverhalt-
nis LD R getroffen werden:

LDR = Zyy — Zyy = 10 x 1g(2X21), (2.13)
<HH

wobei Zy gy das kreuzpolare Signal fiir eine vertikal polarisierte Transmission
ist. Diese Grofle sagt damit aus, wie Partikel fallen, oder genauer, welchen Win-
kel v die Achse des Partikels und die Strahlachse aufspannen (siche Abbildung
2.5). Ist zum Beispiel « bei einem symmetrischen Objekt 0° oder 90°, so wird
kein kreuzpolares Signal erzeugt, was zu einem theoretischen LDR — —oo fiihrt.
In der Praxis wird dieses unmoglich zu detektierende Signal, je nach Systemge-
nauigkeit, zwischen —20dBZ und —40dBZ festgelegt. Liegt im Gegensatz dazu
ein Winkel 0° < a < 90° vor, so kommt es unweigerlich zu einem kreuzpolaren
Signal, das in der Praxis kleiner ist als das kopolare. Normalerweise entstehen
demnach Werte zwischen —30dBZ und —10dBZ.

el B NV
N—

Abbildung 2.5.: Skizze zur Auswirkung der Ausrichtung eines nicht sphérischen Partikels auf das
LDR. a) zur Strahlachse (gelb) parallel beziehungsweise senkrecht verlaufende
Achse (schwarz) des Partikels (tiirkis); b) Um den Winkel « von a) gedrehte
Ausrichtung des Partikels.

Wie man erkennen kann, spielt jedoch die Genauigkeit des sehr kleinen kreuz-
polaren Signals eine entscheidende Rolle in der Berrechnung des LDR. Genau
aber dieses macht auf Grund noch vorhandener Schwéchen in der Kalibrierung
der exakt horizontalen beziehungsweise vertikalen Welle noch Probleme, was zu
unkorrekten Werten und folglich zu Missklassifikationen von Hydrometeoren (sie-
he Kapitel 4.2) fithren kann. Zur Beseitigung dieser Problematik wird bei der
Datenanalyse in Kapitel 6 eine Korrekturfunktion verwendet.
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2.2.2. Dopplergeschwindigkeit und spektrale Breite

Ein dopplergestiitztes oder koharentes Wetterradar ist in der Lage neben der
Reflektivitdt ebenso die Phasen der ausgesandten elekromagnetischen Welle zu
steuern und das Signal phasenspezifisch zu messen. Registriert ein Dopplerradar
eine Phasenverschiebung, so wird diese mit der relativen Bewegung zum oder vom
Radar weg interpretiert. Physikalisch verwendet das Radar dabei den Doppleref-
fekt, der vorerst durch Gleichung 2.14 charakterisiert ist.

)

v=uy X (1+ U—D) oder Av = , (2.14)
c c

wobei v die gemessene Frequenz bei der Radialgeschwindigkeit vp zum (vp > 0)
oder von der Quelle weg (vp < 0) beschreibt. v ist dabei die emittierte Frequenz
und c¢ die Ausbreitungsgeschwindigkeit des Signals im gemessenen Medium. Setzt
man jedoch radartypische GroBen (vy = 5kHzw = 10m/s, ¢ = 3 x 10®m/s)
ein, dann erhélt man eine messtechnisch unmogliche Frequenzdifferenz Av von
1,6 x 107*Hz. Um die besser messbare radarspezifische Phasenverschiebung A¢
zu erhalten, muss 2.14 verdndert werden:

_ 1dAg) 1
Av = 5 ar . — \P (2.15)
o d(A¢)
D= o (2.16)

wobei \g = ¢/1p, als die vom Radar emittierte Wellenlénge definiert ist.

Somit erhélt man aus zwei Messungen eines zeitlichen Abstandes, der gleich
der vom System vorgebenen inversen Pulsfolgefrequenz PRF' ist, die sogenannte
Dopplergeschwindigkeit eines Zielobjekts. In der Radarmeteorologie entsteht nun
wieder das Problem, dass man ein Ensemble von Objekten in einem Volumen
misst, welche im Normalfall unterschiedliche Radialgeschwindigkeiten aufweisen.
Die in dieser Arbeit verwendete Dopplergeschwindigkeit bezieht sich also auf das
Mittel eines Dopplergeschwindigkeitsspektrums, egal ob diese durch das oben be-
schriebene Pulse-pair-Processing oder durch sogenannte Fast Fourier Transfor-
mation ermittelt wurde. Die spektrale Breite op wird als die Wurzel von der
Varianz der gemittelten Dopplergeschwindigkeit definiert (Gleichung 2.17) und
ist ein Maf§ fiir Turbulenz und Scherung im Volumen,

2 (vp(i) — vp(ave))?
= 2.1
op \/ N_1 (2.17)

wobei vp (i) die Radialgeschwindigkeit eines einzelnen Objekts im Volumen aus
N Objekten mit der mittleren Geschwindigkeit vp(ave), welche als im Folgenden
als Dopplergeschwindigkeit vp nomenklatiert ist, darstellt.




3. Hydrometeore

Das Ziel dieser Arbeit besteht in der korrekten Quantifizierung von Niederschlags-
teilchen, den sogenannten Hydrometeoren, welche jedoch je nachdem welcher
Klasse sie angehéren mehr oder weniger von dem in Kapitel 2 beschriebenen ra-
darspezifischen Verhalten fiir kugelférmige Teilchen abweichen. Das heifit wieder-
um dass die in dieser Arbeit beschriebenen Effekte zusétzlich von der Tropfengro-
Benverteilung N (D) noch von der Art der Hydrometeore abhéngt. Mit Hilfe der
in Kapitel 4 beschriebenen Hydrometeorklassifizierungen ist es moglich die in die-
sem Kapitel aufgezeigten Hydrometeore im Messvolumen zu erkennen und in der
Datenanalyse in Kapitel 6 zu beachten. Um jedoch das in Kapitel 4 beschriebene
unterschiedliche Verhalten der Reflektivitdten bei verschiedenen Hydrometeorty-
pen erklaren zu konnen, ist es notwendig die mikrophysikalischen Eigenschaften
dieser festzustellen. Der Vollstiandigkeitkeit wegen wird zusatzlich zu den auf die
Radarmessgrofien wirkenden Tropfeneigenschaften Fallgeschwindigkeit wg, Form
und Grofle auch auf die Bildung und das Wachstum der einzelnen Hydrometeore
eingegangen, welche ebenso in den Radarreflektivitiaten erkannt werden konnen.
Einen sehr guten Uberblick iiber die Bildungsprozesse in einer Wolke ist vorweg
in Abbildung 3.1 gegeben, welche im Folgenden verstandlich werden sollte.

Der Begriff Hydrometeor besteht aus den altgriechischen Wortern hydro, Was-
ser, und metéoros, was wortlich tibersetzt fiir in der Luft schwebendes Wasser
steht. In der Meteorologie werden alle Teilchen, die hauptsichlich aus Wasser
bestehen und sich in der Atmosphére befinden, demnach alle Wolken- und Nie-
derschlagsteilchen, als Hydrometeore beschrieben. Dabei kann man diese in zwei
Klassen aufteilen, die sich auf den Aggregatszustand des Partikels beziehen:

o Fliissig: Diese Klasse unterteilt sich je Entstehungsmechanismus und Gro-
Be in die weiteren Unterklassen Wolken- oder Nebeltropfchen, Niesel- und
Regentropfen.

o Vereist: Bei den Eisteilchen kategorisiert man nach Entstehungsmechanis-
mus, Grofle und vor allem Dichte in Eiskristalle, Schneeflocken, Graupel
und Hagel

Obwohl Wolkentropfchen nur sehr schwer von den in dieser Arbeit operierenden
Radargeréten erfasst werden konnen, wird des Verstandnisses wegen trotzdem auf
diese eingegangen, jedoch werden sie als eine eigene Gruppe betrachtet.

3.1. Wolkentropfchen

Die Partikel einer Wolke werden durch die sogenannte Nukleation gebildet, bei
dem die Wassermolekiile eines zuvor definierten Luftpakets sich ansammeln, um

15
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Abbildung 3.1.: Zusammenfassung von Entstehungs- und Wachstumsprozessen von Hydrome-
teoren in einer Wolke (Goler, 2008)
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ein Tropfchen zu formen. Dabei unterscheidet man zwei Arten. Die homogene-
und die heterogene Nukleation.

Die homogene Nukleation beinhaltet die Formation eines Tropfens ausschlief3-
lich aus Wassermolekiilen. Dabei sind vor allem zwei Grofien von Bedeutung. Der
sogenannte kritische Radius R. und die relative Feuchte, welche das Verhéltnis
von Dampfdruck zu Sattigungsdampfdruck beschreibt (RH = e/es * 100%). Wie
es in der Kelvinformel (Gleichung 3.1) ersichtlich ist, stehen diese beiden Grofien
in direkter Abhéngigkeit zueinander, wobei o,; die Oberflichenspannung, N; die
Anzahl der Wassermolekiile im Einheitsvolumen und 7" die Temperatur ist. Zur
Herleitung dieser Gleichung benutzte Kelvin die Gesetze der Thermodynamik
oder genauer die Anderung der Gibb’schen freien Energie in einem System.

20’1}5

NkgT In(e/ey)

Man spricht dabei von einer Nukleation, wenn der initiale Trépfchenradius gro-
Ber oder gleich dem kritischen Radius ist. Dieser ist jedoch nur dann positiv, wenn
das Luftpaket eine starke Ubersittigung aufweist, das heifit eine relative Feuch-
te weit iiber 100% besitzt. Erst ab einer relativen Luftfeuchtigkeit ab 300-400%
(Liljequist & Cehak, 1994) erreicht der kritische Radius einen realistischen Wert
von ca. 10~%cm, das jedoch die atmosphirischen Eigenschaften komplett iiberfor-
dert, da dort maximal eine Ubersittigung von 1% auftritt. Hierfiir verantwort-
lich ist der sogenannte Krimmungseffekt (siche Abbildung 3.2 a) bei Tropfen.
Uber gekriimmten Oberflichen ist ndmlich zur Sittigung des Dampfes, wegen
der bei Kriitmmung stérker wirkenden Oberflachenspannungskréifte (Adhésions-
kréfte) (Warnecke, 1997), ein hoherer Sattigungsdampfdruck erforderlich als iiber
einer ebenen Wasserfliche. Dieser Effekt ist um so grofler, je starker die Kriim-
mung, also je kleiner der Tropfen ist. Somit ist es unmoglich, dass es alleine die
Wassermolekiile sind, die zu Wassertropfchen und somit zu den Hydrometeoren
in der Atmosphére fiihren.

R, = (3.1)

Abbildung 3.2.: Schematische Darstellung der beim Kondensationsvorgang gegeneinander wir-
kenden Effekte in Abhingigkeit vom Tropfenradius: a Erforderliche Ubersitti-
gung gegeniiber ebener Wasserfliche zur Uberwindung des Kriimmungseffekts;
b Erniedrigung des Sattigung gegeniiber reinem Wasser durch den Loésungsef-
fekt (Warnecke, 1997)

Fiir die Tropfenbildung in der Atmosphare ist noch zuséatzlich eine fremde Sub-
stanz (das Aerosol) notig, die die sogenannte heterogene Nukleation einleitet und
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somit als Kondensationskern fungiert. Lagern sich an diesem die Wassermolekiile
an, bildet sich ein Wassertropfchen, dessen Radius dank des Aerosols merklich
grofler ist als bei der homogenen Nukleation und somit eine geringere Feuchtig-
keit benotigt. Zusatzlich dazu bewirkt die sogenannte hygroskopische Anziehung
durch zum Beispiel die Losung eines Salzaerosols, dass sich wegen der nun vor-
liegenden konzentrierten Losung, der Sattigungsdampfdruck stark veringert. Da-
bei wird dieser umso mehr heruntergesetzt, desto hoher konzentriert die Losung,
demnach desto kleiner der Tropfen ist (siche Abbildung 3.2 b). Dies wird als Lé-
sungseffekt bezeichnet. Krimmungs- und Losungseffekt zusammen spiegeln sich
im bekannten Koéhler-Diagramm wieder (sieche Abbildung 3.3).

Uberséttigung (%]

a1l
AR

I

1 2 3 4567891 2 3 4567891 2 3456759}3
107 107 107 0
Tropfenradius [cm]

Relative Feuchtigkeit [%]

Abbildung 3.3.: Sattigungskurven fiir Wasserdampf tiber Losungstropfen verschiedenen Koch-
salzgehalts m in Abhéngigkeit von der relativen Feuchte (Sattigungsverhéltnis
iiber ebener Oberfliche reinen Wassers) beziehungsweise in Abhéngigkeit von
der entsprechenden Ubersittigung: Kohler-Diagramm (Liljequist & Cehak,
1994)

Die TropfengroBe in einer Wolke hingt, aufier von der herrschenden Ubersét-
tigung und dem Wachsen der Kondensationskerne nach Kéhlers Diagramm (Ab-
bildung 3.3) unter anderem von Vertikalbewegung, Turbulenz, Temperatur und
Aufenthaltszeit der individuellen Tropfchen in der Wolke ab. Dabei variieren die-
se Faktoren im allgemeinen innerhalb einer Wolke von Tropfen zu Tropfen, was
durch ein Spektrum oder eine sogenannte Tropfengrofenverteilung visualisiert
werden kann. Anhand dieser Spektren ist es moglich verschiedene Wolkenarten
zu unterscheiden (siehe Tabelle 3.1). Im Allgemeinen gilt zudem, dass die Spek-
tren kontinentaler Wolken sehr schmal sind, wahrend die Wolken in maritimer
Atmosphére eine grofle Breite aufweisen (Pruppacher & Klett, 1997). Wie man
aus der Tabelle 3.1 ebenfalls entnehmen kann, liegt die Anzahl der Tropfen pro
Kubikzentimeter im Mittel fiir Schonwettercumuli bei 300. Jedoch besitzt diese
Grofe eine wolkenspezifische Abhéngigkeit und variiert selbst noch in der Wolke
sehr stark.

Fallt ein Tropfchen durch die Atmosphére, so nimmt es nach kurzer Zeit ei-
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ne konstante vertikal gerichtete Geschwindigkeit wg an, die fiir Tropfchengréfien
D < 0.5mm durch Anwendung der Stokes Gleichung (3.2 nach Pruppacher &
Klett (1997)) berechnet werden kann. Wird dieser maximale Radius iiberschrit-
ten, beschrankt die Verformung des Tropfens (siehe Kapitel 3.2) die Genauigkeit
der Gleichung. Die Fallgeschwindigkeit wr von Wolkentropfchen ist aufgrund ih-
res geringen Radius von héchstens 25um (Vossing, 2001) sehr gut mit Gleichung
3.2 zu kalkulieren:

2 pw — p)g0, 25D
wp = o 'Ogig +w=wp+w [m/s], (3.2)

wobei wp die vom Radar gemessene Dopplergeschwindigkeit, D den Durchmes-
ser des Partikels, p die dynamische Viskositit, g die Erdbeschleunigung, w die
vertikale Windkomponente, p,, und py die Dichte von Wasser und Luft darstellen.

Unter Annahme einer Atmosphére mit einem Umgebungsdruck und -temperatur
von 900~ Pa und 0°C erhélt Liljequist & Cehak (1994) fiir Wolkentrépfchen mit
D = 20pm - 100um Fallgeschwindigkeiten wp = 0,013m/s — 0,265m/s, welche
mit der Approximation w = 0, der gemessenen Dopplergeschwindigkeit wp ent-
spricht. In der Praxis sollten diese Werte jedoch mit Bedacht behandelt werden,
da bereits die kleinste Turbulenzen in den Auf- beziehungsweise Abwinden in der
Wolke die kleinen, leichten Tropfchen stark beeinflussen und somit grofie Wir-
kung auf die gemessene vertikale Komponente der Dopplergeschwindigkeit wp
besitzen.

Tabelle 3.1.: Die Grofle und Anzahlkonzentration der Wolkentropfchen in verschiedenen Wol-
kentypen. Diese Werte wurden experimentell ermittelt (Mason, 1971)

Wolkenart | Zahl der Tripfchenradius, pm Quelle
Tropf- . " P
p. Mittel- | Hiufig- | Kleinster
chen im
N wert ster und
<cm- "
grofiter

Schinwetter- 300 9 6 3-33 Weickmann,
cumulus aufm Kampe

(1953)
3.5 1-10 Diem (1948)
Cumulus 64 24 6 3-83 Weickmann,
congestus aufm Kampe

(1953)

150-600 - 5.5 2-40 Zaitsev (1950)

Cumulo- 72 20 5 2-100 Weickmann,
nimbus aufm Kampe

(1953)
Stratocumulus 350 4 35 1-12 Diem (1948)
500 - - 3-25 Frith (1951)
Altostratus 450 5 4,5 1-13 Diem (1948)
Nimbostratus 330 6 4 1-20 Diem (1948)
Stratus 260 6 4 1-22 Diem (1948)

7 2-40 Neiburger (1949)
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3.2. Fliissige Hydrometeore
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Abbildung 3.4.: Verformung (a)) und Zerplatzen (b)) eines Tropfens aufgrund von Luftwider-
stand (www.thefullwiki.org/Rain). Die Kurve in c) stellt die Wahrscheinlich-
keit eines Breakups fiir einen Regentropfen mit bestimmtem Tropfenradius dar.
Dabei wurde die Gleichung nach Goler (2008) verwendet.

Regentropfen besitzen im Allgemeinen einen édquivalent Durchmesser Dy =
0.5mm — 4mm. Wie aus den Arbeiten von Black & Willis (1996), Beard et al.
(1986) und Rauber et al. (1991) zu entnehmen ist, wurden ebenfalls ein Dy bis zu
8mm beobachtet. Diese Groflen stellen jedoch nur Exoten dar, da bei Zunahme
der Tropfengrofle ebenfalls die Wahrscheinlichkeit eines sogenannten Break-Ups
steigt, wie Abbildung 3.4 ¢) darstellt. Dieser entsteht dadurch, dass der Regen-
tropfen, aufgrund der Auftriebskraft und der Turbulenz im und um den Tropfen,
seine runde Form verliert (Pruppacher & Klett, 1997) und mit ansteigendem
Tropfenradius mehr und mehr die Form einer Niere annimmt, (sieche Abbildung
3.4 a)) dessen Stabilitdt immer mehr abnimmt. Die Folge ist das Zerplatzen der
Regentropfen (3.4 b)) und die Begrenzung einer mittleren maximalen Tropfen-
grofe auf etwa 2 bis 3mm Durchmesser (Fournier d’Albe & Hidayetulla, 1955;
Low & List, 1982; Kamra et al., 1991).

Dieser Tropfendurchmesser kann generell auf zwei Arten erreicht werden:

o Man spricht von warmen Regen, wenn der Wachstumsprozess unter der 0°C
Grenze stattfindet. Das heifit, es bieten sich fiir das Wolkentropfchen mit
etwa 10um bis 50um Radius zwei Moglichkeiten, auf die Grofie eines Re-
gentropfen zu wachsen. Zum einen geschieht dies durch Kondensation von
Wassermolekiilen, wie es bereits beim Wachstum der Wolkentropfchen der
Fall war (siehe Kapitel 3.1). Dieses Wachstum kann jedoch vernachlassigt
werden, da es ab einer Grofle von ausgewachsenen Wolkentropfchen nur
noch sehr langsam von statten geht (Goler, 2008). Die zweite Wachstums-
moglichkeit, die sogenannte Koaleszenz, hat eine rapidere Wirkung auf die
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Tropfengrofie. Diese Theorie geht davon aus, dass Wolkentropfchen bei Kol-
lisionen zusammenwachsen konnen. Besteht erstmal ein grofleres Ensemble
aus Wolkentropfchen, so besitzt dieses eine gentigend grofie Tragheit nicht
mehr vollig von der Luftstromung abhéangig zu sein und sammelt auf seinem
Pfad, der nun immer mehr von der Gewichtskraft abhangt, Wolkentropfchen
und Ensembles von diesen ein.

o Bei sogenanntem kalten Regen handelt es sich um Eiskristalle, Graupel-
oder Hagelkorner, die durch Prozesse oberhalb der 0°C Grenze (siehe Kapitel
3.3) eine ausreichende Méchtigkeit erlangen und dadurch in untere Wolken-
schichten gelangen. Durchqueren sie dabei die Schmelzschicht, wechselt der
Hydrometeor den Aggregatszustand von fest zu fliissig. Diese Zwischenform
wird als “spongy’ Hagel oder als ’soaked’ Graupel (Dolling, 1997) bezeich-
net und wird genauer in Kapitel 3.3 erlautert. Fiir Regen ist es entschei-
dend, dass sich die von oben herabfallenden festen Hydrometeore komplett
verfliissigen und nach eventuellen weiteren Koaleszenz-Prozessen schliefSlich
eine solche Méachtigkeit besitzen, um die nach oben tragenden Kréifte zu
iiberwinden und den Boden als Niederschlag zu erreichen.

In (Holler et al., 1994) werden kleine Regentropfen (Nieselregen) durch einen
Radius kleiner als 0, 5mm limitiert. Bei dieser Grofle sind die Tropfen auf jeden
Fall noch als kugelférmig anzunehmen, was die Berechnung der Fallgeschwindig-
keit wp nach Gleichung 3.2 rechtfertigt. Liljequist & Cehak (1994) erhélt bei
dieser Tropfengréflenverteilung von Niesel eine Fallgeschwindigkeit von bis zu
2,1m/s bei 0, 5mm Radius. Der Ausfiithrlichkeit wegen sei erwahnt, dass Niesel-
regen meist durch Koaleszenz, dadurch in Stratuswolken ohne Eisphase entsteht
und deswegen charakteristisch ist fiir feuchte Warmluftmassen, welche tiber eine
kalte Unterlage stromen. Dadurch herrscht eine geniigend grofle relative Feuchte
am Boden, dass diese kleinen Regentropfen nicht verdunsten, was der Fall bei
Niederschlag dieser Gréfle aus einer gewohnlichen Regenwolke wiire.

Fir die Berechnung der Geschwindigkeit von normalgrofien bis groflen Regen-
tropfen ist es nicht moglich von der Stokeschen Formel (siche Gleichung 3.2)
Gebrauch zu machen, da diese nur fiir laminare Stromung gilt. Im Groflenbereich
zwischen 0.25mm bis etwa 2mm Radius ist der turbulente Beitrag der Stromung
um den Tropfen jedoch nicht mehr zu vernachlédssigen, was ebenfalls die soge-
nannte Reynoldskonstante aussagt, die fiir Partikel dieser Grofle weit iiber dem
Grenzwert von 10 liegt. Fiir eine genauere Erlduterung fiir turbulente Stromun-
gen bei Regentropfen wird auf Kapitel 14 im Lehrbuch von Pruppacher & Klett
(1997) verwiesen. Fiir diese Arbeit von groBerer Bedeutung ist die Tatsache, dass
sich die Fallgeschwindigkeit bei konstanten atmospharischen Bedingungen, einem
bestimmten Tropfengréfie annéhert (siehe Abbildung 3.5). Diese Grofle wird we-
gen der Verformung des Regentropfens mit dem Aquivalentdurchmesser (Dg) be-
schrieben, welcher der Durchmesser einer mit dem Regentropfen volumengleichen
Kugel beschreibt. Liljequist & Cehak (1994) wie auch Abbildung 3.5 begrenzen
die Fallgeschwindigkeit fiir Regentropfen im oben erwahnten Groflenspektrum mit
etwa 4,0m/s bei Dy = 1lmm und mit 8, 8m/s bei Dy = 4mm. Zur Durchfiihrung
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Abbildung 3.5.: Fallgeschwindigkeit von Regentropfen > 500um bei verschiedenen atmosphéri-
schen Bedingungen (Goler, 2008)

von Kapitel 5.3 wird eine Gleichung fiir die Dopplergeschwindigkeit in verschie-
denen Hohen bendtigt, die das oben beschriebene Dy — wp-Verhalten wiedergibt.
Wie Atlas et al. (1973) postulierten, ist es nicht méglich die Fallgeschwindigkeit
durch eine Potenzfunktion der Form wp = aD} zu beschreiben, da diese einen
immerwahrenden Anstieg mit zunehmendem Tropfenradius zur Folge hétte. Wie
Abbildung 3.5 zeigt, nihert sich die wr bei einem Aquivalentdurchmesser von
etwa Dy = 6mm einem asymptotischen Wert an. Somit entschieden sich Atlas
et al. (1973) unter Verwendung der Daten von Gunn & Kinzer (1949) fiir eine
exponentielle Funktion der Form

wr = —(a; — agexp(—0,6Dy)) [m/s] (3.3)

mit a; = 9,65[m/s] und ay = 10, 3[1/s] und Dy in [mm)]. Dieser Ausdruck gibt
laut Atlas et al. (1973) mit einer Abweichung von +2% die Fallgeschwindigkeit
von Tropfengroflen im Bereich 0,6mm < Dy < 5,8mm wieder, welcher fiir die
analysierten und simulierten Tropfengréfien dieser Arbeit auf jeden Fall als aus-
reichend erscheint. Da in héheren Luftschichten eine geringere Dichte vorherrscht,
die sich negativ auf den Luftwiderstand auswirkt und somit hohere Fallgeschwin-
digkeiten zur Folge hat (siehe Gleichung 3.2 und Abbildung 3.5), bedarf es noch
einer dichte- beziehungsweise hohenkorregierenden Mafinahme (po/p)°*, welche
mit Gleichung 3.3 multipliziert wird. Daraus ergibt sich unter Einbeziehung der
barometrischen Hohenformel (Warnecke, 1997) fiir die hohenabhéngige Fallge-
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schwindigkeit eines Tropfens :

* H)** x (o — agexp(—0,6Dy)) [m/s] (3.4)

welh) = — ep(

wobei g = 9,81 m/s? die Erdbeschleunigung, Ry = 287 J/(kgK) die Gaskon-
stante fir Luft, T" die Temperatur der jeweiligen Hohe tiber dem Meeresspiegel
H darstellt.

Zur Simulierung der korrekten vertikalen Komponente Dopplergeschwindigkeit
wp miisste man, wie in Gleichung 3.2 bereits erwdhnt noch die vertikale Wind-
komponente w betrachten, welche mit abnehmender Tropfengréfie eine zuneh-
mende Auswirkung auf den Tropfen hat. Es werden in dieser Arbeit jedoch nur
Hydrometeore in stratiformer Bewolkung betrachtet, das heifit mit geringen Ver-
tikalenwinden, weswegen in Kapitel 5.3 die vertikale Dopplergeschwindigkeit wp
mit wp = wr angenahert werden kann.

3.3. Vereiste Hydrometeore

Ublicherweise entstehen Eiskristalle durch Sublimation von Wasserdampf an
Eiskernen wie Eis, Silberjodid oder Vulkanasche. Dabei &hnelt der Prozess sehr
dem des Wolkentropfchens. Der Fall einer homogenen Nukleation (ohne Konden-
sationskerne) fiir Eis, also dem direkten Ubergangs von gasformig zu fest, ist dabei
unter atmospharischen Bedingungen ebenfalls eher untypisch. Jedoch kann Was-
ser bekanntlich bis zu einer Temperatur von -40°C im fliissigen Zustand verweilen,
solange keine Storung in Form von Eiskernen einwirkt. Tritt dies jedoch ein, so
gefriert der Tropfen spontan am Kern, was eine weitere Quelle aber auch Wachs-
tumsmoglichkeit fiir Eiskristalle bildet. Dabei wird dieses Wachstum als Riming
bezeichnet, das im Prinzip der gleiche Prozess ist wie die Koaleszenz (siehe Kapitel
3.2). Nur handelt es sich hier um Eisteilchen, welche unterkiihlte Tropfen ’ein-
sammeln’. Eine weitere Moglichkeit der Vergroflerung des Eiskristall beschreibt
der sogenannte Bergeron-Findeisen-Prozess. Dieser basiert auf der Tatsache, dass
der Sattigungsdampfdruck eg iiber Eis niedriger ist als der iiber Wasser gleicher
Temperatur. Liegt nun in der Luft ein Gemisch aus Tropfen und Eiskristallen
vor, beziehungsweise fallen Eiskristalle in eine Wasserwolke hinein, wachsen sehr
rasch die Kristalle auf Kosten der Tropfen. Diese bilden dann die Vorstufe zu den
tibrigen festen Hydrometeorklassen (Schnee, Graupel und Hagel).

Schnee ensteht dabei, wenn eine Aneinanderballung dieser stattfindet, was als
Agglomeration oder Aggregation bezeichnet wird. Es besteht jedoch auch die
Moéglichkeit, dass mehrere Eiskristalle an einem Kern aufwachsen und somit die
Schneeflocke bilden. Die Entwicklung von Eiskristallen und somit auch von Schnee
héngt sehr stark von den atmosphérischen Bedingungen (wie Temperatur) und
Bestandteilen (Eiskerne) ab (Liljequist & Cehak, 1994). Es ist demnach nicht ver-
wunderlich, dass in der Wolke ein breites Spektrum von Eis- und Schneekristallen
vorherrscht. Diese unterscheiden sich wegen ihren unterschiedlichen Formen und
Dichten stark im Fallverhalten. Wahrend die meisten Eiskristalle tiblicherweise
in Richtung ihrer kleineren Achse fallen, kann es bei deren Aggregaten (Schnee)
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aufgrund ihres komplexen Aufbaus zu einem komplett anderen aber auch gar kei-
nem speziellem Fallverhalten fithren, was als Taumeln bezeichnet wird (Straka
et al., 2000).

Wie man in Abbildung 3.6 erkennt, ist es kaum moglich eine Beziehung zwi-
schen der Grofle des iibergreifenden Hydrometeortyps Schnee und der Fallge-
schwindigkeit zu finden. Dies ist wegen der oben beschriebenen Vielfalt von
Schneeformen jedoch nicht verwunderlich. Nichtsdestotrotz wird fiir weitere Schrit-
te eine Fallgeschwindigkeit ohne Windeinfluss zwischen 0,5m/s und 2,5m/s an-
genommen, welche in etwa den Werten von Bohm (1989) und Nakaya (1954)
entsprechen. Diese Werte konnen jedoch keine Aussage zur Groflenverteilung ge-
ben und werden deswegen nur mit auflerster Vorsicht bei der Datenauswertung
in Kapitel 6 verwendet.
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Abbildung 3.6.: Messungen der Fallgeschwindigkeit und der maximale Dimension von Graupel
und Schnee. Das Diagramm kombiniert kegelférmigen Graupel (Kreise, Strich-
Punkt-Kurve); hexagonalen Graupel (Dreiecke, gestrichelte Kurve); Schnee des
hexagonalen Typs (Sterne). (Goler, 2008)

Bildet sich Graupel, so iiberwiegen vorerst die Wachstumsprozesse, die zu einer
immer groBer werdenden Eisschicht fiihren (Riming, Bergeron-Findeisen). Im Ge-
gensatz zu Hagel treffen die entstehenden Graupelkérner auch auf Schneekristalle
in der Wolke, welche sich wie bei Abbildung 3.7 durch Agglomeration anheften
(Harimaya, 1977; Harimaya et al., 1992). Dadurch veringert sich wegen evetu-
ellem Lufteinschluss die Dichte und Stabilitdt des Graupels. Wegen des grofien
Spektrums an Schneekristallen ist es nicht verwunderlich, dass auch die Form und
somit auch wieder das Fallverhalten eine Varianz aufweisen, wie es in Tabelle 3.2
zu erkennen ist. Bei Holler et al. (1994) wird dies als trockener Graupel klassifi-
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ziert. Bei nassen Graupel werden die Eiskristalle durch eine Schicht von fliissigen
Wassers bedeckt, welches in das Graupelkorn "hineingesaugt’ werden konnte.

Abbildung 3.7.: Agglomeration eines Schneekristalls (mitte) an  Graupelstrukturen
(links,rechts). (Harimaya et al., 1992)

Uber die Fallorientierung von Graupel kann man derzeit noch nichts mit grofier
Sicherheit aussagen (Straka et al., 2000). Es werden in Pruppacher & Klett (1997)
und List & Schemenauer (1971) auf Hypothesen verwiesen, bei denen angenom-
men wird, dass groflerer Graupel taumelt, wahrend sich bei den kegelférmigen
Subjekten eine bevorzugte Fallorientierung einstellt. Hierzu wird angenommen,
dass beim Fall je nach Graupelart die lingere Achse in der Vertikalen oder auch
in der Horizontalen liegen kann. Dies ist jedoch nur bei kleinen Reynoldszahlen
der Fall, da zum Beispiel bei Re > 200 das Graupelkorn in Schwingung oder in
Taumeln versetzt wird.

Darunter leidet die Berechnung der Fallgeschwindigkeit, welche jedoch wegen
der besseren Aerodynamik auf alle Falle hoher sein muss, als bei Schnee und mit
zunehmender Grofle immer weniger vom Wind beeinflusst wird. Aus Abbildung
3.6 kann man ebenfalls annehmen, dass die Fallgeschwindigkeit, neben der Form
auch von der Grole des Graupelkorns abhangt und ohne Windeinfluss bei etwa
1,0m/s — 3,0m/s liegt.

Wie man in Tabelle 3.2 feststellen kann, variiert die Form von kugel- zu kegel-
bis klumpenférmig. Dabei wurde in der Arbeit von Bringi et al. (1984) herausge-
arbeitet, dass diese Aufbauten expliziten Radien a und Achsenverhéltnissen a/b
zuzuordnen sind:

o kugelférmig: 2a < 1mm oder a >= 9mm

o kegelformig: lmm <= 2a <= 4mm mit a/b = 0.5
dmm < 2a < 9mm mit a/b = 0.75

o klumpenférmig: 2a < 1mm oder a >= 9mm
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Tabelle 3.2.: Klassifikation von Graupelpartikeln aufgrund ihrer Entstehung (Harimaya (1977)).
Die mit x gekennzeichneten Partikel wurden bisher noch nicht beobachtet. Bei
den mit y gekennzeichneten Partikeln wurde der Graupel beobachtet, jedoch der
Embryo noch nicht gefunden.
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In sehr wasserreichen Wolken, das heifit in Wolken, die bei hochreichender Kon-
vektion gebildet wurden, kann die Anlagerung von Tropfen an Eiskristallen viel
kraftiger als bei der Graupelbildung von statten gehen. Dieses heftige Art des
Rimings wird dabei als Heavy Riming definiert. Wahrend Graupelkérner im All-
gemeinen aus Wolken fallen, in denen relativ unbedeutende Aufwinde auftreten,
entsteht Hagel in stark konvektiver Bewolkung, die durch ihre starken Aufwinde
diesen groflen Partikeln erst die Chance gibt, zu entstehen, ohne dass sie zuvor
die Auftriebskraft iberwinden und Richtung Boden fallen. Dank dieser Aufwin-
de werden diese Partikel jedoch in sehr grofle Hohen befordert, in denen sich
unterkiihlte Wassertropfen erneut anlagern und eine weitere Eisschicht auf dem
Hagelkorn bilden (trockenes Wachstum). Erreicht das Fispartikel geringere Ho-
hen unter der 0°C Grenze, lagern sich die dort befindlichen Regentropfen auch
an, gefrieren jedoch nur teilweise und formen ein Wasser-Eis-Gemisch, was als
spongy Hagel bezeichnet wird (Knight & Knight, 1973). Dieser Prozess ist als
nasses Wachstum bekannt. Es ist dabei in der Atmosphéare nicht ungewohnlich,
dass ein Hagelkorn diese verschiedenen Wachstumsprozesse mehrmals durchléuft,
was schliellich zu dem in Abbildung 3.8 dargestellten typischen Aufbau fiihrt,
der, vergleichbar mit einer Zwiebel, aus mehreren Schichten besteht. Genau die-
ser Aufbau unterscheidet das Hagel- vom Graupelkorn, welches wegen der mit
Lufteinschluss akkumulierten Eiskristalle ebenfalls eine geringere Dichte als das
Hagelkorn aufweist.

Somit entstehen iiblicherweise Hagelkorner mit einem Durchmesser von 10mm,
wobei auch schon GroéBen von 100 — 150mm beobachtet wurden (Goler, 2008).
Die entstehenden Fallgeschwindigkeiten sind dabei generell grofler als die von
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Graupel, werden jedoch sehr von den konvektiven, vertikalen Geschwindigkeiten
im System Wolke beeinflusst. Vernachléassigt man die vertikale Windkomponente,
so ware es moglich die ungefahre Fallgeschwindigkeit von Hagel empirisch zu
berechnen, welche fiir den GroBenbereich von 100 — 1000mm zwischen 10m/s
und 50m/s liegt (Vossing, 2001).

Abbildung 3.8.: Querschnitt eines Hagelkorns mit abwechselnden ’nassen’ und ’trockenen’
Schichten. (Ambrose, 2010)






4. Hydrometeorklassifizierung

Fir eine adédquate Verhaltensanalyse der Reflektivitiaten von zwei unterschied-
lichen Frequenzbandern bedarf es zumindest einer Unterscheidung der zwei in
Kapitel 3 vorgestellten Hydrometeorklassen fliissig und fest. Wie dies zusammen
mit der Bestimmung von Groéfle und Form anhand von gemessenen polarimetri-
schen sowie koherenten Radarvariablen ermoglicht wird, wird in diesem Kapitel
erortert. Dabei beschreibt Kapitel 4.1 allgemeine Prinzipien der Hydrometeor-
klassifizierung, welche, wie in Kapitel 4.2 und 4.3 erlautert, zum Teil von Holler
et al. (1994) und Melchionna et al. (2008) angewandt werden.

4.1. Aligemeine Prinzipien der Hydrometeorklassifi-
zierung

Kombiniert man die mikrophysikalischen Eigenschaften der in Kapitel 3 be-
schriebenen Hydrometeortypen mit dem Verhalten der polarimetrischen und ko-
herenten Radargréfien auf deren Grofle, Form, Fallverhalten und Geschwindigkeit,
ist es theoretisch moglich im gemessenen Pulsvolumen den jeweiligen wahrschein-
lichsten Hydrometeortyp festzustellen und zur Analyse der gemessenen Daten in
Kapitel 6 anzuwenden.

Eine ziemlich grobe Abschatzung zwischen fliissigen und vereisten Hydrome-
teoren ist anhand des sogenannten Brightbands moglich. Dieses beschreibt die
Zunahme des Reflektivitatsfaktors Z fiir schmelzende, vereiste Hydrometeore und
dient somit zu ungefdhren Bestimmung der 0°C -Grenze, welche man kurz ober-
halb des Brightbands vorfindet. Der Grund der sprunghaften Erhéhung von Z
liegt an dem zehnmal hoheren Reflexionsvermégen von Wasser als von Eis. Wird
der schmelzende, vereiste Hydrometeor beim Schmelzvorgang von einer Wasser-
schicht umbhiillt, verandert er dabei nicht seine Grofie, reflektiert jedoch ein héhe-
res Signal zuriick zum Radar. Nach dem Schmelzvorgang kommt es zum Break-
Up (siehe Kapitel 3.2) und somit wieder zu einer Verkleinerung der Reflektivi-
tdt. Eine weitere radarspezifische Moglichkeit, die Schmelzschicht zu lokalisieren
und somit fliissigen von festen Hydrometeoren zu unterscheiden, besteht in der
Betrachtung des LDR. Schmelzende Teilchen sind asymmetrisch (siehe Kapitel
3.3) und taumeln daher beim Fall stark. Die Folge ist eine starke Zunahme des
LDR in der Hohe der schmelzenden Hydrometeoren und eine Depolarisierung des
Radarstrahls, weswegen das LD R oberhalb der Schmelzschicht mit Vorsicht zu
behandeln ist.

Fiir eine detailiertere Klassifizierung der Hydrometeore wurden verschiedenste
Verfahren entwickelt, welche nun kurz aufgezeigt werden.
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Bei der Hydrometeorklassifizierung nach der sogenannten Entscheidungsbaum-
methode, werden die zu unterscheidenden Klassen durch klar definierte Grenzwer-
te von ausgewéhlten Radargrofien festgelegt. Diese Methode, die auch von Holler
(1998) (siehe Kapitel 4.2) angewendet wurde, treten vor allem dann Probleme
auf, wenn ein Hydrometeortyp nicht durch eine klare Grenze definiert werden
kann. Das heif3t, dass es zum Beispiel fiir Hagel eine gewisse Wahrscheinlich gibt,
auflerhalb der festgelegten Grenzen zu existieren.

Um diese Problematik zu umgehen, entwickelten Straka et al. (2000), Zrni¢
et al. (2001) und Park et al. (2009) Wichtungsfunktionen fiir einen bestimmten
Wertebereich der Radargréfien bei den jeweiligen Hydrometeoren. Dabei zeigt
Abbildung 4.1 ein Beispiel einer moglichen zweidimensionalen Wichtungsfunkti-
on Wygr aus Zgg und Zpg von méafligem Regen. Wie man daraus erkennt, erhéalt
man dadurch wiederum eine Wahrscheinlichkeit fiir einen gewissen Hydrometeor-
typ (hier méaBiger Regen), welche man nach Anwenden dieser Technik fir weitere
Klassen (zum Beispiel Hagel) mit deren Wahrscheinlichkeiten vergleichen und
analysieren kann. Natiirlich ist es mit dieser Technik moglich, mehrere Radar-
variablen zu kombinieren und n-dimensionale Wichtungsfunktionen zu kreieren,
was die Genauigkeit der resultierenden Hydrometeorwahrscheinlichkeit positiv
beeinflusst. Die in diesem Abschnitt beschriebene Klassifizierung nach Fuzzy Lo-
gik kann nur noch von der in Liu & Chandrasekar (2000) vorgestellten Technik
durch sogenannten Neuro-Fuzzy Netzwerke verbessert werden.

Durch die Kombination von neuralen Netzwerken mit der Fuzzy Logik wird es
dem Klassifizierungsmodul ermdglicht zu ’lernen’ und seine Ausfithrung anhand
von vergangenen Daten zu verbessern.
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Abbildung 4.1.: Zweidimensionale Wichtungsfunktion fir méBigen Regen, Wy r(Zyw, Zpr),
iber den Raum von Zyy und Zpg (Park et al., 2009)

4.2. Polarimetrische Hydrometeorklassifizierung

Das in dieser Arbeit verwendete halbempirische Partikelklassifikationsschema
nach Hartmut Holler wurde in Holler et al. (1994) und Hoéller (1998) veroffentlicht.
Beriicksichtigt werden bei diesem Schema lediglich die differentielle Reflektivitét
Zpr und das lineare Depolarisationsverhaltnis LD R. Um ebenfalls quantitative
Aussagen tiber die Massenkonzentration von Regen, Schnee, Graupel und Hagel
treffen zu konnen, wurde dieses Prinzip der Hydrometeorklassifizierung unter Ein-
beziehung des Reflektivititsfaktors erweitert (Holler, 1995). Fiir die Verifizierung
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der in dieser Arbeit aufgestellten Systematik in Kapitel 5 geniigt es jedoch, das
Hollersche Partikelklassifikationsschema nur qualitativ (ohne die Berticksichti-
gung von quantitativen Massenkonzentrationen- oder Regenratenbestimmungen)
anzuwenden, wie es in Holler (1998) wiedergegeben ist.

Dieses in Tabelle 4.1 zusammengefasste Klassifikationsschema wurde aus theo-
retischen Betrachtungen, wie sie Aydin et al. (1991); Bringi et al. (1991); Me-
ischner (2003) aufgefiihrt, sind in Verbindung mit durchgefiihrten Forschungs-
projekten hergeleitet und dabei speziell fiir das polarimetrische C-Band Radar,
POLDIRAD des Deutschen Luft- und Raumfahrtzentrums in Oberpfaffenhofen,
entwickelt.

« Kleine Regentropfen werden als jene Regentropfen klassifiziert, welche
einen Durchmesser D < 1mm besitzen und somit nahezu als kugelférmig
beziehungsweise nur als geringfiigig deformiert anzusehen sind (siehe Ka-
pitel 3.2). Theoretisch verursachen sie deswegen ein Zpr — 0 und ein
LDR — —o¢ (siehe Kapitel 2.2). Diese Werte sind praktisch nicht erreich-
bar, was deswegen eine Festlegung auf die Radargrenzwerte (Zpr < +1dBZ
und LDR < —35dbZ) erfordert. Zudem konnen Graupel und Schnee ahn-
liche Werte hervorrufen, was ohne der bekannten Hohe der Schmelzschicht
zu Missklassifizierungen fithren wiirde. Diese wird deshalb als feste Grofie
angenommen oder experimentell, zum Beispiel aus Radiosondenaufstiegen,
bestimmt.

e Grofle Regentropfen besitzen mit ihrer Grofle D > 1mm eine mit dem
Durchmesser starker werdende Deformierung, welches ein Zpg > 1dBZ ver-
ursacht. Dabei fallen die Tropfen mehr oder weniger so, dass ihre horizontale
Achse ausgerichtet ist und somit ein niedriges LDR < 25dBZ aufweisen.

e Das Verhalten von Schnee oder kleinen, trockenen Graupel auf die
polarimetrischen Groflen LDR und Zpr wurde von Bringi et al. (1986)
préasentiert und dementsprechend von Héller (1995) mit Zpr < +1dBZ
und LDR < 35dBZ gekennzeichnet.

o Wenn Graupelteilchen nass wachsen oder auch schmelzen, sind sie von
einer Schicht aus fliissigen Wasser bedeckt oder nehmen fliissiges Wasser
in ihre innnere Struktur auf (siche Kapitel 3.3). Wegen der dadurch ent-
stehenden unregelméfligen Form des Partikels, welche sich mit zunehmen-
der Grofle verschlimmert, entsteht ein sich mit der Grofle verstidrkendes
Taumeln, das ein sich mit dem Durchmesser steigerndes LDR (—20dB <
LDR < —15dB)verursacht. Ebenfalls das Ubergangsstadium zu kleinerem
Hagel féllt in diese Klassifikation.

o Obwohl Hagelkorner irreguldre Formen annehmen kénnen, lassen sie sich
vielfach nédherungsweise als abgeplattete Spharoide beschreiben. Wéhrend
ihres Falles verfallen diese in Taumeln und Rotation, was ein hoheres LD R
fiir trockenen Hagel als bei nassen Graupel begriindet. Z DR bleibt wegen
der nahezu runden (kanonischen) Form der meisten Hagelkérner nahe bei 0.
Wie auch bei dem Verhalten bei trockenem zu nassen Graupel, so ist auch
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beim Ubergang von trockenem zu spongy Hagel ein Anstieg des LDR zu
verzeichnen (Aydin et al., 1991).

« Die Mischphase, in der sowohl Eisteilchen als auch Regentropfen im Messvo-
lumen enthalten sind, ist durch Ubergangswerte zwischen den beteiligten
Partikeln charakterisiert. Da kleinere Graupel relativ rasch zu Regentrop-
fen schmelzen, wenn sie die Schmelzschicht durchfallen, werden bei dieser
Klassifikation nur Gemische aus Hagel und Regen betrachtet.

Tabelle 4.1.: Halbempirisches Interpretationsschema zur Unterscheidung verschiedender Hy-
drometeorarten in Abhédngigkeit von Zpr und LDR. Hpyprr ist die Hohe der
Schmelzschicht. Zpr und LDR in [dBZ]. (Holler, 1998)

Kleine Regentropfen Zpr < +1 LDR < —35 H < Hygrr
Grofle Regentropfen Zpr > +1 LDR < —25
Scrl?::seel (trocken,klein), Zpn < 41 LDR < 35 H> Hypir
Graupel (nass, schmelzend,
klein), Graupel (trocken, | —1<Zpr<+1 | =35 <LDR < —25
grof3), Hagel (trocken,klein)

Hagel(trocken) —1<Zpr<+1 | —25 < LDR < -2
Hagel (nass) 1< Zpr<+1 | —20< LDR < —15
Grofler Hagel (nass, Wasser-

< —
hiille) Zpr < +1 LDR > —15
Regen+kleiner Hagel (nass) | Zpr > +1 —25 < LDR < —20
Regen+grofier Hagel (nass) | Zpr > +1 LDR > —20

Im Zuge der Datenanalyse in Kapitel 6 geniigt jedoch die Unterscheidung von
fliissig und vereist, sowie grof3 und klein, weswegen die letzten fiinf Klassen zu Ha-
gel zusammengefasst werden. Klasse 3 wird dagegen als Eiskristalle und Schnee,
Klasse 4 als Graupel interpretiert.

4.3. Koherente Hydrometeorklassifizierung

Verwendet man die in Kapitel 3.2 definierte Fallgeschwindigkeit von Tropfen
(Gleichung 3.3) und verkntipft diese unter Einbeziehung des vertikalen Wind-
felds, so ist es mit den Daten eines Radars mit der Elevation © = 90° méglich,
Hydrometeore anhand ihres dquivalenten Durchmessers Dy zu klassifizieren. Mel-
chionna et al. (2008) zog zusétzlich zur vertikalen Dopplergeschwindigkeit wp
dessen Form hinzu und brachte deren Verhaltensmuster mit Tropfentypen so-
wie mit schmelzenden Eispartikeln in Verbindung. In Abbildung 4.2 (A) befindet
sich das Maximum eines sehr schmalen Dopplerspektrums bei etwa Om/s, was
in Melchionna et al. (2008) fiir kleine Eispartikel oder Wolkentrépfchen klassifi-
ziert wird. Zusétzlich zu diesem Kriterium, wird ein Weiteres fiir Wolkentropf-
chen aufgestellt, welches in Abbildung 4.2 (B) aufgezeigt ist. Dort herrschen im
Dopplerspektrum zwei Maxima vor, was mit kleinen wolkenformenden Hydrome-
teoren, also Wolkentropfchen in Verbindung gebracht wird. Im Gegensatz zu den
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relativ schmalen Dopplerspektren bei Wolkentropfchen, weisen nach Melchion-
na et al. (2008) Regentropfen neben einem hoéheren wp ~ 5m/s, eine groBere
spektrale Breite op. Dabei wird je nachdem ob ein oder mehrere Maxima vor-
liegen, zwischen leichtem Niederschlag und Regen mit Tropfengroflenverteilung
unterschieden (siche Abbildung 4.2 (C) und (D)).
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Abbildung 4.2.: Beispiele verschiedener Strukturen der Dopplerspektren. Negative Geschwin-
digkeiten sind nach unten gerichtet. Schattierte Bereiche: Messungen; durch-
gezogene Linie: Anndherung des Spektrums an GauBifunktion(en); gestrichel-
te Linien: Verfolstdndigung der Gauflkurven ((A) 18.01.2007 03:26:20 UTC,
(B) 01.03.2007 02:11:40 UTC, (C) 28.01.2007 09:12:10 UTC & (D) 31.01.2007
13:42:50 UTC) (Melchionna et al., 2008).

Als néchsten Schritt entwickelte Melchionna et al. (2008) einen Algorithmus
zur Erkennung und Darstellung der Maxima und Breiten des Dopplerspektrums
und wendete ihn auf die vorliegenden Daten an, was zu den in Abbildung 4.3
dargestellten Hohenprofilen fithrte. Deren eindeutige Struktur, in der man sehr
gut die Abgrenzung zwischen Wolkentropfchen und Regen erkennt, stellt fir diese
Arbeit eine weitere Moglichkeit dar, Informationen iiber die Verteilung der Hy-
drometeore zu erlangen. Diese werden bei der Analyse in Kapitel 6 jedoch nur mit
Bedacht verwendet, da die vorliegenden Félle wahrscheinlich nur Paradebeispiele
sind und bei einem vorherrschenden diffizileren vertikalen Windfeldes abweichen
konnte.

Zusétzlich zeigt Melchionna et al. (2008) eine weitere Moglichkeit auf, schmel-
zende Hydrometeore zu lokalisieren und somit die 0-°-Grenze zu bestimmen. Da-
bei wird angenommen, dass sich durch den Schmelzvorgang zwei Maxima im
Durchmesser D und somit auch im Dopplerspektrum manifestieren, welche in
Abbildung 4.3 durch schwarze Kreise hervorgehoben werden.

Mit dieser Methode erhalt man eine weitere Moglichkeit, die Hydrometeortypen
in Kapitel 6.3 zu klassifizieren beziehungsweise die angewandte Klassifizierung
nach Holler et al. (1994) auf Richtigkeit zu iiberpriifen und eventuell zu verbes-
sern. Zur besseren Ubersicht wird in Tabelle 4.2 das Schema der Klassifizierung
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Abbildung 4.3.: Beispiele verschiedener Profile des Dopplerspektrums. Punkte kennzeichnen
Maxima der jeweiligen Gaufifunktionen. Farbige, horizontale Balken stehen fiir
die Standardabweichung der jeweiligen GauBkurve, wobei die Farbe eine be-
stimmte Modennummer bestimmt (blau fiir die erste Mode, rot fir die zweite
Mode, grin fiir die dritte Mode). Die Kreise kennzeichnen das Auftreten und
Verschwinden eines zweiten Maximums bei 2-3km, das zur Identifikation von
Partikeln mit gemischten Aggregatszustand verwendet wird.(Melchionna et al.,

2008)

nach Melchionna et al. (2008) zusammengefasst und fiir vereiste Hydrometeore
erweitert abgeschétzt, wie es in Kapitel 6.3 dieser Arbeit Anwendung findet:

Tabelle 4.2.: Interpretationsschema zur Unterscheidung verschiedender Hydrometeorarten in
Abhéngigkeit von wgr und op und der Form des Dopplerspektrums. Hierzu wurden
die Ergebnisse von Melchionna et al. (2008) zusammengefasst und fir vereiste Hy-
drometeore abschitzend erweitert. Die Bezeichnung der Hydrometeortypen wurde
der Klassifizierung nach Holler et al. (1994) angepasst und mittels Gleichung 3.3
mit Werten versehen.

Hydrometeortyp

Fallgeschwindigkeit

Spektrumform

Spektrale Breite

Kleine Regentropfen

wp >= —4m/s

1 Maximum, breit

op ~1m/s

Grofle Regentropfen

wp < —4m/s

2 Maxima, breit

op 2 1m/s

Eiskristalle, Schnee

wr 2, —1m/s

1 Maximum, schmal

op ~ 0m/s

Graupel, Hagel

wrp > —4m/s

1 Maximum, schmal

op=0,5—1m/s

Schmelzschicht

wp > —4m/s

1 Maximum, breit

op > 1m/s



5. Simulation & Systematik

Dieses Kapitel beschreibt die Wirkung einer bestimmten Anzahl und Gréie von
Hydrometeoren auf die von Radaren unterschiedlicher Frequenz abgestrahlten
elektromagnetischen Wellen und somit die Abweichungen des jeweiligen Reflekti-
vitatsfaktors des Ka-Bands Zk, und des C-Bands Z- vom theoretisch angenom-
menen Wert nach der Rayleightheorie (siehe Kapitel 2.1.3). Dabei wird zuerst die
dampfende Wirkung der Atmosphére auf die transmittierende Strahlung erortert
und fiir bestimmte Partikelgroffen und -anzahlen quantifiziert. Im Anschluss folgt
das gleiche Verfahren fiir das verédnderte Riickstreuverhalten (Mieeffekte) bei un-
terschiedlichen Sendefrequenzen. Hierbei wird sowohl bei der Dampfung wie auch
bei den Mieeffekten in fliissige und vereiste Hydrometeore unterschieden.

- ' Berechnung Ve — ~
¢ Hydrometeor-Anzahldichten  Frequenzspezifischer Reflektivitatsfaktors
¢ Hydrometeor-GroRenverteilung N(D) * Frequenzspezifische Dampfung durch

e Umgebungstemperatur T Hydrometeore
« Radarfrequenz « Vollstindige Miekalkulation * Frequenzspezifische Dampfung durch
« Radarstandort (Weltall oder Boden) (optical_sphere.f90 & zeff.f90) atmospharische Gase

~— Inputparameter ~— Outputparameter

Abbildung 5.1.: Flussdiagramm welches die Eingabeparameter, die Art der Berechnung und die
Ausgabeparameter der verwendeten Routinen von Quickbeam darstellt.

Zur Simulation dieser Effekte werden Routinen des von Haynes et al. (2007)
entwickelten Programmes Quickbeam verwendet, dessen Fortran90 Skript unter
http://cloudsat.atmos.colostate.edu/radarsim heruntergeladen werden kann. Da-
bei werden vor allem die Unterprogramme optical__sphere.f90 und zeff.f90
angewendet. Aus dem zuerst Genannten werden mittels Miereihen-Berechnungen
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nach Mie (1908) die optischen Eigenschaften Streuquerschnitt oy und Extink-
tionsquerschnitt o, erhalten, welche wiederum zur Berechnung von Reflektivi-
tatsfaktor Z und Dampfungskoeffizient £ in zeff.f90 notwendig sind. Dabei ist es
moglich zwischen die Aggregatszustidnde Wasser und Eis zu unterscheiden, welche
Auswirkungen auf den komplexen Brechungsindex und somit auch auf das opti-
sche Verhalten der elektromagnetischen Welle besitzt. Unter Kombination dieser
zwei Unterprogramme, werden die in diesem Kapitel notwendigen frequenzspe-
zifischen Radargrofien Z und k erhalten (siche Abbildung 5.1). Radarfrequenz
und -standort beziehen sich dabei auf die zu analysierenden Radargerate im Ka-
(36,5G Hz) und C-Band (5, 504G H z), welche sich beide auf dem Boden befinden.
Die noch notwendigen Parameter Anzahldichte n, Grofienverteilung N (D) und
Umgebungstemperatur 7" werden den zu simulierenden Eigenschaften entspre-
chend vorgegeben. Dabei werden die exakten Werte in den jeweiligen Kapiteln
genauer erwahnt. Da die von Quickbeam verwendeten Kalkulationen die optischen
Eigenschaften nach Miereihen-Berechnungen erhélt, konnte es natiirlich bei nicht
kugelformigen Streuobjekten zu Abweichungen kommen, welche jedoch in dieser
Arbeit vernachlassigt werden.

Die in Kapitel 5.3 entwickelte Radarsimulation unterstiitzt die in den Kapiteln
5.1 und 5.2 aufgestellte Theorie der Dampfung und des Riickstreueffekts. Das
Ziel von Kapitel 5.3 ist dabei zu erértern, inwiefern die Differenz Zo — Z, durch
messtechnische Radargrofien simuliert beziehungsweise quantifiziert werden kann
und stellt somit eine Basis fiir ein Retrieval-Verfahren dar, welches jedoch in die-
ser Arbeit noch nicht an Messdaten, sondern nur an einem theoretischen Profil
durchgefiithrt wird. Dieses Verfahren verwendet dabei ebenfalls die obenbeschrie-
benen Routinen des Simulationsprogramms Quickbeam.

Im folgenden Unterkapitel 5.4 werden die Ergebnisse aus der Dampfungs- und
Riickstreutheorie in eine Systematik zusammengefasst, welche bei der Datenana-
lyse in Kapitel 6.3 als Hilfe dienen soll.

5.1. Atmospharische Dampfung

Wie bereits in Kapitel 2.1.4 erwahnt, beschreibt Gleichung 2.6 lediglich die
Riickstreucharakteristik eines 'idealen Systems’. In der Praxis miissen jedoch noch
Leistungsverluste in die Radargleichung einbezogen werden. Hierfiir wird allein
die ddmpfende Wirkung der Bestandteile der Atmosphéare genauer betrachtet, da
die meisten instrumentellen Verluste durch Kalibrierung und andere Verfahren
bereits korrigiert werden.

Propagiert ein Strahl der Leistung Pp durch die Atmosphére, so wird diese
wegen Absorption und Streuung (ohne die Komponente in Richtung der Propa-
gation) reduziert. Addiert ergeben diese Effekte die sogenannte Extinktion, welche
sich je nach Objekteigenschaft und Wellenldnge sehr unterschiedlich verhalt. Es
ist demnach empfehlenswert, die moglichen atmosphéarischen Bestandteile sowie
deren Auswirkungen getrennt zu betrachten. Dabei wird im Folgendem der Ex-
tinktionsquerschnitt o, verwendet, der im Gegensatz zum Riickstreuquerschnitt
o,s, die Abschwéichung der Intensitat der elektromagnetischen Welle aufgrund
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von Absorption o, und Streuung o, charakterisiert:

O = 04+ 0 (5.1)

Betrachtet man ein Volumen AV, das N Objekte beinhaltet, welche den ausge-
sandten Radarstrahl wegen ihrer spezifischen (o), schwéichen, so kann man die
Déampfung APy als

Ar Y
APp=—— P .2
R AV n:1<<ae)n R (5 )

ausdriicken, wobei Ar die in AV vom Strahl zuriickgelegte Entfernung be-
schreibt (Doviak & Zrnié¢, 1993). Differenziert man Gleichung 5.2 nach r (Ar —
o0) erhdlt man die Ddmpfung pro Distanzintervall:

dPr

—= = —kP, .
d’f’ Ry (5 3)
wobei
A - 0 P (.
k=m0 kg [/ml (5.4)
k=ka+ky (5.5)

als spezifische Dampfung definiert ist. Um diese naher zu analysieren, wird k
unterteilt in die Dampfung durch atmosphéarische Gase ks und durch Hydrome-
teore ky (siehe Gleichung 5.5), und untersucht, wie man diese mit den vom Radar
gemessenen Parametern in Verbindung bringen kann, mit denen man letztend-
lich eine quantitative Abschétzung fiir der Auswirkung auf die Reflektivitat geben
konnte.

5.1.1. Dampfung durch atmospharische Gase

Die Dampfung durch atmosphérische Gase wird hauptséchlich durch Sauerstoff
und Wasserdampf verursacht. Da ihre Streuquerschnitte sehr viel kleiner sind als
ihre Absorbtionsquerschnitte, ist es moglich die Extinktion und somit auch kg
durch die bekannten Absorptionslinien sehr gut abzuschétzen (Doviak & Zrnié,
1993). Wie man in Abbildung 5.2 feststellt, verhélt sich die Absorption von Gasen
sehr wellenlangenspezifisch und belduft sich fiir die in dieser Arbeit verwendeten
Frequenzbander (in Abbildung 5.2 mit einer roten und blauen Linie gekennzeich-
net) auf 1072 —10~2dB/km. Nicht allein wegen dem sehr dhnlichen Verhalten der
analysierten Radargerite, sondern auch mit der Annahme der tiblichen, bereits
ausgefiihrten Dampfungskorrektur atmosphérischer Gase mit den bekannten Ab-
sorptionslinien sei es deshalb legitim fiir den weiteren Verlauf dieser Arbeit k¢
zu vernachlassigen und kg als k zu deklarieren, um unnoétige Verwirrung durch
Indizes zu vermeiden.
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Abbildung 5.2.: Dampfung in DB/km fiir Sauerstoff und Wasserdampf bei verschiedenen Wel-
lenldngen (Hagen, 2010). Die rote Gerade signalisiert die Frequenz fir das C-
Band (5,504 GHz), die Blaue fiir das Ka-Band (36,5 GHz).
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5.1.2. Dampfung durch fliissige Hydrometeore

Bereits Matrosov (2009) bemerkte bei seinen Untersuchungen der dampfenden
Wirkung von Wolkentrépfchen ky, dass diese vor allem bei kurzen Radarwellen-
langen nicht mehr zu vernachlassigen sind, jedoch durch eine Funktion, welche
vom Fliissigwassergehalt LW (', vom Brechungsindex K und von der Wellenlange
A abhangt und somit durch

O’E%(—K) x LWC [ﬂll] (5.6)

beschrieben werden kann. Dabei stellt er zusatzlich unter Einbeziehung von
den Ergebnissen von Stepanenko et al. (1987) eine Temperaturabhéngigkeit von
kw fest, welche mit zunehmendem LWC mehr und mehr zum tragen kommt
(sieche Abbildung 5.3). Fiir gréfiere Hydrometeore wie Regen, beschreibt Matrosov
(2009, 2010) die Abweichung von Z anhand der Regenrate, welche genauso wie
das LW C' aus einer empirischen Z — R Beziehung oder aus einer angenommen
Regentropfengrofienverteilung resultiert, welche beide vom Durchmesser D und
der Anzahl der Teilchen N abhéngen. Zur Berechnung von k beschriankt sich
die vorliegende Arbeit deswegen vorerst auf eine monodisperse Verteilung mit
einer Tropfenanzahldichte n von fliissigen Hydrometeoren in AV, welche bei der

Betrachtung eines bestimmten Tropfendurchmessers (monodisperse Verteilung)
durch

kw =

LWC = ,ow%nD?’ EA (5.7)
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Abbildung 5.3.: Absorption in DB/km abhéngig vom LWC in Flissigwasserwolken fiir das
Ka- und das W-Band. Das o kennzeichnet, dass wegen der Rayleighstreuung
nur die Absorption auf den Dampfungskoeffizient fiir Wolken ky wirkt. Die
durchgezogen Kurve kennzeichnet die Dampfung bei 0 °C; die gestrichelte Kurve
bei 6 °C; die Strich-Punkt Kurve bei 10 °C. (Matrosov, 2009)
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aus Gleichung 2.9 angenahert werden kann. n und D bilden neben der Ra-
darwellenlinge )\, |K|?> = 0,93 und der Temperatur 7" = 5°C, Eingabeparame-
ter fiir die angewandte Radarsimulation (siehe Abbildung 5.1), welche aus Mie-
Reihenberechnungen nach Mie (1908) den Absorbtions- (¢,) sowie den Streuquer-
schnitt (o), und somit den Extinktionsquerschnitt o, erhilt. Setzt man diesen
in Gleichung 5.4 ein, so erhalt man den theoretischen Démpfungskoeffizienten fiir
N =n x AV flissige Hydrometeore mit Durchmesser D in einem Volumen AV,
welches auf 1m? gesetzt wurde. Fiithrt man diese Berechnung des Démpfungsko-
efizienten k fiir verschiedene Tropfendurchmesser (D = 10pum — 10mm), Trop-
fenquantitaten (N = 1 — 10000) und Frequenzbander (C- und Ka-Band) durch,
so stellt man, wie es Abbildung 5.4 veranschaulicht, eine direkte Proportionalitét
zwischen k und N fest.

Bei dem gewohnlich in der Atmosphére vorkommenden Durchmesser eines Re-
gentropfens von maximal 4mm (siehe Kapitel 3.2), bemerkt man im C-Band (rote
Kurve) einen Dampfungsfaktor, der nahezu vernachlassigbar ist. Selbst bei einer
iibertrieben grofien Tropfenanzahl N = 1000 mit Tropfen der Grole D = 4mm
in einem Volumen von AV = 1m? (entspricht etwa ein Z = 65dBZ) betrigt
die Dampfung des Radarstrahls & ~ 5dB/km. Im Gegensatz dazu weicht der
Déampfungskoeffizient k£ des Ka-Bandes (kk,; blaue Kurve) bereits bei D = 1mm
merklich vom Déampfungsfaktor des C-Bandes (k¢) ab und erhoht sich mit wach-
sendem Tropfendurchmesser potenziell. Es sei an dieser Stelle angemerkt, dass
auch die Mielosung nur fir kugelformige Partikel gilt und somit ebenfalls nur eine
Néherung fiir grofiere flissige Hydrometeore (D > 1mm), welche mit zunehmen-
der Grole immer mehr zu Ellipsoiden abflachen (siehe Kapitel 3.2), widerspiegelt.
Demnach diirfen die in der Abbildung 5.4 demonstrierten Ergebnisse nur als Ap-
proximation angesehen werden, welche mit zunehmendem Tropfendurchmesser
mehr und mehr von den real gemessenen Werten abweichen.

5.1.3. Dampfung durch vereiste Hydrometeore

Da im Bereich oberhalb der Schmelzschicht der grofite Teil der detektierten
Hydrometeore aus Eis besteht, ist es desweiteren notwendig eine Simulation des
Déampfungskoeffizienten fiir Eis zu vollziehen, da dieser aufgrund des vom Wasser
abweichenden Brechungsindexes nicht mit den berechneten Ergebnissen von Ka-
pitel 5.1.2 verglichen werden kann. Dementsprechend wurden fiir die Berechnung
des Dampfungskoeffizienten fiir vereiste Hydrometeore (siche Abbildung 5.5) die
Eingabeparameter K und 7' in der Radarsimulation (siche Abbildung 5.1) zu
|K* = 0,197 und T' = —5°C veréndert. Zudem bedarf es wegen des breiteren
Spektrums des Durchmessers bei vereisten Hydrometeoren in der Atmosphére, die
Grofle im Bereich D = 10um — 50mm zu betrachten. Zur besseren Vergleichbar-
keit zu fliissigen Hydrometeoren sowie zu genaueren Betrachtungen sind wie bei
Abbildung 5.4 kleiner skalierte Teilabschnitte in Abbildung 5.5 ¢)-f) dargestellt.

Vergleicht man 5.4 d) mit 5.5 f), so registriert man, dass eine merkliche Abwei-
chung des Ka-Bandes vom C-Band erst bei D ~ 2mm auftritt, wahrenddessen es
bei fliissigen Hydrometeoren bereits bei D ~ 1mm der Fall war. Der weitere Ver-
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Abbildung 5.4.:

a), ¢) Dampfungsfaktor k£ in dB/km abhingig vom D und N bei fliissigen Hy-
drometeore fiir das C- (v = 5GH z; rote Kurve) und das Ka-Band (v = 36GH z;
blaue Kurve). b), d) Differenz des Dampfungungsfaktor k zwischen C- und
Ka-Band. Es wurde eine monodisperse Verteilung, ein festes |K|? = 0,93, eine
mittlere Temperatur T = 5°C' und sphérische Partikel (Mie-Streuung) ange-
nommen. Es wurde von oben nach unten ein kleinerer Wertebereich dargestellt,
welcher im grofleren Skalenbereich durch einen braunen Rahmen gekennzeich-
net wird.
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Abbildung 5.5.:

a), c), e) Dampfungsfaktor k£ in dB/km abhéngig von D und N bei festen Hy-
drometeore fiir das C- (v = 5GH z; rote Kurve) und das Ka-Band (v = 36GH z;
blaue Kurve). b), d), f) Differenz des Ddmpfungungsfaktor k zwischen C- und
Ka-Band. Es wurde eine monodisperse Verteilung, ein festes |K|* = 0,197, eine
mittlere Temperatur T'= —5°C und sphérische Partikel (Mie-Streuung) ange-
nommen. Es wurde von oben nach unten ein kleinerer Wertebereich dargestellt,
welcher im groferen Skalenbereich durch einen braunen Rahmen gekennzeich-
net wird.
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lauf kann analog zu fliissigen Partikeln durch eine Potenzfunktion angenahert wer-
den, weist aufgrund der stirker wirkenden Resonanzerscheinungen jedoch immer
wieder groflere Abweichungen auf. Zudem besitzt die Potenzfunktion von k(D)
bei eisformigen Hydrometeoren aufgrund des vom Wasser verschiedenen |K| eine
hohere Potenz als bei fliissigen Hydrometeoren, weswegen der ’Riickstand’ zum
Déampfungsfaktor fliissiger Hydrometeore bei etwa D ~ 4mm aufgeholt wurde.

Betrachtet man das Dampfungsverhalten von vereisten Hydrometeoren, so lasst
sich auf Grund deren Form und Struktur eine weitaus groBlere Abweichung des
simulierten Wertes zur realen Messgrofle vermuten. Wie bereits in Kapitel 3.3
erwahnt wurde, konnen Eiskristalle, Graupel, sowie Hagel verschiedenste Formen
annechmen, welche jedoch alle mehr oder weniger von einer Kugel abweichen.
Es ist jedoch anzunehmen, dass es sich bei den vorkommenden Eiskristallen einer
sommerlichen Atmosphére um sehr kleine Subjekte im pm-Bereich handelt, deren
Déampfung selbst beim Ka-Band vernachléssigt werden kann. Bei diesen Groflen
ist es vielmehr die technische Sensitivitdt des Sensors, welche die Messwerte be-
einflusst. In winterlichen Niederschlagsereignissen konnen jedoch Schneeflocken
einen Durchmesser von bis zu 30mm erreichen (Vossing, 2001), welcher selbst
beim C-Band eine enorme Strahlddmpfung bewirken wiirde (siehe Abbildung 5.5
a)). Diese ist jedoch in der Praxis viel geringer ausgeprigt als theoretisch be-
rechnet, das vermutlich am kristallinen und sehr feinen Aufbau der Schneeflocken
liegen konnte.

Im Gegensatz dazu besitzen Graupel und Hagel einen massiveren Aufbau und
eine Form, welche bei bestimmten Durchmessern dem einer Kugel sehr gut an-
gendhert werden kann (siehe Kapitel 3.3), weswegen Abbildung 5.5 ausreichend
gut die Realitat widerspiegeln konnte. Zur exakten Bestimmung des Extinktions-
verhaltens ware es jedoch notwendig die T-Matriz-Methode zu verwenden, welche
von Waterman (1965), Waterman & McCarthy (1968) und Waterman (1969) ent-
wickelt und von Peterson & Strom (1974) fiir mehrschichtige Partikel verbessert
wurde, somit also eine bessere Naherung als die Mietheorie bildet. Diese Metho-
de verlangt jedoch die Abstimmung mehrerer Parameter, welche die Form des
Hydrometeors wiedergeben sollen. Dies erscheint jedoch fiir den Zweck dieser Ar-
beit zu weit vorgegriffen, weswegen sich im Folgendem auf die Theorie nach Mie
beschrankt wird.

Ein weiterer moglicher Zustand eines Hydrometeors konnte weitere Abweichun-
gen zu dem hier simulierten verursachen. Mischzustdnde wie zum Beispiel Spongy
Hagel bestehen zum einen Teil aus Wasser zum anderen Teil aus Eis, das die elek-
tromagnetischen Eigenschaften und - Resonanzerscheinungen beeinflussen konnte.
Man konnte zwar vermuten, dass sich dieser Zustand des synchronen Vorliegens
von Wasser und Eis, wiederum als Mischform von dem in den Kapiteln 5.1.2 &
5.1.3 beschriebenen Verhalten ergibt. Dies wurde jedoch noch nicht bewiesen und
bedarf somit noch weiteren Nachforschungen.
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5.2. Verhaltensanderung in der Riickstreuung

Ahnlich zum Dampfungsfaktor k& besitzt auch Z neben der Tropfchengrofie D
eine Abhéangigkeit von N (siehe Kapitel 2.1.3), welche jedoch nicht wie bei der
Déampfung multiplikativ sondern additiv in dessen Berechnung eingeht:

Z(N,D)=Z(N =1,D)+ 101g(N) (5.8)

Somit ist jedoch die Differenz der Reflektivitaten zweier unterschiedlicher Ban-
der (wie zum Beispiel Ka- und C-Band) unabhingig von N und nur noch mit
dem unterschiedlichen Verhalten des Riickstreuquerschnitts bei bestimmten mitt-
leren Partikeldurchmessern zu erklaren. Eigentlich sollten diese Unterschiede bei
o, fiir verschiedene Wellenldngen durch die in Gleichung 2.4 vollzogene Normie-
rung verhindert werden, was jedoch ab einem wellenlédngenspezifischen Partikel-
durchmesser nicht mehr moglich ist. Das Problem hierbei ist, dass die Beziehung
2.4 nach Rinehart (1994) nur fiir Rayleighstreuung gilt, welche jedoch ab ei-
nem bestimmten Verhéltnis zwischen D und A nicht mehr angenommen werden
kann. In der Radarmeteorologie liegt das Verhéltnis fiir giiltige Rayleighstreuung
typischerweise bei D/A < 1/10 (Hagen, 2010). Daraus resultiert im Ka-Band
(A = 8,3mm) ein maximaler Partikeldurchmesser von D < 8, 3mm, bei dem die
von Rayleigh aufgestellten Gesetze eine annehmbare Giiltigkeit aufweisen. Uber-
schreitet ein Partikel diesen Durchmesser, was fiir atmosphérische Hydrometeore
sehr wahrscheinlich ist, wird die Riickstreuung durch Resonanzeffekte im Partikel
beeinflusst, welche ebenfalls fir die Dampfung (siehe Kapitel 5.1) verantwortlich
sind.

Im Folgendem wird anhand des bereits oben vorgestellten Radarsimulations-
programm (siehe Abbildung 5.1) der Riickstreukoeffizient o, und somit durch
Gleichung 2.4 der Reflektivitatsfaktor Z fiir verschiedene Tropfendurchmesser,
Tropfenquantitaten (N = 1 — 10000) bei einer monodispersen GroBenverteilung
und verschiedenen Frequenzbander (C- und Ka-Band) simuliert. Dabei wird zwi-
schen fliissigen und vereisten Hydrometeoren unterschieden, da es wegen des in
Gleichung 2.4 vorkommenden variablen | K| als notwendig erscheint. Desweiteren
wird genauso wie in Kapitel 5.1 das Durchmesserspektrum, die Temperatur 7" und
|K| fur den jeweiligen Aggregatszustand des Hydrometeors angepasst (fliissige
Hydrometeore: D = 10pum — 10mm; vereiste Hydrometeore: D = 10um —50mm),
jedoch Teilbereiche kleiner skaliert dargestellt.

5.2.1. Riickstreuung an fliissigen Hydrometeoren

Aus der Analyse von Abbildung 5.6 a) wird erkannt, dass Z¢ (rote Kurve) sich
bis zu einem Tropfendurchmesser D ~ 4mm sehr gut mit der Rayleighnédherung
abgeschétzt werden kann, wiahrend der Reflektivitatsfaktor des Ka-Bands Zg,
(blaue Kurve) bei D ~ Imm der Resonanzbereich erreicht. Dies hat fir den
Bereich 1mm < D < 2, 5mm zur Folge, dass Z¢ < Zg,. Erreicht D > 2, 5mm, so
erfolgt eine starke Zunahme der Differenz AZ = Zo — Zk, begleitet von starken
Schwankungen aufgrund von Resonanzeffekten (siche Abbildung 5.6 b)).
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Abbildung 5.6.: a), b) Reflektivititsfaktor Z in dBZ abhéngig von D und N bei fliissigen Hy-
drometeore fiir das C- (v = 5GH z; rote Kurve) und das Ka-Band (v = 36GH z;
blaue Kurve). b), d) Differenz des Reflektivitétsfaktors Z zwischen C- und
Ka-Band. Es wurde eine monodisperse Verteilung, ein festes |K|? = 0,93, eine
mittlere Temperatur T = 5°C' und sphérische Partikel (Mie-Streuung) ange-
nommen. Es wurde von oben nach unten ein kleinerer Wertebereich dargestellt,
welcher im grofleren Skalenbereich durch einen braunen Rahmen gekennzeich-
net wird.
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Bei dem fir fliissigen Hydrometeoren typischen Durchmesserspektrum, das sei-
nen Maximalwert bei D ~ 4mm erreicht (siehe Kapitel 3.2), wird bei der Annah-
me einer monodispersen Tropfengroflenverteilung, aus der Simulation die maxi-
male Differenz AZ ~ 17dB beim oben erwahnten maximalen Durchmesser, und
ein Minimum von AZ ~ —2dB bei D ~ 1,7mm festgestellt. Wie auch bei der
Déampfung, so ist auch bei der durch Mie berechneten Reflektivitét eine Abwei-
chung zum korrekten Wert im Allgemeinen anzunehmen.

Wie in Kapitel 6.1 ersichtlich ist, misst das Ka-Band Radar MIRAS36 bei einer
Elevation von 90°, demnach senkrecht nach oben. Aufgrund dieser Perspektive
erscheint die Oberfliche A, des Tropfens wieder als rund, da die Verformung
nur entlang der Vertikalen auftritt. Somit ist anzunehmen, dass die theoretischen
Berechnungen des Reflektivitéitsfaktors zumindest in der in dieser Arbeit verwen-
deten Entfernung » zum Radar sehr gut mit den Messdaten harmonieren.

5.2.2. Riickstreuung an vereisten Hydrometeoren

Ahnlich zu der Ddmpfung an vereisten Hydrometeoren verhélt sich auch deren
Riickstreuung. Im Gegensatz zu fliissigen Hydrometeoren bemerkt man in Ab-
bildung 5.7 f) erste Abweichung von Zy, zu Zo bei einem Partikeldurchmesser
D ~ 1mm, nach diesem AZ sofort eine von D abhéngige potenzielle Zunahme
erfahrt, welche bis D ~ 4mm beibehalten wird (siche Abbildung 5.7 d)). Der wei-
tere Verlauf von AZ wird nach diesem Partikeldurchmesser mehr und mehr von
Schwankungen begleitet, welche aus den Resonanzerscheinungen des Ka-Bands
abgeleitet werden konnen (siche Abbildung 5.7 a),b)). Insgesamt stellt sich ein
geringeres AZ bei eisformigen Hydrometeoren ein, als bei fliissigen, das an der
im Vergleich zu Abbildung 5.6 a) hoheren Zunahme von Zg, und niedrigeren
Anstieg von Z¢ im Resonanzbereich liegt (siehe Abbildung 5.7 c)).

Bei der Simulation von vereisten Hydrometeoren treten neben den bereits in
Kapitel 5.1.3 erwahnten Abweichungen vom exakten Wert, weitere, schwer zu be-
rechnende Probleme auf. Vereiste Hydrometeore konnen, wie bereits in Kapitel
3.3 erwéhnt, je nach Art und Zustand taumelnde Eigenschaften besitzen, welche
sich unmittelbar auf polarimetrische Variablen und somit auch auf das unter-
suchte Zpy (siehe Kapitel 2.2) auswirken kénnte. In Dolling (1997) wurde dieses
veranderte Verhalten vor allem bei schmelzende Eispartikeln beschrieben, jedoch
zur Simulation in Kapitel 5.3 nicht einkalkuliert, was aber gerade bei der in dieser
Arbeit betrachteten stratiformen Bewolkung zu Abweichungen fithren kénnte.

5.3. Ergebnisse eines simulierten Hohenprofils

Ziel dieses Kapitels ist es nun zu erértern, in welcher Form das in Kapitel 5.1
und 5.2 beschriebene Verhalten sich in einem vorgegebenen Profil von tropfencha-
rakterisierenden atmosphéarischen, jedoch vom Radar erfassten Parametern wie
Fallgeschwindigkeit wp, Regenrate R oder LW C wiederspiegelt. Um dies zu errei-
chen wird die obenbeschriebene Simulation (siehe Abbildung 5.1) tiber ein gesam-
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Abbildung 5.7.: a), ¢) Reflektivitdtsfaktor Z in dBZ abhéngig von D und N bei festen Hydro-
meteore fiir das C- (v = 5GH z; rote Kurve) und das Ka-Band (v = 36GHz;
blaue Kurve). b), d) Differenz des Reflektivitdtsfaktors Z zwischen C- und
Ka-Band. Es wurde eine monodisperse Verteilung, ein festes |K|? = 0,197, eine
mittlere Temperatur T' = —5°C und sphérische Partikel (Mie-Streuung) ange-
nommen. Es wurde von oben nach unten ein kleinerer Wertebereich dargestellt,
welcher im groferen Skalenbereich durch einen braunen Rahmen gekennzeich-

net wird.
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tes Profil angewandt, wobei die Eingabeparameter durch weitere im Folgenden
beschriebene Approximationen aus zum Beispiel der Regenrate R erhalten wur-
den. Desweiteren mussten natiirlich auch die Berechnungen von k- und Z-Profils
verdndert werden, wie es im weiteren Verlauf der Arbeit genauer nachzulesen ist.

Zuerst wurde eine monodisperse Verteilung des Regentropfendurchmessers im
Volumen angenommen, wodurch Gleichung 5.7, wie in Kapitel 5.1.2 bereits be-
schrieben, durch einen festen Durchmesser D und einer volumenspezifisch unver-
anderlichen Tropfenanzahldichte n beschrieben werden kann. Mit der Annahme
einer windstillen Atmosphére (w = 0) ist es zudem mdglich, anhand Gleichung
3.2 und 3.3 und etwas Umformung den Tropfendurchmesser D durch die Doppler-
geschwindigkeit wp zu beschreiben:

1 9,65‘1‘10[)

1
( 10,3

D=— n
0,6

) [mml], (5.9)

wobei hier die Temperaturabhéngigkeit (siehe Gleichung 3.4) vernachléssigt
wurde. Mit dem dadurch erhaltenen Hohenprofil von D ist es nun ein Leichtes,
aus der angenommenen Entwicklung von LW mit der Hohe die volumenspe-
zifische Anzahl N mit Gleichung 5.7 zu ermitteln und durch Anwendung von
Quickbeamroutine (siehe Abbildung 5.1) das frequenzspezifische Profil des Re-
flektivitatsfaktors Z und des Dampfungskoeffizienten k zu berechnen.

Im Folgenden werden, wie in Kapitel 6, die Reflektivitatsfaktoren eines Ka-
Band Radars mit Elevation bei 90° (Zk,) und im C-Band mit sich verdndernder
Elevation Zs betrachtet, wobei beim zuletzt genannten Z eine zu vernachlés-
sigende Dampfung angenommen wird (siehe Kapitel 5.1.2). Im Gegensatz dazu
erfihrt der berechnete, ungedampfte Reflektivitatsfaktor des Ka-Bandes Zet
eine durch Hydrometeore abschwiachende Wirkung, welche mit der Entfernung
zum Radar (hier mit der Hohe) erhalten bleibt und somit beschrieben werden
kann mit:

-1
(Z) = (2350, + 2 % Y (kica)s % (Hi— Hi)  [dBZ). (5.10)

i=1
(Z§1), bezeichnet dabei den durch atmosphérische Dampfung korrigierten Re-
flektivitatsfaktor (Z2%*), bei einem Level [, welches in einer Hohe H, lokalisiert
ist. Da der Dampfungsfaktor kg, in [dB/km] beschrieben wird, ist fiir die Be-
rechnung der gewiinschten vertikalen Auflosung eine Skalierung notig, welche mit
(H; — H;—1) in Gleichung 5.10 eingeht. Der Faktor 2 resultiert aus der Tatsache,
dass der betrachtete Radarstrahl das dampfende Volumen beim Weg zum Target
und wieder zuriick zum Radar und somit doppelt erfahrt. Fiihrt man die oben
beschriebenen Berechnungen mit einem LW C- und wp-Profil aus, das in etwa
denen in der Datenanalyse (siehe Kapitel 6) entspricht, miisste nach der Hypo-
these, die diese Arbeit befolgt, das simulierte (Z#!),, bis auf die in Kapitel 5.2

beschriebenen Mieeffekte, die gleichen Werte aufweisen wie (Z¢);.

Die Vorstellung einer monodispersen Tropfengrofienverteilung beschreibt je-
doch nur sehr ungenau den Aufbau einer realen Atmosphére, weswegen es not-
wendig erscheint, das Durchmesserspektrum D der im Volumen vorkommenden
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Tropfen komplett zu betrachten. Die Giltigkeit von Gleichung 5.10 bleibt da-
bei erhalten. Lediglich zur Berechnung der Eingabeparameter, N(D) und D, fur
das verwendete Simulationsprogramm (sieche Abbildung 5.1) bedarf es nun eines
anderen Weges, da weder mit wp noch mit LW C' das gesamte Durchmesserspek-
trum D beziehungsweise die Tropfengrofienverteilung N (D) beschrieben werden
kann. Zur Simulation dieser Arbeit wird sich daher einer in der Radarmeteorolo-
gie anerkannten Naherung von N (D) beméchtigt - die exponentielle Verteilung
nach Marshall & Palmer (1948):

N(D) = Nyexp(—AD) [mm~tm ™3, (5.11)

wobei

A=4 1R " [mm™'] Ny = 8000[mm 'm™? (5.12)

Diese Verteilung bildet zwar vorallem bei kleinen Tropfendurchmessern ein
mangelhafte Ndherung zur Realitét, sollte jedoch vorerst zur Simulation von Z§%
gentigen, vor allem da zur Berechnung von N (D) zum Durchmesserspektrum D
nur noch eine angenommene Regenrate R benotigt wird, dessen Hohenprofil durch
eine analytische Funktion ausgedriickt wurde (siehe Gleichung 5.13).

0 [mm/h], wenn H < 1km
R(h) =20 — (10(H — 1))? [mm/h], wenn lkm <= H < 2km (5.13)
20 — 10(H — 1) [mm/h], wenn H >= 2km

Anhand dieser Funktion wurde ein LW C-Profil erzielt, welches mit dem aus
Messungen gewonnenen (siehe Kapitel 6.3.1) vergleichbar ist. Dabei wére es mog-
lich die Breite von D beliebig grofl zu gestalten, da, wegen der rapiden Abnahme
von N(D) — 0 mit zunehmendem Durchmesser D (siche Abbildung 5.8 a)), die
iiberschatzten Werte des angenommenen D-Spektrums mit einem zu vernachlés-
sigen, kleinem k beziehungsweise Z assoziert werden (siehe Abbildung 5.4-5.7).
Im Gegensatz dazu wird wegen der exponentiellen Charakteristik der Marshall-
Palmer-Verteilung fiir kleine Tropfendurchmesser ein extrem hohes N erreicht,
welches, wie bereits von Marshall & Palmer (1948) postuliert, im Vergleich zu
realen Werten iiberschatzt wird.

Eine Moglichkeit das Spektrum von D bei kiinftigen Retrievalberechnungen an
Messwerten, annahernd ebenfalls fiir kleine Durchmesser zu begrenzen, stellt eine
Methode dar, dessen Ursprung in den Ergebnissen von Melchionna et al. (2008)
liegt. Interpretiert man Abbildung 4.2 etwas weiter, so konnte es moglich sein,
SNR mit N(D) zu assoziieren und somit die Breite des Spektrum besser ein-
zugrenzen oder zumindest die in Abbildung 5.8 a) dargestellte Marshall-Palmer-
Verteilung N(D, R) (beige Kurve) in gewisser Form mit SNR(D, R) (braune
Kurve) zu wichten. Der Beleg dieser Annahme war im Zuge dieser Arbeit je-
doch nicht moglich und sollte deswegen vor dessen Anwendung nédher analysiert
werden.

Zusatzlich zur Berechnung der Reflektivitdtsfaktoren und des Dampfungsko-
effizienten ldsst sich nun auch der Fliissigwassergehalt LW C' durch Intergration
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Abbildung 5.8.: a) Darstellung der Marshall-Palmer-Verteilung N (D, R) (beige Kurve) bei ei-
ner Regenrate von R = 10mm/h, wohingegen die braune Kurve, das zu dieser
Verteilung durch Quickbeam simulierten SN R-Spektrum darstellt. Dabei wur-
de ein SN R angenommen, das viermal grofier ist als das berechnete zg,. b)
Die braune Kurve beschreibt das in Gleichung 3.3 eingesetzte D aus a) und
stellt somit das Verhalten von SNR entlang des Dopplerspektrums wp(D)
dar. Die gestrichelte Linie zeigt die, durch Faltung von SNR und wp(D) ge-
wonnene mittlere Dopplergeschwindigkeit bei Annahme einer Marshall-Palmer-
Verteilung bei R = 10mm/h

vom nun bekannten D und N (D) mit Gleichung 2.9 herleiten. Nutzt man wie bei
der monodispersen Verteilung, das aus der Praxis bezogene Wissen der Entwick-
lung von LW mit der Hohe, ist es durch Riickrechnung moglich ebenfalls ein
geeignetes Hohenprofil der Regenrate R zu ermitteln.

Zur Berechnung des SN R(D, R) in Abbildung 5.8 sowie in der Radarsimulati-
on dieser Arbeit wurde ein Wert angenommen, welcher um ein vierfaches grofier
als der simulierten Reflektivitatsfaktor zx, (beziehungsweise um 6.02dB grofier
als Zy,) ist. Da das SNR, wie in Kapitel 2.1.3 erwéahnt, eine eher technische
Grofle darstellt, ist eine willkiirliche Annahme zu Simulationszwecken legitim,
weil sich bei Beachtung der radarspezifischen Werte nur der Betrag, nicht aber
die hier interessierende Form des SN R-Spektrums verdndert. Wird nun ein SN R
iiber das gesamte Durchmesserspektrum D erstellt, so erhélt man die gauf3for-
mige Kurve, wie sie in Abbildung 5.8 a) dargestellt ist. Mit der Annahme einer
windstillen Atmosphére (w = 0) ist es ebenfalls moglich anhand Gleichung 3.3
ein Dopplerspektrum wp(D) dhnlich zu dem Gemessenen von Melchionna et al.
(2008) zu erzeugen und gegen SN R(D) aufzutragen (siehe Abbildung 5.8 b)).
Vergleicht man nun Abbildung 4.2 C) mit Abbildung 5.8 b) féllt eine sehr starke
Ahnlichkeit dieser beiden Diagramme auf, was die Vermutung nahelegt, dass das
SN R(D) beziehungsweise Z, und somit auch der Dampfungsfaktor k korrekt
mit dem Simulationsprogramm dieser Arbeit berechnet wird. Es konnte sogar die
kleine Assymetrie (siche Abbildung 5.8 b)), welche bereits bei Melchionna et al.
(2008) durch Messdaten (siehe graue Schattierung in Abbildung 4.2 C)) erhal-
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ten wurde, nachempfunden werden. Somit ermoglicht das simulierte SN R die
Berechnung der im Volumen auftretenden mittleren vertikalen Geschwindigkeit,
welche nun analog zu Kapitel 2.2.2 und 6 als wp deklariert wird. Zur Berechnung
von wp ermittelt Melchionna et al. (2008), im Fall der Form des hier simulierten
Spektrums, den Wert des Dopplerspektrums wp (D) bei dem sich SN R(D) maxi-
miert und verwendet diesen zur Beschreibung ihrer sogenannten modalen Fallge-
schwindigkeiten. Da es sich jedoch bei wp um einen Mittelwert iiber alle Tropfen
im Volumen handeln soll, wird das SN R der vorliegenden Arbeit als Wichtung
fir wp (D) interpretiert und folgt somit die bereits oben aufgestellten Hypothe-
se, SNR(D) mit N(D) zu assoziieren. Aus der Halbierung der Faltungsfunktion
SNR xwp(D) erhalt man letztendlich einen Wert, der der mittleren Dopplerge-
schwindigkeit wp zugeordnet werden kann und in Abbildung 5.8 b) als schwarze
gestrichelte Linie abgebildet ist, welche die wp(D)-Achse beim berechneten Wert
von wp schneidet. Diese Methode konnte zwar noch nicht belegt werden, erscheint
jedoch als eine bessere Anndhrung an die mittlere Dopplergeschwindigkeit wp,
als die von Melchionna et al. (2008) verwendete Methode des SN R-Maximums,
da mit diesem Verfahren wirklich der Mittelwert des Dopplerspektrums berechnet
wird.

Zur Erstellung von Abbildung 5.9 wird desweiteren angenommen, dass analog
zu dem in Kapitel 6.3 beschriebenen, aus Daten gewonnenen Fallbeispiels, die
Hohe der Schmelzschicht bei H = 3, 5km beginnt, deswegen der Hauptbestand-
teil der im Volumen auftretenden Hydrometeore oberhalb dieser Grenze aus Eis
besteht, somit dem in den Kapiteln 5.1.3 und 5.2.2 beschriebenen Verhalten und
deswegen auch den Eingabeparametern (T' = —5°C; |K|* = 0,197) befolgt. Der
simulierte Flissigwassergehalt LW (|, sollte daher ab dieser Grenze als sogenann-
ter IWC' (Gehalt gefrorenen Wassers) interpretiert werden. Analog dazu werden
unterhalb der Schmelzschicht iiberwiegend fliissige Hydrometeore angenommen,
weswegen hier die Eingabeparameter auf 7' = 5°C und |K|* = 0,93 festgelegt
wurden. Im Folgenden wird nun das durch Simulation erstellte Hohenprofil in
Abbildung 5.9 mit dem dazu komplementéren Fallbeispiel in Abbildung 6.9 ver-
glichen, da aufgrund des sehr dhnlichen LW C-Profils, diese beiden Abbildung
theoretisch nahezu identisch sein miissten.

Im Vergleich zu den gemessenen Daten verhélt sich das simulierte Z¢o (rote
Kurve) bis zum Beginn der Schmelzschicht sehr dhnlich, erfahrt jedoch ober-
halb dieser eine geringere Abnahme, was zum einen aus dem zu hoch berechne-
ten IW (' resultieren konnte. Zum Anderen besteht aber auch die Moglichkeit,
dass wegen der kristallinen (nicht mehr kugelférmigen) Form der Eiskristalle, die
Mieapproximation der Simulation ab dieser Hohe nicht mehr zuléssig ist. Be-
denklicher ist jedoch, die in Abbildung 5.9 b) gezeigte Differenz Zc — Z§ bei
lkm < H < 3km, welche im Gegensatz zu Abbildung 6.9 b), um ein vielfa-
ches weniger ansteigt. Da jedoch das simulierte Zo ein annehmbares Verhalten
in diesen Hohen annimmt, kann dies kaum an der Wahl der fiir die Simulation
notwendigen Eingabeparameter R und D liegen, da eine Anderung dieser sich
ebenfalls auf Zo auswirkt. Vielmehr liegt die Vermutung nahe, dass dies Auswir-
kungen der Marshall-Palmer-Verteilung sind, dessen Naherung im vorliegenden
Fallbeispiel nicht mehr angenommen werden kann.
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Das sehr dhnliche Verhalten der Differenz iiber der Schmelzschicht, ist nur
sehr vage zu begriinden, da die dort vorherrschenden Eiskristalle bereits zu Ab-
weichungen bei Zq fiihren konnen. Nimmt man jedoch an, dass die Simulation
der Reflektivitatsfaktoren bei vereisten Hydrometeore korrekt mit Miendherung
angenommen werden kann, konnte man mit auflerster Vorsicht die Behauptung
aufstellen, dass die angewandte Marshall-Palmer-Verteilung, obwohl diese nur
Giiltigkeit fir Regentropfen besitzt (Marshall & Palmer, 1948), fir den Bereich
oberhalb der Schmelzschicht eine sehr gute Naherung zur realen Tropfengrofien-
verteilung darstellt. Es wurde zwar ein zu hohes IWC' fiir diese Hohen in der
Simulation berechnet, welches jedoch wegen des anndhernd richtig berechneten
D (mehr dazu wird im Folgenden beschrieben), nur noch Auswirkungen auf die
Tropfenanzahl im Volumen N hat. Diese bewirkt nach Kapitel 5.2 aber keine
Verédnderung in der Differenz, was das simultane Verhalten mit der Hohe von
Realitat und Simulation erkldaren konnte.

Wie in den Abbildungen 5.9 ¢) und 6.9 c) ersichtlich ist, weichen die Dopplerge-
schwindigkeiten (blaue Kurven) in den Hohen oberhalb der Schmelzschicht sehr
voneineander ab. Wahrend in der Simulation wp und somit D nahezu identisch
mit der Hohe bleibt, nimmt die Dopplergeschwindigkeit des Fallbeispiels vor al-
lem oberhalb der Schmelzschicht sehr rapide ab. Dies liegt jedoch nicht unbedingt
an einer Abnahme von D beziehungsweise von der Fallgeschwindigkeit wp (wel-
che in der Simulation wp entspricht (w = 0)). Zum einen kénnten Aufwinde
(w > 0) wg vermindern, wodurch der Betrag von wp abnehmen wiirde. Zum an-
deren ist es eigentlich nicht mehr legitim bei Eiskristallen wg durch Gleichung 3.3
auszudriicken, da diese andere aerodynamische Eigenschaften besitzen. Aus der
Umrechnung der simulierten mittleren Dopplergeschwindigkeit in einer Hohe von
4,2km ((wp) g=4.2km = —6,27m/s) mittels Gleichung 5.11, erhélt man einen mitt-
leren Durchmesser D = 1, 86mm. Betrachtet man nun in Abbildung 3.6 die aus
Messungen erhaltene mittlere Fallgeschwindigkeit fiir vereiste Hydrometeore bei
diesem Durchmesser D, so bekommt man néherungsweise ein wg von —1,5m/s,
was eine relativ gute Approximation zu wp in Abbildung 6.9 c¢) bildet. Somit
ist anzunehmen, dass der Durchmesser D anndhernd korrekt durch die Simula-
tion dargestellt wird, was die Vermutung, dass die Abweichung der simulierten
Differenz vom Realwert, aus der nicht mehr anzunehmenden Marshall-Palmer-
Verteilung resultiert, immer nahe liegender macht.

Aus der Analyse der simulierten spektralen Breite op (grilne Kurve in Abbil-
dung 5.9 ¢)), erhilt man ein weiteres Argument fiir diese These. Diese nimmt im
Vergleich zu Abbildung 6.9 c) (griine Kurve) erstaunlich hohe Werte an. Diese
Abweichung kénnte jedoch aus der fehlenden Begrenzung zu kleinen Durchmes-
sern in der Marshall-Palmer-Verteilung resultieren.

Wie anhand des simulierten Z}2%* (blaue gestrichelte Kurve in Abbildung 5.9
a)) zu erkennen ist, kann die Dampfung des Ka-Bandes kg, durch Gleichung 5.10
mit sehr guter Naherung beschrieben werden. Zwar geht die zu sehr vereinfacht
angenommene Marshall-Palmer-Verteilung ebenfalls in die Berechnung von kg,
ein (siehe Gleichung 5.4), iibt jedoch anscheinend weniger Einfluss aus, als bei der
Simulation des Reflektivitatsfaktors. Genau dieser sollte jedoch korrekt berechnet
werden, um diese Simulation auch auf gemessene Daten sinnvoll anwenden zu
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konnen.

Zusammenfassend hat sich demanch durch das in dieser Arbeit entwickelte
Retrieval-Verfahren eine Moglichkeit ergeben, mittels einer einzigen mit dem Ra-
dar zu messenden Grofie (vorzugsweise R), die Dampfung im betrachteten Volu-
men annaherend gut zu quantifizieren. An einer geeigneten Tropfengrofienvertei-
lung sollte noch gearbeitet werden, um ebenfalls fiir den Reflektivitatsfaktor Z
korrektere Werte zu erhalten und somit eine Anwendung auf gemessene Daten
zu ermoglichen. Mit der Losung dieses Problems gewinnt man jedoch sozusagen
eine neue unabhangige Gleichung zur Beschreibung wenigstens einer der noch
vielen Unbekannten in der Radarmeterologie. Mehr dazu ist jedoch in Kapitel
7.2 erwahnt.
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Abbildung 5.9.: Simulierte Hohenprofil aus einem vordefiniertem LW C' (vierte Abbildung von links) tiber das durch Annéherung das fir die Simulation
benétigte R-Profil ermittelt wurde. Die Hohe der Schmelzschicht wurde auf H = 3, 5km gesetzt. Anhand des entwickelten Retrievalver-
fahrens wurden im ersten Profil von links die Werte von Z¢ (rote Kurve), Z¢! (blaue durchgezogene Kurve) sowie Z aufgetragen.
Das zweite Profil von links zeigt dabei die Differenz Zo — Z%é Im dritten Profil von links ist die mittlere vertikale Dopplergeschwindigkeit
wp (blaue Kurve) und deren spektrale Breite op (griine Kurve) dargestellt. Diese Abbildung soll als Komplementéir zu Abbildung 6.9

interpretiert werden.
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5.4. Systematik

Wie in Kapitel 5.3 erwahnt, sind korregierende Mainahmen von Radarmesswer-
ten zu weit vorgegriffen, weshalb dieses in dieser Arbeit noch nicht auf die in Ka-
pitel 6 analysierten Daten angewendet werden kannn. Jedoch besteht die Mog-
lichkeit aus den Kapiteln 5.1 und 5.2 das grobe Verhalten der in Kapitel 6.3
dargestellten Profile zu beschreiben und zu zeigen, dass die Technik des Retrieval-
Verfahrens im Allgemeinen Giiltigkeit besitzt. Somit ist dieses Kapitel als eine
Zusammenfassung von Kapitel 5.1 und 5.2 anzusehen, dessen Anwendbarkeit be-
reits in Kapitel 5.3 bewiesen wurde und als Briicke zwischen Simulation und
Praxis dienen soll.

Da die Wirkung von FEiskristallen noch viele Unsicherheiten mit sich bringt,
wird sich in diesem Kapitel nur mit Dampfungseffekten (siehe Kapitel 5.1.2) und
Mieeffekten (siehe Kapitel 5.2.1) von flissigen Hydrometeoren befasst, welche in
Tabelle 5.1 zusammengetragen werden.

Wiéhrend der Transmission der elektromagnetischen Welle eines Radars durch
die Atmosphére wird sie durch die atmosphérische Partikel (Hydrometeore) wegen
Resonanzen bei der Streuung gedampft. Diese atmosphérische Dampfung besitzt
eine starke A-Abhéngigkeit, weswegen bei der Analyse des Reflektivitatsfaktors
7 von Radaren unterschiedlicher Wellenlange Beachtung geschenkt werden muss.
Im Durchmesserspektrum von fliissigen Hydrometeoren (D < 4mm) nimmt dabei
der Démpfungskoeffizient des C-Bands k¢ sehr kleine Werte an, weswegen ange-
nommen werden kann, dass hier die Dampfung im C-Band keine Rolle spielt. Im
Gegensatz dazu weicht kg, bei einem Durchmesser von D > 1mm zunehmend
von 0dB/km ab, woraus eine Unterschiatzung von Zg, folgt. Dabei summiert sich
der Dampfungsfaktor vom (hier) untersten Hohenlevel [ = 0 bis kurz unter der
betrachteten Hohe (I = [y — 1) und muss wegen des Hin- und Riickwegs doppelt
gewertet werden. Desweiteren héangt k£ neben D auch linear von /N ab, das bei be-
kannter Hydrometeorgréfie mit dem berechneten LW ' in Verbindung gebracht
werden kann.

Ein weiteren Effekt beinhaltet die Veranderung der Riickstreuung aufgrund
von Resonanzerscheinungen im Miebereich. Dieser beeinflusst direkt den Reflek-
tivitdtsfaktor Z, ist jedoch analog zu Démpfung im betrachteten Durchmesser-
spektrum kaum im C-Band ausgepriagt und muss somit nur im Ka-Band bertick-
sichtigt werden. Dabei verstarkt der Mieeffekt die bereits durch die Dampfung
bewirkte Differenz Zo — Z#! ab einem Durchmesser von D > 2, 5mm, addiert
sich jedoch im Gegensatz zu Dampfung nicht iiber mehrere Hohenlevel. Zwar be-
wirkt der Mieeffekt bei einem Durchmesser D ~ 1, 7mm eine negative Differenz,
welche jedoch wegen der bereits vorherrschenden Dampfung, welche immer ei-
ne positive Differenz verursacht, kaum festzustellen sein wird. Die Veranderung
der Riickstreuung aufgrund von Resonanzerscheinungen im Miebereich besitzt im
Gegensatz zur Dampfung lediglich eine Abhéngigkeit vom Durchmesser D, wes-
wegen das Phianomen des Differenzzunahme aufgrund von Mieeffekten am besten
in Profilen mit geringem LW C beobachtet werden konnte.

Da aus den Messdaten keine Information iiber den vorherrschenden Tropfen-
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durchmesser im Volumen erhalten werden kann, wird in Kapitel 6.3 auf die ko-
hérente Hydrometeorklassifikation (siehe Kapitel 4.3) zuriickgegriffen, in der D
durch die Fallgeschwindigkeit wy mit Gleichung 3.3 approximiert wird. Mit Be-
riicksichtigung auf die vertikale Windgeschwindigkeit w ist es somit moglich an-
hand der gemessenen Dopplergeschwindigkeit wp den Tropfenradius D und somit
die wirkenden Effekte abzuschétzen.

Tabelle 5.1.: Systematik von atmosphérischer Dampfung und Verhaltensidnderung in der

Riickstreuung
Dampfungseffekt Mieeffekt
kxa > 0dB/km Zo — Zatt > 0dB
D > 1mm D > 2, 5mm
LWC >0 -
wr < —4m/s wp < —=7,4m/s

Die in Tabelle 5.1 zusammengetragene Systematik stellt jedoch nur eine Richt-
linie dar, da die aus Kapitel 5.1.2 und 5.2.1 erhaltenen Grenzwerte aufgrund der
dort fehlenden Tropfengrofienverteilung abweichen kénnen.



6. Datenanalyse

In der in diesem Kapitel durchgefithrten praxisbezogenen Analyse wird die Rich-
tigkeit der in Kapitel 5 aufgestellten Theorie anhand eines Datensatzes eines
Tages der sogenannten COPS-Kampagne tiberpriift und fiir eventuelle Abwei-
chungen erweitert. Um einen Einblick in die atmosphéarischen und messtechni-
schen Gegebenheiten zu gewahren, wird in Kapitel 6.1 neben der Verarbeitung
der gemessenen Datensitze auch auf die Witterungsbedingungen eingegangen
und es werden die verwendeteten Messinstrumente beschrieben. In Kapitel 6.2
folgt zunéchst eine statistische Betrachtung eines ausgewéhlten Tages, welche ein
Grundverstédndnis iiber die Problematik der in Kapitel 5 beschriebenen Theorie
bei gemessenen Daten bilden soll. Wie zu erwarten ist, gentigt diese statistische
Betrachtung nicht zum praktischen Beweis der Dampfungseffekte, weswegen in
Kapitel 6.3 einzelne Fallbeispiele anhand der in Kapitel 5.4 aufgestellten Syste-
matik lokalisiert und quantifiziert wird.

Im Sommer 2007 vom 1. Juni 2007 bis 31. August 2007 fand eine Messkampagne
COPS (Convective and Orograhically-induced Precipitation Study) zur ndheren
Erforschung von Niederschlag und dessen Messung statt. Dabei operierte das ver-
wendete Messnetz, bestehend aus einer Vielzahl an Geraten, im Grenzgebiet von
Ostfrankreich und Stidwestdeutschland. Thre Messungen erstreckten sich von den
Vogesen iiber den Rheingraben und den Schwarzwald bis in die Schwébische Alb,
deren komplexer geographischer Aufbau eine Moglichkeit bietet, orographisch ent-
standene Niederschlagsereignisse zu erforschen, ihre Prognose zu verbessern und
deren Vermessung zu optimieren (Wulfmeyer et al., 2008). Dadurch wurde unter
anderem eine groffe Anzahl von Daten aus Messungen mehrerer Radargerite un-
terschiedlicher Wellenléngen gewonnen. Diese Daten bilden eine Basis zur Analyse
des in Kapitel 5 beschriebenen Verhaltens.

6.1. Datenverarbeitung und Messbedingungen

Bei den in dieser Arbeit verwendeten Datensatzen, handelt es sich um Messwer-
te von zwei polarimetrischen Radars im C- und im Ka-Band, welche im optimalen
Fall das in Kapitel 5 beschriebene Verhalten aufweisen sollten. Desweiteren sollen
Messungen des verwendeten Scientec Fas64 Doppler Sodar und mehrerer Sondie-
rungen eventuelle Abweichungen der Radarwerte von der erwiinschten Systematik
(siche Kapitel 5) unterstiitzend erklaren. Dabei handelt es sich bei MIRA36, bei
der Sondierung sowie beim Sodar um Datenreihen, welche das Verhalten ihrer
jeweils gemessenen Variablen in einem vertikalen Hohenprofil wiedergibt, welches
sich direkt tiber den messenden Gerdten befinden soll. Es ist natiirlich zu be-
achten, dass die Sondierung mittels Ballons eine solche Annahme nicht zulasst,

o7
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jedoch die Abweichungen wegen des sehr gering vorrausgesetzten horizontalen
Temperaturgradienten zur ungefihren Bestimmung der Héhe der Schmelzschicht,
vernachlassigt werden kénnen. Die Standorte von MIRA36 (MI/UHH), Scientec
Fas64 Doppler Sodar (ICAS) und des Sondenstart (ICAS) befanden sich an einer
sogenannten Supersite von COPS, welche bei 48,64°Nord, 8,07°Ost (Achern)
lokalisiert war, wihrend POLDIRAD sich bei 48, 74°Nord, 7,63°Ost (nordwest-
lich von Strafiburg) befand. Dies fithrte Volumenmessungen iiber mehrere Azi-
muthwinkel in einem Zehn-Minuten-Intervall durch, wodurch zu dem vertikalen
Verhalten der Radargrofien in der Atmosphére ebenfalls mehrere sogenannte PPIs
(Plan Position Indicator) zur Analyse gewonnen wurden. Die vertikale Auflésung
des von POLDIRAD gemessene Hohenprofil betragt minimal 10m, nimmt jedoch
mit zunehmender Hohe grofiere Werte an (mehr dazu in 6.1).

POLDIRAD
MIRA36

Scientec Fas64 Doppler
Sodar

Abbildung 6.1.: Abbildungen der verwendeten Gerdte MIRA36 (www.metek.de), POLDI-
RAD, Sondierung (www.stfc.ac.uk) und Scientec Fas64 Doppler Sodar
(www.scintec.com).

Das in der Supersite Achern stationierte Scientec Fas64 Doppler Sodar sen-
det bei einer Frequenz zwischen 2,0 und 2, 7kH z bei Wellenlangen, welche vom
menschlichen Ohr wahrgenommen werden kénnen, weswegen die Abkiirzung SO-
DAR (Sonic Detection and Ranging) gewéhlt wurde. Das Messprinzip eines Dopp-
ler Sodars ist mit dem eines Doppler Radars (siehe Kapitel 2.2.2) zu vergleichen.
Es sind lediglich nicht mehr die Hydrometeore, welche eine Frequenzédnderung ver-
ursachen, sondern der sich durch das Windfeld &ndernde Luftdruck. Hieraus wird
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das fiir diese Arbeit interessante vertikale Windprofil w(H ) erhalten, welches zur
Abschétzung der Fallgeschwindigkeit wp anhand der vom MIRA36 gemessenen
vertikalen Dopplergeschwindigkeit wp dienen soll. Da jedoch w in dieser Arbeit
nur eine untergeordnete Rolle spielt, wird auf die genauere Technik der Sodar-
messung nicht eingegangen und fiir ndhere Informationen auf die Veroffentlichung
von Anderson et al. (2005) verwiesen.

Weitere radarspezifische Werte sind in Tabelle 6.1 ersichtlich, welche zum Einen
einen Uberblick iiber die Eigenschaften der verschiedenen verwendeten Radarge-
riate geben sollen und zum Anderen nicht erwidhnte technische Parameter bein-
halten.

Tabelle 6.1.: Technische Details der analysierten Messgerdate MIRA36, Poldirad und Scientec
Fas64 Doppler Sodar

MIRA36 POLDIRAD Doppler Sodar
Frequenz 35,5GHz 5,504GH = 2,0—-2,7kHz
Wellenliange 0,85¢cm 5,45¢cm 1499,84 — 1110, 99m
Pulsliange 15, 30, 60m 75,150, 300m 10 — 60m
Offnungswinkel 0,55° 1,00° -
Maximale Reichweite 15km 300km 0.5 —1km
Position N48,638°E8, 065° N48,736°E7,625° | N48,638°ES, 066°
Zeitliche Auflosung ~ 10s ~ 10min ~ 15min
Vertikale Auflosung ~ 30m ~ 10m+ ~ 10m
Elevation ~ 90° ~ 0°+ ~ 90°

Zur Analyse der Messwerte der oben beschriebenen Geréte wurde sich dabei auf
Daten beschrinkt, welche zum Einen einen moéglichst liickenlosen Datensatz aller
Messgerate bilden. Zum Anderen wurde die Form des gemessenen Niederschlags
beachtet, welche optimalerweise aus durchgehendem Nieselregen oder zumindest
nicht aus Hagel oder groflem Graupel bestand, da diese selbst beim C-Band zu
sehr groflen Abweichungen fithren konnen und somit eine durch Daten basierte
Bestatigung der in Kapitel 5 aufgestellten Theorie verhindern. Demnach wurde
zur Analyse nach Tagen gesucht, welche im oben beschriebenen Zeitraum von
COPS stratiformen Niederschlag aufweisen. Zusammen mit der Bedingung ei-
ner moglichst guten Datenkontinuitit erwies sich der 8. Juli 2007 als perfekter
Messtag fiir das zu analysierende, in dieser Arbeit beschriebene, radarspezifische
Verhalten.

6.1.1. Ortliche Synchronisation der Messdaten

Wie bereits oben erwahnt, werden die fiir diese Arbeit bedeutsamen Radar-
reflektivitaten aus Gerdten gewonnen, welche einen unterschiedlichen Standort
besitzen. Zur adaquaten Analyse dieser Daten bedarf es jedoch vorerst einer ge-
wissen Anpassung, welche in zwei Schritte unterteilt wird:

1. Synchronisation des gemessenen Volumens

2. Anpassung der Daten auf das verwendete Gitter
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Fiir den ersten Schritt wurde von POLDIRAD ein sogenannter RHI (Range
Height Indicator) ausgewéhlt, welcher das von MIRA36 gemessene Hohenprofil
schneidet (siche Abbildung 6.2). Da die rdumliche Auflésung von POLDIRAD
eine exakte Schnittmenge verhindert, kann nur die iiber Ax = 350m Gemittelte
ermittelt werden. Beim erwiinschten stratiformen Regen wird aus dieser Mittelung
jedoch ein gute Abschatzung der Reflektivitidten ermittelt, da bei dieser Nieder-
schlagsform abrupte Anderungen in Ax eher untypisch sind. Zur Synchronisation
der anderen in der Supersite Achern lokalisierten Geréte (Sodar, Sondierung),
wird angenommen, dass sie das selbe Volumen wie MIRA36 messen, was fiir ein
Ax = 350m auch befiirwortet werden kann.

@) [e]
o MIRA36
&
o O o)
POLDIRA ) .

Abbildung 6.2.: Schematische Darstellung des Aufbaus der Messgeréte

Ob der erste Schritt, also die Synchronisation des gemessenen Volumens, wirk-
lich korrekt erfolgte, wird mit einem LD R—spezifischen markanten Profil und
dessen RHI verifiziert (siche Abbildung 6.3). Als markantes Profil wurde dabei
die Messung um 16:18 des 8. Juli 2007 verwendet, welche von der charakteri-
stischen LD R—FErhéhung durch die Schmelzschicht, bei einer Hohe H ~ 3km,
geprigt ist. Das betrachtete Vertikalprofil wird in Abbildung 6.3 durch einen vio-
letten Rahmen gekennzeichnet, dessen beinhaltende Werte mit dem Verlauf von
LDR¢ tbereinstimmen. Desweiteren gibt die simultane Erhohung des LDR im
C-Band wie auch im Ka-Band Aufschluss tiber eine korrekte Synchronisation der
beiden Messdaten.

Da sich das analysierte Hohenprofil mit zunehmender Hohe weiter vom Stand-
ort POLDIRADs entfernt, vergroflert sich auch das gemessene Volumen und somit
auch die vertikale Auflésung in der erwiinschten Schnittmenge. Fiir die Anpas-
sung der Daten auf ein Gitter wird jedoch genau das von POLDIRAD erzeugte
verwendet und auf MIRA36 angewandt. Hierzu werden jeweils die Daten ver-
wendet, welche am néchsten an den vorgegebenen Gitterpunkten liegen, jedoch
hochstens Ah = 50m von diesen entfernt sind. Da dieser Schritt lediglich zur
Gegeniiberstellung der Reflektivitédten von MIRA (Zg,) und POLDIRAD (Z¢)
benotigt wird, kann dieser bei den restlichen verwendeten Messwerten vernach-
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Date & Time: So. Jul 8 16:18:44 2007
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Abbildung 6.3.: Verifikation der korrekten Synchronisation von POLDIRAD und MIRA36 an-
hand des Hohenprofils von LDR¢ (rote Kurve) und LDRg, (blaue Kurve),
sowie des durch einen RHI dargestellten Messwerte von LDR¢. Der violette
Rahmen markiert dabei die Sdule iiber der Supersite Achern und somit des
betrachteten Volumens.
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lassigt werden. Im Folgenden werden die an das Gitter angepassten Zg, und Z¢,
als Z&"4 und Z&" bezeichnet.

Damit die in der oben beschriebenen Synchronisation des gemessenen Volu-
mens durchgefithrte Mittelung zugelassen werden kann, sollte vor der Analyse
eine Betrachtung der raumlichen Kontinuitét erfolgen. Das heifit, es sollte sich
vergewissert werden, ob das Umfeld des iiber Achern verwendeten Hohenprofils
keine starken Schwankungen in den von POLDIRAD gemessenen Reflektivitaten
aufweist. Dies wird durch die von POLDIRAD erzeugten RHIs und PPIs ver-
wirklicht, welche zuséatzlich Aufschluss iiber eventuelle Dampfungen der C-Band
Reflektivitaten (zum Beispiel durch starken Hagel vor dem betrachteten Profil)
geben konnen.
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Abbildung 6.4.: Geographische Lage des Standorts von POLDIRAD und der auf der Supersite
Achern lokalisierten Sondierungsstation, MIRA36 und Scientec Fas64 Doppler
Sodar.

6.1.2. Zeitliche Synchronisation der Messdaten

Genauso wie im letzten Unterkapitel die betrachteten Werte der verschiedenen
Messgerate auf ein gemeinsames Volumengitter transferiert wurden, muss natiir-
lich auch die vierte Dimension (die Messzeit) synchronisiert werden. Dies erfolgt
mit den gleichen zwei Schritten wie bei der ¢rtlichen Anpassung, wobei der erste
Schritt unter der Vorraussetzung selber Zeitmessung von allen Messgeraten nicht
angewandt werden muss. Wie aus Tabelle 6.1 zu entnehmen ist, besitzen die ver-
schiedenen Fernerkundungsgeriate (Radar und Sodar) verschiedene zeitliche Auf-
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l16sungen, wobei das Sodar die grébste besitzt (15 Minuten). Da sein gemessenes
Windprofil w(H) im Gegensatz zu den radarspezifischen Variablen (Z,wp,LDR),
jedoch nur zweitrangig betrachtet wird, gibt, wie bei 6.1.1, wieder das C-Band
die Struktur des diesmal zeitlichen Gitters vor. Dabei entsteht zwischen POLDI-
RAD und MIRA36 eine durch diesen Algorithmus verursachte maximale zeitliche
Abweichung von At = 5s, was vernachlassigbar klein im Vergleich zu den sy-
stematischen Messfehlern erscheint. Im Gegensatz dazu betragt die Abweichung
zwischen POLDIRAD und Sodar maximal At = 7,5min und befindet sich so-
mit eigentlich nicht mehr im annehmbaren Bereich einer angemessenen Analyse.
Zur ungefahren Abschétzung der Auf- beziehungsweise Abwinde sei jedoch das
gemessene w trotzdem als dafiir giiltige Grofle anzusehen.

Bevor nun bestimmte Datenreihen aufgrund verschiedener zeitlicher Kriteri-
en von der Analyse ausgeschlossen werden, wird kurz auf die Wetterbedingun-
gen des betrachteten Messtags eingegangen. Wahrend des 8. Juli 2007 lag das
COPS-Gebiet in einer, mit Altocumulus Wolken mittlerer Hohe gekennzeichneten
frontalen Zone. Dabei beférderte der bodennahe Wind aus stidwestlicher Rich-
tung warme feuchte Luft in das betrachtete Gebiet, welche zusammen mit einem
passierenden Hohentrog am Nachmittag hauptsédchlich stratiformen Regen ver-
ursachte (Mithr & Billault-Chaumartin, 2007). Die Entwicklung dieser Situation
kann dabei mit dem Durchziehen der in Abbildung 6.5 abgebildeten Warmfront
assoziiert werden, deren Wirkung in der Héhe in Abbildung 6.6 bereits ab 7 UTC
festzustellen ist und sich bis zum Einsetzen des Regens um circa 15 UTC all-
mahlich auch in unteren Schichten manifestiert. Abbildung 6.6 zeigt dabei den
Tagesverlauf der von MIRA36 gemessenen Variablen Zyy, LDR und wp iber
eine Hohe von H = 0—12km, wobei die rechts von den Diagrammen aufgetragene
Farbskala die kolorierten Werte der Variablen definieren soll. Desweiteren wird
zu dem fiir die Schmelzschicht charakteristischen LD R-Sprung das Absinken der
0°C-Grenze zwischen 15 UTC und 23 UTC erkannt, was mit dem Durchzug der
Kaltfront in Verbindung gebracht werden kann. Dies bringt auch eine Erhéhung
der Dopplergeschwindigkeit wp und somit eine theoretische Tropfengrofienzunah-
me mit sich.

Wie aus der Hydrometeorklassifizierung spaterer Tageszeiten festzustellen ist,
wird der vorerst vorherrschende stratiforme Regen durch konvektiven Nieder-
schlag, begleitet mit Hagel und Graupel, abgelost. Dieser war jedoch aufgrund der
aus Westen heranziehenden Kaltfront in Abbildung 6.5 fiir die Nacht zu erwarten
und kann nun mit Hilfe von Abbildung 6.6 und den Hydrometeorklassifizierungen
in den Profilen zwischen 20 und 21 UTC zeitlich angesetzt werden.

Fir die im Kapitel 6.3 beschriebene Analyse hat dies eine Trennung zwischen
zwei unterschiedlichen Niederschlagsereignissen zur Folge. Im Zeitraum zwischen
9 UTC und 18 UTC sind die von POLDIRAD und MIRA36 detektierten Hy-
drometeore eher stratiformer Natur und somit ohne jeglicher Probleme vom C-
Band zu messen (siche Kapitel 5), was die Analyse der Abweichung des MIRA36
(Ka-Band) von POLDIRAD (C-Band) und somit auch die Anwendung der in
Kapitel 5.4 aufgestellten Systematik zulasst. Im Gegensatz dazu sind, wegen der
extremen radartechnischen Bedingungen bei der Messung von konvektiven Nie-
derschlag zwischen etwa 20 und 24 UTC, selbst bei POLDIRAD (C-Band) die
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Abbildung 6.5.: Bodenanalyse des 8. Juli 2007 fiir den Raum Europa. Der Standort des COPS
Gebiets wird mit einem violett farbenen Punkt markiert. (DWD Analyse Ar-
chiv)

in Kapitel 5 beschriebenen Dampfungs- und Riickstreueffekte zu vermuten, wes-
wegen es vor der Anwendung der in Kapitel 5.4 aufgestellten Systematik einer
Korrektur von Zs bedarf. Aufgrund der diffizielen Formen der, zu diesen Uhr-
zeiten gemessenen, vereisten Hydrometeoren, scheint eine solche Riickrechnung
jedoch noch nicht sinnvoll, da die in dieser Arbeit ausgefiihrten Mieberechnun-
gen keine annehmbare Losung bieten. Nichtsdestotrotz erscheint es interessant,
inwiefern die Profile mit konvektivem Niederschlag von der in Kapitel 5.4 aufge-
stellten Systematik abweichen, weswegen auch die Hohenprofile mit konvektivem
Niederschlag in die Analyse miteinbezogen werden.

6.2. Statistische Betrachtungen

In Kapitel 5.3 wurde bereits eine Losung beschrieben mit Hilfe einer angenom-
menen Regenrate R, die Dampfung zu berechnen. Dabei limitierte vor allem die
Approximation von R durch die Marshall-Palmer-Verteilung die Genauigkeit der
Berechnungen, welche bei der 'Riicksimulation’ der gemessenen Daten jedoch zu
nicht zu vernachléssigenden Abweichungen fiithrt. Um noch einmal die in Kapitel
5 aufgestellte Theorie zu bestétigen und somit auch die in Kapitel 5.4 aufgestell-

te Sytematik zu untermauern, wird nun eine statistische Betrachtung des 8. Juli
2007 durchgefiihrt.

Hierzu werden die in Ort und Zeit synchronisierten und auf ein Gitter ver-
einigten Reflektivititen der beiden Radarbinder (Z§r und Z&"¢) mittels eines
sogenannten Scatterdiagramms verglichen. Abbildung 6.7 beinhaltet diese Art von
Diagramm, in der ein bestimmtes Z%7 seinem dem Zeit-Ort-Gitter komplemen-
tiren Z& durch einen schwarzen Punkt im Diagramm zugeordnet wird. Fiir eine
bessere Ubersicht wird dieser in einer von 16 Reflektivititsklassen des C-Bandes
eingeteilt, welche als roter Punkt im Diagramm visualisiert sind. Die roten Balken
kennzeichnen dabei die Standardabweichungen klassifizierten Z¢ vom Mittel-
wert. Vollzieht man diese Klassifizierung aus der Sicht des Ka-Bandes (blaue
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Abbildung 6.6.: Zeitliche Entwicklung des von, in Achern stationierte, MIRA36 (Ka-Band) ge-
messene Zi., LDRk, und wp am 8. Juli 2007.
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Punkte und Balken), so erhdlt man eine iibersichtliche Verteilung der schwarzen
Punkte im Diagramm, welche zusatzlich anhand der seitlich dargestellten Histo-
gramme quantifiziert werden.

Nach der Rayleigh Approximation sollten alle komplemetéiren Reflektivitdten
den gleichen Wert besitzen, weswegen sich auch in Abbildung 6.7 die schwar-
zen Punkte theoretisch alle auf der griinen Gerade befinden miissten. Nattirlich
konnte es wegen systematischer Fehler zu Abweichungen von dieser Geraden kom-
men, welche jedoch lediglich einen kontinuierlichen Versatz der schwarzen Punk-
te von der griinen Gerade zur Folge hatte. Wie in Abbildung 6.7 zu erkennen
ist, verfolgen die Punkte eine Kurve, welche sich bei niedrigen Reflektivitaten
(Z&d < —10dBZ) an die griine Gerade anniihert, sich bei zunehmender Reflek-
tivitat von dieser entfernt, bevor es bei extrem hohen Werten wieder zu einer
Annédherung kommt. Genau dieser Verlauf deckt sich sehr gut mit der in Kapitel
5.4 aufgestellten Systematik der Reflektivitat. Wahrend sich bei kleinen Reflek-
tivitaten eher wenige kleine Hydrometeore vermuten lassen, welche nach Tabelle
5.1 eine zu vernachléssigende Differenz in der Reflektivitéit sowie eine verschwin-
dend kleine Dampfung verursachen, vermutet man mit ansteigendem LW C' und
D eine sich erhohende Differenz der Reflektivitaten aufgrund von Dampfung und
Resonanzeffekten der Miestreuung (siehe Kapitel 5). Diese werden auch anhand
des zunehmenden Abstands zwischen Punktewolke und griiner Linie in Abbildung
6.7 dargestellt, wobei es hier unklar ist mit welcher Wichtung die Dampfung (sie-
he Kapitel 5.1) und die Rickstreueffekte (siche Kapitel 5.2) auf diese Abweichung
wirken. Die geringer werdende mittlere Differenz bei extrem hohen Reflektivita-
ten (Zc = 35 — 40dBZ) lasst sich ebenfalls aus den Resonanzschwingungen in
der Reflektivitat des Ka- sowie auch des C-Bandes erkldren. Bei Zo ~ 35dBZ er-
folgt bei Z, eine zweite Schwingung aufgrund von Mie-Effekten und nimmt bei
Zo ~ 40dBZ sein zweites Maximum an (siche Abbildung 5.6). Wéhrenddessen
wirken auch auf das C-Band geringfiigige Resonanzen, welche ein erstes Mini-
mum bei Zo ~ 40dBZ erzeugen, weswegen sich die Differenz zwischen Z&"* und
Z$rid kontinuirlich bei extrem hohen Reflektivititen verringern kénnte. Natiirlich
konnte hier auch die Dampfung eine Rolle spielen, welche bei hoheren Reflekti-
vitdten und somit hoheren Durchmessern auch beim C-Band zu wirken beginnt
(siehe Abbildung 5.4) und wegen der hoheren Entfernung zum Messvolumen auch
eine grofle Wirkung besitzen konnte. Aus statistischer Sicht kann eigentlich keine
ddmpfungsspezifische Aussage anhand Abbildung 6.7 getroffen werden, da dieses
Diagramm nur Aufschluss iiber die Wirkung auf den Radarstrahl im Volumen
gibt und somit nichts iiber die zur Démpfung notigen 'vergangenen’ Wirkung
aussagt. Jedoch ist anzunehmen, dass die bestrahlten Hydrometeore nicht wie in
der Statistik iiblich, willkiirlich verteilt sind, sondern dessen Groéfie und Quanti-
tat voneinander abhéngen. Das heifit, wenn in einer Schicht viele grofie Tropfen
gemessen werden, so wird sich dieser Zustand nicht viel in der ndheren Umgebung
andern. Somit kann das in Abbildung 6.7 gezeigte Scatterdiagramm in drei Grup-
pen unterteilt werden. Die Erste beschreibt kleine, wenige Hydrometeore, welche
eine kleine Reflektivitat und lediglich Dampfung verursachen und mit steigen-
der Reflektivitat (IV(D) x D) einen immer groferen Effekt hat. Ab etwa 0dBZ
scheint sich die Kurve seltsamerweise etwas abzuflachen, was sich nicht, mit dem
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Abbildung 6.7.: Statistische Betrachtung von Z&"? und Z&"¢ fiir den 8. Juli 2007. Die
griine Gerade stellt den Bereich dar, bei dem die Rayleigh-Approximation
(zGrid = zGrid) erfiillt ist. Die blauen beziehungsweise roten Punkte beschrei-
ben Mittelwerte der synchronisierten Datenpunkte(Z %4 ZG i) in den vorde-
finierten Reflektivitdtsklassen, wobei die roten und blauen Balken die jeweilige
mittlere Standardabweichungen projizieren. Die oberhalb und rechts vom Scat-
terdiagramm dargestellten Histogramme geben Aufschluss iiber die Anzahl der
Datenpunkte in den jeweiligen Reflektivitdtsklassen. In dem eingefiigten Dia-
gramm wurden die schwarzen Punkte durch die polarimetrische Hydrometeor-
klassifizierung gruppiert und je nach Klasse farblich dargestellt. Dabei entspre-
chen Regentropfen griinen -, Eiskristalle gelben -, Graupelkérner tiirkisen - und
Hagelkorner roten Kreise.
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in Kapitel 5 beschriebenen Verhalten deckt. Normalerweise wird mit sich erhohen-
der Reflektivitit ebenfalls eine Zunahme der Differenz erwartet, welche ab einen
bestimmten Punkt durch den Mieeffekt verstarkt wird. Die beobachtete Konti-
nuitat ab Z ~ 0dBZ sowie die Abnahme der Differenz bei hohen Reflektivitaten
widersetzt sich jedoch dieser Theorie, welche eventuell auf Dampfung beziehungs-
weise Mieeffekte im C-Band zuriickzufiihren sind. Eine weitere Moglichkeit dieses
Verhaltens besteht im Aggregatszustand der Hydrometeore. Um dies naher zu
analysieren, werden die schwarzen Punkte hervorgehoben, welche ebenfalls Werte
fir Zpr und LDR aufweisen und eine Klassifizierung nach Héller et al. (1994)
ermoglichen. Die nun in Regen (griin), Eiskristalle (gelb), Graupel (tiirkis) und
Hagel (rot) gruppierten Punkte werden im eingefiigten Diagramm in Abbildung
6.7 in der entsprechenden Farbe dargestellt. Dabei ist festzustellen, dass bei der
Abnahme der Z¢"_Differenz bei Z{d > 35dbZ vor allem (vereister) Graupel
eine entscheidende Rolle spielt. Fiir die theoretisch unerklédrbare Stagnation der
Differenz bei Z$" > 0dbZ kann jedoch auch die Hydrometeorklassifizierung kei-
ne Antwort liefern, da alle Typen vertreten sind.

Es miissen demnach noch andere Effekte auftreten, welche jedoch bei einer
statistischen Betrachtung nur schwer oder gar nicht bemerkbar sind. Somit ist
eigentlich die Betrachtung des gesamten Profils mit Einbeziehung der gemessenen
Umgebung notwendig, was im folgenden Kapitel durchgefiithrt wird.

6.3. Profilanalyse aus Messungen des 8. Juli 2007

Um die Auswirkungen des gemessenen Volumens auf den Radarstrahl zu ana-
lysieren, bedarf es einer Betrachtung des gesamten von der elektromagnetischen
Welle zuriickgelegten Weges. Beim vertikal messendem Radar MIRA36 entspricht
dies dem Hohenprofil bei den Koordinaten 48,64°Nord, 8, 07°Ost (Supersite
Achern), wihrenddessen bei POLDIRAD der gesamte Vertikalschnitt (RHI) bei
dem auf MIRA36 zeigenden Azimuth beachtet werden muss. Da meistens eine
zu vernachlassigende Dampfung im C-Band angenommen werden kann, ist es ei-
gentlich nicht notwendig die RHIs des C-Bandes niaher zu analysieren, erleichtert
jedoch die Vorstellung tiber das gemessene Objekt (Wolke) deutlich.

Um mehr Informationen tiber die Art der gemessenen Hydrometeore zu erhal-
ten, wird die polarimetrische Hydrometeorklassifizierung nach Hoéller et al. (1994)
(siche Kapitel 4.2) fiir das auf das Ka-Band wirkende Hohenprofil angewandt und
mit der kohérenten Klassifizierung (siche Kapitel 4.3) anhand des von MIRA36
gemessenen Dopplerspektrums bestatigt beziehungsweise erweitert. Dabei soll das
vom Sodar gemessene Windprofil w eine Korrektur zur Dopplergeschwindigkeit
wp darstellen, welche nur dann als Fallgeschwindigkeit wr angendhert werden
kann, wenn w = 0m/s (siehe Gleichung 3.2) betragt.

Wie bereits in Kapitel 5 bemerkbar war, spielt der Aggregatszustand der be-
trachteten Hydrometeore eine entscheidende Rolle in ihrem Riickstreu- und Damp-
fungsverhalten. Zwar ist eine Unterscheidung zwischen gefroren und fliissig an-
hand der polarimetrischen Klassifizierung moglich, jedoch wegen der in Kapitel
2.2.1 bereits erwahnten Messschwierigkeiten von LDR eher unsicher. Deswegen



KAPITEL 6. DATENANALYSE 69

wird in dieser Arbeit die Schmelzschicht mittels der gewonnenen Daten einer Son-
dierung bestimmt und bei einer Temperatur von —1°C' < T < 1°C' lokalisiert.
Leider fanden die Messungen des vertikalen Profils der Temperaturen nur um 7,
11, 14, 15, 16, 20 und 23 UTC statt, weswegen auch hier die Bestimmung der
Schmelzschicht nur eine Abschatzung darstellt.

In den folgenden beschriebenen und analysierten Héhenprofilen werden die syn-
chronisierten Messdaten Z¢, Zk,, wp, op und LWC, sowie die aus LD R und
Z DR¢ gewonnenen Hydrometeorklassifizierung und die Differenz der Reflektivi-
tit Z&d — ZGrid in den Abbildungen 6.9, 6.11 und 6.13 aufgetragen. Um auf
die Analogie zu Kapitel 5.3 zu verweisen, wird dabei Zy, als Z§ und Zo — Z§
nomenklatiert. Die durch Sondierungen abgeschétzte Schmelzschicht wird durch
einen orangen Balken gekennzeichnet, welcher vertikal die Hohe H begrenzt, in
der Temperaturen zwischen —1°C' und 1°C' gemessen wurden.

Zusatzlich sind zu jedem in dieser Arbeit beschriebenen Hohenprofil der ent-
sprechende RHI des POLDIRAD und das Profil des Dopplerspektrums aufgetra-
gen. Dieses kann im Prinzip dhnlich wie die in Kapitel 4.3 dargestellte Abbildung
zur koharenten Hydrometeorklassifizierung verwendet werden, wobei nun anstatt
op das Spektrum durch die Intensitit des SN R dargestellt wird, welche eine
nahere Betrachtung des Dopplerspektrums und der eventuellen Tropfengrofien-
verteilung (siehe Kapitel 5.3) begiinstigen konnte. Zu diesem Zweck wird in den
Abbildungen 6.8 b), 6.10 b) und 6.12 b) das vom MIRA36 ermittelte wp-Profil
durch schwarze Rauten an dem durch die x- (wp-) und y-Achse (H-Achse) be-
stimmten Punkt gesetzt und das in dieser Hohe entsprechende SN R-Spektrum’
anhand der Farbskala hervorgehoben.

6.3.1. Hohenprofil von 16:58 UTC

Das bereits in Kapitel 5.3 betrachtete Hohenprofil von 16:58 UTC stellt auf-
grund der atmospharischen Begebenheiten ein sehr gutes Fallbeispiel zur Be-
trachtung der Dampfung dar. Zu diesem Zeitpunkt hat sich bereits, wie aus Ab-
bildung 6.6 zu beobachten ist, kontinuirlicher Niederschlag eingestellt, welcher
auch kaum ortliche Varianzen verzeichnet (siche Abbildung 6.8 a)). Wie in Ab-
bildung 6.9 festzustellen ist, wird die elektromagnetische Welle des Ka-Bandes bis
zur Schmelzschicht von fliissigen Hydrometeoren beeinflusst, deren Durchmesser
als D < 1mm klassifiziert wird (griine Kreise bei Z = 60dBZ), jedoch nach dem
gemessenen wp nach Gleichung 5.11 einen Durchmesser zwischen 1, 7mm und
3, Imm aufweisen miisste. Wie sich jedoch aus dem Sodar gewonnenen Windpro-
fil fiir die ersten 1000m (gelbe Kurve) vermuten lasst, herrschen mittlere bis starke
Abwinde, welche die kleinen Tropfen zuséatzlich beschleunigen kénnten, was die
Annédherung wr = wp nicht mehr zulasst. Somit konnten auch bei der kohérenten,
wie bei der polarimetrischen Klassifizierung nach Holler et al. (1994) der mittlere
Tropfendurchmesser bei D < 1mm angesetzt werden. Fiir diese Groflenordnung
diirfte nach Kapitel 5.4 noch kein unterschiedliches Verhalten in der Riickstreuun-
gen zwischen Ka- und C-Band auftreten, weswegen die sich entwickelnde Differenz
Zo — Z¢ allein durch die Dampfung beschrieben werden miisste.
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Allein aus dem nahezu linearen ansteigenden Verlauf der Differenz mit zu-
nehmender Hohe, lasst sich zusétzlich vermuten dass die Démpfung hier eine
sehr grofie Rolle spielt. Betrachtet man nun das in Abbildung 6.9 dargestellte
LW C-Profil, so kann man erkennen, dass wiahrend des Anstiegs von Zgo — Z¢
ebenfalls eine hoher Wassergehalt vorherrscht. Bei nédherer Betrachtung lésst sich
sogar feststellen das die Differenzzunahme bei der Hohe des maximalen LW (C
(H ~ 2km) seinen hochsten Wert besitzt. Somit verhalt sich die Reflektivitét
von C- und Ka-Band wie in der Systematik in Tabelle 5.1 sehr vereinfacht dar-
gestellt und wie in der Simulation prognostiziert.

Oberhalb der Schmelzschicht werden Eiskristalle klassifiziert, was mit dem
Riickgang von wp einhergeht. Wie bereits in Kapitel 5.5 erwahnt, nimmt nach
Mie-Berechnungen die Dampfung bei eisférmigen Hydrometeoren erst bei grofie-
ren Durchmessern den gleichen Wert wie bei fliissigen an, weswegen trotz sehr
hohem LW C kaum ein Anstieg von Zg — Z%& zu verzeichnen ist. Warum es so-
gar zu einer Abnahme der Differenz kommt, kann aus der in Kapitel 5 erhaltenen
Ergebnissen nicht erklart werden, weswegen vermutet wird, dass der komplexe
Aufbau der Eiskristalle eine Simulation nach Mie nicht mehr zulésst.
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Abbildung 6.8.: a) veranschaulicht die von POLDIRAD gemessenen Werte des Reflektivitats-
faktors, wiahrend des RHI-Scans, dessen Azimuthwinkel direkt auf den Standort
von MIRA36 zeigt. Die Achsen beschreiben dabei die horizontale- (x-Achse) und
vertikale (y-Achse) Entfernung H zu POLDIRAD. Die durch (x,y) lokalisierten
Messwerte von Z¢ sind anhand der Farbskala koloriert markiert. Die Luftsaule
iiber der Supersite Achern wird durch einen braunen Rahmen eingegrenzt. b)
stellt das von MIRA36 gemessene Dopplerspektrum dar. Hierzu kennzeichnet
die x-Achse die vorkommenden Geschwindigkeiten des Spektrums, welche durch
die farblich markierte SN R-Intensitit bewertet und durch die Hoéhe (y-Achse)
einem Punkt im Diagram zugewiesen ist. Die schwarzen Rauten im Diagramm
stellen dabei die von MIRA36 berechnete Dopplergeschwindigkeit vp dar.



aplm/s]
6 6 6 O.‘S 1.‘0 1.|5 2.0 6
— Zo — I
gi
«®? 5¢ 5 5¢
w
#
g.
b3
¥
4 4 4
i .
® e
b
.O
8 3 3 3F
[ ]
]
:
N 2 2 2t
.‘
[ ]
8
[ ]
. 1 1 1
— % A
20 0 20 40 60 80 10 0O 10 20 30 40 8 6 4 2 0 2 4 6 0 0204 06 08 1.0 12
Z[dBZ] Ze — Z8dB] wplm/s] LWC[g/m?

Abbildung 6.9.: Hohenprofile von 16:58 UTC. Im ersten Profil von links werden die von den Radaren MIRA36 (Ka-Band) und POLDIRAD (C-Band)

gemessenen Reflektivititen Z#! (blaue Kurve) und Z¢ (rote Kurve) und die durch (Zpg)c und LDR¢ klassifizierten Hydrometeore

(siehe Kapitel 4.2) aufgetragen. Dabei sind kleine (D < lmm) und grofie (D > 1mm) Regentropfen durch griin ausgefiillte Kreise bei
7Z =60dBZ und Z = 55dBZ reprasentiert. Eiskristalle, welche sich hier aus den Hollerschen Hydrometeorklassen Graupel(trocken klein)
und Schnee zusammensetzen, sind als gelbfarbene Sterne dargestellt. Die Klasse Graupel (nass, schmelzend, klein), Graupel (trocken,
grof}), Hagel (trocken, klein) (siehe Tabelle 4.1) ist durch tiirkis ausgefiillte Kreise markiert. Im zweiten Hohenprofil von links ist die
Differenz Z¢ — Z§*! der synchronisierten POLDIRAD- und MIRA36-Reflektivitiatsfaktoren aufgetragen. Im dritten Hohenprofil von links
sind die von MIRA36 gemessenen vertikalen Dopplergeschwindigkeit wp (blaue Kurve) und dessen spektrale Breite op (griine Kurve)
dargestellt und mit dem vom Scientec Fas64 Doppler Sodar abgeschitzten vertikalen Windprofil w (gelbe Kurve) ergianzt. Im vierten
Hohenprofil von links wird das von MIRA36 abgeleitete LW C-Profil (blau Kurve) wiedergegeben . Die Schmelzschicht (—1°C' < T' < 1°C)
wird in allen vier Profilen durch einen orange-farbenen Balken abgebildetet und anhand der Sondierung um 16 UTC abgeschétzt.
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6.3.2. Hohenprofil von 18:58 UTC

Das in Abbildung 6.11 dargestellte Hohenprofil von 18:58 UTC weist im Be-
reich der rapiden Zunahme von Zo — Z@# (H ~ 1,2km), im Gegensatz zum
Kapitel 6.3.1 beschriebenen Vertikalschnitt sehr geringen Reflektivitatsfaktor im
Ka-Band (Zk,) auf, weswegen MIRA36 auch einen sehr geringen Fliissigwasser-
gehalt LWC' ~ 0 berechnet. Wird dieser Abschatzung Vertrauen geschenkt, so
wiirde die Theorie der Dampfung hier kaum Anwendung finden. Vielmehr kénn-
te in diesem Fallbeispiel das unterschiedliche Verhalten der Riickstreuung (siehe
Kapitel 5.2.1) die entscheidendere Rolle spielen.

Wie in Abbildung 6.10 a) bemerkt werden kann, handelt es sich bei dem ge-
messenen Hohenprofil um einen Vertikalschnitt einer geneigten Wolke in einem
Gebiet mit sehr unstetiger Bedeckung, weswegen das dampfungsspezifische Ver-
halten zwischen H = 1,0 — 1, 2km sehr schnell von Ungenauigkeiten in der Syn-
chronisation beeinflusst werden konnte. Desweiteren miisste man von einer sehr
groflen Unterschatzung des LW C ausgehen, um die sich entwickelnde Differenz
Zo — Z# anhand der Dampfung erkléren zu konnen.

Mit Hilfe von wp, op und des in Abbildung 6.10 b) dargestellten Profil des
Dopplerspektrums, erkennt man eine grofle Erhohung der Dopplergeschwindig-
keit in diesem Bereich, welche eine hohe mittlere Standardabweichung op besitzt.
Dieser markante Sprung von einer sehr hohen Fallgeschwindigkeit zu niedrigem
wp bei H ~ 1km lasst das Phdnomen des Break-ups (siehe Kapitel 3.2) vermuten,
bei dem sich grofie Tropfen spalten und somit kleinere mit geringem Durchmesser
D bilden. Dabei geschieht dies nicht abrupt, weswegen im Bereich der Break-ups
grofle und bereits zerplatzte Tropfen vorherrschen und somit die spektrale Breite
op in dieser Hohe H erhohen. Der Prozess kann dabei ebenfalls weniger aus-
gepragt in Abbildung 6.9 bei H ~ 1,2km beobachtet werden. Die vom Sodar
gemessene vertikale Windgeschwindigkeit w kann in Abbildung 6.11 fiir diese
Hohe vernachléssigt werden (w ~ 0), weswegen die Hydrometeore nun wirklich
einen Durchmesser D = 1, 7Tmm — 3mm aufweisen kénnten. Aus Abbildung 6.10
b) lassen sich zwar Aufwinde vermuten, da zusétzlich bei wp ~ 10m/s eine hohe
SN R-Intensitit gemessen wurde. Diese entstand jedoch durch falsche Entfaltung
des MIRA36-Algorithmus zur Bestimmung des Dopplerspektrums und liefert so-
mit kein Indiz fiir eventuellen Aufwind beziehungsweise grofiere Tropfen. Dabei
wirken bereits von der Dopplergeschwindigkeit berechneten Tropfendurchmessern
D = 1,7mm — 3mm bereits sehr grofle Resonanzeffekte auf Zg,, was die grofle,
sich jedoch nicht summierende Differenz Zo — Z#! erklart (Mieeffekt). Seltsa-
merweise verkleinert sich im Bereich zwischen 2,5km < H < 3km jedoch der
Unterschied der Reflektivitiaten trotz ansteigendem wp, was eventuell auf den
sich turbulent verandernden Vertikalwind der Wolke oder wahrscheinlicher auf
einem Abwindbereich am Rand der Wolke schlielen lassen konnte.

Oberhalb der Schmelzschicht herrschen wegen der extrem kleinen Werte von
Zka, wie von der polarimetrischen Hydrometeorklassifizierung prognostiziert, Eis-
kristalle vor. Deswegen erscheinen Z¢ und somit auch die Differenz Zo — Z4
ungewohnlich hoch. Der Grund dieser Uberschitzung von Zo liegt dabei ver-
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mutlich an der Mittelung des unstetig bewolkten Gebiets, weswegen auch die
Differenz vermutlich nicht, wie fiir resonanzbegleitende Dampfungseffekte auf die
Riickstreuung tiblich, wieder gegen Null konvergiert. Desweiteren kénnte natiir-
lich auch die vom Mieeffekt der Riickstreuung tiberlagerte Dampfung ebenfalls
zur Differenz Z¢c — Z§% nach der Abnahme von wp (Verkleinerung der Hydro-
meteore) beitragen. Diese kann jedoch aufgrund des sehr geringen LW C' nicht

quantifiziert und somit auch nicht zurtickgerechnet werden.

s}
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Abbildung 6.10.: RHI und Profil des Dopplerspektrums um 18:58 UTC. Die Art der Darstellung
ist mit Abbildung 6.8 zu vergleichen. Lediglich der Bereich der H-Achse im
RHI wurde zur genaueren Analyse der feineren Strukturen von 10km auf 6km
verkleinert. Die kurze SN R-Erhohung bei vp = 10m/s, H = 3km ist keiner
gesonderten Beachtung zu schenken, da dieser durch falsche Entfaltung im
MIRA36 Algorithmus entstanden ist.
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Abbildung 6.11.: Hohenprofile von 18:58 UTC. Die Art der Darstellung wurde Abbildung 6.3.1 angeglichen. Die Héhe der Schmelzschicht wurde aus der
Sondierung um 20 UTC bestimmt.
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6.3.3. Hohenprofil von 20:48 UTC

Das Fallbeispiel um 20:48 UTC stellt einen etwas komplexeren Sachverhalt dar.
Zum einen wird hier das Kriterium tiberschritten, welches nur die Betrachtung
von stratiformer Bewolkung zulédsst. Wie jedoch aus Abbildung 6.6 zu vermuten
ist, bewirkt der erst kiirzliche Durchzug der Kaltfront konvektive Hebung. Dass
die Front erst kiirzlich tiber die Supersite Achern gezogen ist, ldsst sich aus der
Hohe des im Ka-Band erkennbaren sogenannten Brightband, unmittelbar iiber
diesem sich eigentlich die Schmelzschicht befinden sollte, vermuten (siehe Abbil-
dung 6.13). Somit kann die Schmelzschicht bei einer Hohe H = 3km lokalisiert
werden, welche sich jedoch um etwa 500 Meter unter der festgelegten Schmelz-
schicht der Sondierung um 20 UTC (oranger Balken in Abbildung 6.13) befindet.
Das konnte wiederum bedeuten, dass die Kaltfront zwischen 20 UTC und 20:48
UTC bereits eine Abkiihlung in diesen Hohen bewirkte und auch schon Hebung
initierte, was die konvektive Struktur des RHI in Abbildung 6.12 vermuten lasst.
Dabei wirken auf die Hydrometeore Aufwinde w = 2 — 4m/s, welche vom Sodar
fiir den ersten Kilometer registriert wurden (gelbe Kurve).

Zusatzlich herrschen in Hohenbereich H = 0—2, 5km Dopplergeschwindigkeiten
wp ~ —7m/s, welche zusammen mit dem breiten Dopplerspektrum in Abbildung
6.12 b) Regen mit tiberwiegend grofien Tropfendurchmessern erahnen lassen. Das
von MIRA36 kalkulierte LW C-Profil fithrt jedoch in diesem Hohenbereich zu
Abweichungen von der in Kapitel 5.4 aufgestellten Systematik.

Zum Einen erkennt man bei einer Hohe H = 2,0km — 2,5km ein Stagnation
der Differenz bei Z¢ — Z#t ~ 15dB, obwohl in diesem Bereich das LW C eine Zu-
nahme widerfahrt. Dieser Effekt konnte durch zwei Ursachen erklart werden. Bei
der Datenverarbeitung von Z¢ musste iiber einen bestimmtes Volumen gemittelt
werden, weswegen lokal auftretende Strukturen tiber den integrierten Raum ge-
gliattet wurden. Andererseits konnte das nicht mit der Systematik zu erklirende
Verhalten auch mit dem Aggregatszustand der detektierten Hydrometeore in Ver-
bindung gebracht werden. Bereits bei der statitistischen Betrachtung in Kapitel
6.2 wurde diese Stagnation der Differenz ab Zx, ~ 0dBZ festgestellt, konnte je-
doch nur sehr vage mit den klassifizierten Hydrometeoren in Verbindung gebracht
werden. In dem Hohenbereich H = 2,0km — 2,5km in Abbildung 6.13 befindet
sich Z&t ~ 20dBZ und Zo ~ 35dBZ genau in der Grofienordnung, in der auch
in Abbildung 6.7 eine Stagnation in der Differenz festgestellt wurde. Zusétzlich
wurde ebenfalls Regen und Graupel klassifiziert, was die Vermutung nahelegt,
dass in dieser Schicht schmelzende Hydrometeore vorzufinden sind, welche we-
gen ihrer Mischform eine theoretische Berechnung noch schwieriger gestalten und
somit unvorhersehbare Effekte auf Ka- und C-Band haben kéonnten. Diese Theo-
rie kann jedoch anhand dieser Messwerte nicht genau nachvollzogen werden, da
auch im Bereich der mit der Systematik tibereinstimmenden Differenzzunahme
bei 1,8km < H < 2,0km eine Mischform von Regen und Graupel vorherrscht.

Eine weitere Auffalligkeit wird im Hohenbereich 1,0km < H < 1,8km fest-
gestellt, bei dem MIRA36 bereits die gleiche Groflenordnung von LW C' kalku-
liert, wie bei 1,8km < H < 2,0km. Seltsamerweise wirken hier jedoch keinerlei
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differenz-hervorrufende Effekte, was wieder durch die Mittelung oder durch die
Mischform von Graupel und Regen hervorgerufen werden kénnte. Insgesamt stellt
die Tatsache, dass Z§ = Zo ~ 20dBZ —40dBZ betragt, eine aulerste Seltenheit
iiber den gesamten 8.Juli 2007 dar, wenn man Abbildung 6.7 fiir diesen Werte-
bereich betrachtet. Dies kann eventuell durch die fiir diesen Tag seltenen stark
konvektiven Zustand der Atmosphéare erklért werden.

Fir H = 2,7 — 3km verhalt sich die Reflektivitat jedoch wieder wie in der
in Kapitel 5 durchgefithrten Simulation prognostiziert. Mit der Zunahme des
Wassergehalts in der Sédule steigt auch die Dampfung. Wie in Abbildung 6.13
erkennbar ist, handelt es sich fiir diese Hohen um eine Regentropfenverteilung
mit iiberwiegende kleinen Hydrometeoren, welche auf den Radarstrahl wirken,
was sich aus dem rapiden Riickgang von wp und op erahnen und sich wieder
wie in Kapitel 6.3.2 mit dem Prozess des Break-ups verbinden lasst. Nur zeigt
sich dieser diesmal im Gegensatz zu den anderen Fallbeispielen direkt unter der
Schmelzschicht, was zusammen mit der in diesen Hohen auftretenden und durch
Dampfung und Mieeffekte hervorgerufenen Differenz Zo — Z§  auf groBere ver-
eiste Hydrometeore schlieflen lasst.

Seltsamerweise weist das Hohenprofil in Abbildung 6.13 ab einer Hohe H =
3km einen Riickgang der Differenz Zo — Z#! auf, was durch die zunehmende
Ungenauigkeit der Mittelung des C-Bandes fiir grofiere Hohen erklért werden
kann, weswegen auch das im Ka-Band ersichtliche Brightband bei H ~ 2, 8km
nicht im C-Band zu erkennen ist.

a) b)

o ]/

Es
~
[}
<
G 6
ey

=

]

pEEEEECOODEENNN]

.

x:
—

=2
g

-

i ide i 00k

Abbildung 6.12.: RHI und Profil des Dopplerspektrums um 20:48 UTC. Die Art der Darstel-
lung ist mit Abbildung 6.8 zu vergleichen. Wie bei Abbildung 6.10 ist die
kurze SN R-Erhohung bei vp = 10m/s, H = 3km eine Folge der unkorrekten
Entfaltung im MIRA36 Algorithmus.
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Abbildung 6.13.: Hohenprofile von 20:48 UTC. Die Art der Darstellung wurde Abbildung 6.3.1 angeglichen. Die Héhe der Schmelzschicht wurde aus der
Sondierung um 20 UTC bestimmt.
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7. AbschlieBende Bemerkungen

7.1. Zusammenfassung

Die Radarmeteorologie ist mit ihrem gegenwértigen Wissen anhand von pola-
rimetrischen Radargeriten in der Lage die Form und Ausrichtung von Hydrome-
teore im Messvolumen zu messen und somit in meteorologische Klassen zu unter-
teilen. Eine weitere Klassifizierung kann aus der Ableitung der Tropfengrofie von
der Dopplergeschwindigkeit und deren spektrales Verhalten anhand von koheren-
ten Radargeraten interpretiert werden. Dabei wird die Genauigkeit der von den
Radaren erhaltenen Ergebnisse noch von der unbekannten Tropfengrofienvertei-
lungen tberschattet. Dessen empirische Anndherungen lassen zwar meistens eine
gute Abschatzung von Regenrate und LW C' zu, werden jedoch bei komplexerem
Aufbau der Atmosphére, wie zum Beispiel bei Gewittern, sehr ungenau. Nun
sind fiir deren Prognosen diese Daten als initialer Zustand der Atmosphére von
grofler Bedeutung, weswegen es das Ziel sein sollte, die Tropfengrofienverteilung
aus Radarmessungen zu gewinnen und somit auch die atmosphérischen Para-
meter korrekt zu erhalten. Diese Arbeit beschrieb dabei keine neue technische
Errungenschaft, sondern die Kombination von dopplerfihigen, polarimetrischen
Radargeraten, welche aufgrund ihrer unterschiedlichen Frequenzbénder verschie-
den auf die gleichen atmosphérischen Parameter reagieren kénnten und somit
eine Abschétzung tuber die TropfengrofSenverteilung zulielen.

Anhand von Modellrechnungen in Kapitel 5 wurde deswegen die Wirkung von
Hydrometeoren auf die zuriickgestreute elektromagnetische Strahlung von Ra-
dargeraten unterschiedlicher Wellenlange untersucht. Dazu wurde zum Einem
das von der Rayleightheory abweichende Verhalten des Riickstreuquerschnitts o,
(Mieeffekt) und zum Anderen die damit einhergehende Dampfung fir eine mon-
odisperse Verteilung von fliissigen und vereisten Hydrometeoren analysiert. Dabei
wurde festgestellt, dass die Dampfung beim C-Band fiir regentypische Durch-
messer DD < 4mm vernachldssigbar ist, wohingegen beim Ka-Band bereits bei
D > 1mm eine dimpfende Wirkung bemerkt werden kann. Ahnlich dazu ver-
halt sich die Riickstreuung, welche in der Radarmeteorologie mit dem Reflekti-
vitatsfaktor Z dargestellt wird. Dieser lasst sich fiir typische Grofien der in der
Atmosphére vorherrschenden fliisssigen Hydrometeore, im C-Band sehr gut mit
der Rayleighapproximation anndhern. Im Gegensatz dazu wird Z im Ka-Band
bei D > 2, 5mm unterschatzt, weswegen bei der Gegentiberstellung der beiden
Frequenzbander durch Differenzbildung (Z¢o — Zk,) eine sich mit D zunehmende
Abweichung zusétzlich zur ddmpfenden Wirkung manifestiert. Dabei hingt diese
Differenz im Hinblick auf die Mieeffekte nicht von der Tropfenanzahl N sondern
nur von D ab, wohingegen die Dampfung durch beide Parameter beschrieben
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werden muss.

Anschliefend wurde mit Hilfe eines entwickelten Retrievelverfahrens in Kapitel
5.3 untersucht, in welcher Weise sich diese Effekte auf die radartypischen Messwer-
te wp (vertikale Dopplergeschwindigkeit), op (spektrale Breite) und LW C' (Fliis-
sigwassergehalt) auswirken. Hierzu wurde ein LW C-Profil angenommen, das sich
sehr dhnlich zu einem Messbeispiel verhilt und mit Hilfe der Marshall-Palmer-
Verteilung Aufschluss auf D, und somit Z,wp und op, gibt. Aufgrund der Ahn-
lichkeit des Verhaltens von Simulation und Messbeispiel wird angenommen, dass
die vom Radar erhéltlichen Groflen LW C', wp und op die Abweichung der Reflek-
tivitatsfaktoren von Ka- und C-Band erkldaren und sogar quantifizieren kénnen.

Die Ergebnisse wurden in einer Systematik (siche Tabelle 5.1) zusammenge-
fasst, welche als Hilfestellung zur Analyse der ausgewéhlten Fallbeispiele in Ka-
pitel 6.3 dienen soll. Dabei stellen die in der Systematik dargestellten Grenzwerte
nur Richtlinien dar, welche bei komplexeren Tropfengrofienverteilungen, sowie fiir
vereiste Hydrometeore, von der Praxis abweichen kénnten.

Zur praxisbezogenen Analyse der Wirkung von Hydrometeoren auf die zurtick-
gestreute elektromagnetische Strahlung von Radargerdaten unterschiedlicher Wel-
lenldnge, und zur Uberpriifung der Richtigkeit der aufgestellten Systematik wurde
der Datensatz eines Tages der COPS-Kampagne, an dem vorwiegend der Mieef-
fekt vernachléssigt werden konnte, untersucht (siche Kapitel 6). Die benétigten
Reflektivitdten wurden dabei im C-Band von POLDIRAD und im Ka-Band von
MIRA36 erhalten und zusétzlich durch die Messwerte mehrerer Sondierungen
und des Scientec Fas64 Doppler Sodars, sowie der Anwendung der im Kapitel 4
beschriebenen Hydrometeorklassifizierungen, untermauert. Bei der statistischen
Analyse wurden dabei erste mit der Simulation iibereinstimmende Abweichun-
gen der Reflektivitdat bemerkt, welche jedoch wegen der fehlenden Beachtung des
sich entwickelnden Dampfungseffekt nur als bedingten Hinweis auf durch Hydro-
meteore beeinflusste Effekte anzusehen ist. Deswegen wurden in Kapitel 6.3 der
Verlauf von Hohenprofilen zu bestimmten Zeiten betrachtet, dessen Charakteri-
stiken durch die in Kapitel 5.4 aufgestellte Systematik fiir fliissige Hydrometeore
groftenteils erklart werden konnte. Oberhalb der Schmelzschicht war es kaum
moglich das Verhalten der gemessenen Reflektivitatsfaktoren durch die in Ka-
pitel 5 erhaltenen Ergebnisse zu erklaren, was zum einen an der Ungenauigkeit
der synchronisierten POLDIRAD-Daten und zum Anderen an den komplexeren
Aufbau der dort vorherrschenden vereisten Hydrometeore liegen kénnte, deren
elektromagnetische Wirkung nicht mehr durch die in dieser Arbeit verwendete
Mietheorie beschrieben werden kann.

Zusammenfassend wurde durch diese Arbeit gezeigt, dass anhand von Radarge-
raten unterschiedlicher Wellenldnge, die Tropfengréfenverteilung N (D) von fliis-
sigen Hydrometeoren mit Hilfe einer durch Marshall-Palmer angenaherten Ver-
teilungsfunktion und durch Mie-Reihen-Berechnungen grob abgeschétzt werden
kann, solange die gemessenen Hydrometeore kein komplexes Verhalten aufwei-
sen. Dabei konnte noch keine Aussage iiber die Form der Tropfengrofienvertei-
lung, sondern nur iiber die Quantitit der Hydrometeore in der angenommenen
Marshall-Palmer-Verteilung gemacht werden, welche jedoch oft noch fiir die Be-
schreibung der Atmosphére zu ungenau ist.
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7.2. Ausblick

Wegen der Ungenauigkeit der Marshall-Palmer-Verteilung sollte vor der An-
wendung des Retrievelverfahrens auf Messdaten nach einer Verteilungsfunktion
gesucht werden, welche den Zustand der Atmosphére besser wiedergibt und im
Optimalfall von Radarmessgrofien erhalten werden kann. Eine Mdoglichkeit hier-
zu konnte eventuell das aus der Dopplergeschwindigkeit simulierte Spektrum von
SN R bieten, dessen Verlauf bereits in Kapitel 5.4 etwas diskutiert wurde und
vielleicht sogar noch mehr Potential beinhaltet. Diese konnte mit exakteren Trop-
fengroflenverteilungen kombiniert werden und somit zu besseren Ergebnissen im
Retrievelverfahren fithren. Eine Verteilung, die wie Marshall-Palmer noch sehr
einfach hergeleitet werden kann, wéare die sogenannte Lognormal-Verteilung, wel-
che zwar nach Feingold & Levin (1987) héufiger bei Aerosolen Anwendung findet,
jedoch eventuell bessere Ergebnisse als die Marshall-Palmer-Verteilung liefert.
Die Distribution, welche jedoch die grofite Verbesserung verspricht ist die soge-
nannte Gamma-Verteilung (siche Gleichung 7.1), da sie nach Smith (2003) den
atmosphérischen Zustand besser beschreibt als jede Exponentialverteilung. Wie
aus Gleichung 7.1 ersichtlich ist, erfordert diese Genauigkeit ebenfalls ein exak-
tes Wissen iiber den weiteren Parameter Dispersion p. Auch Ny und A kénnen
wahrscheinlich nicht, wie in dieser Arbeit, durch Abschatzungen von Marshall &
Palmer (1948) angenommen werden, weswegen nun drei neue, unbekannte Para-
meter im Retrievelverfahren hergeleitet werden miissten.

N(D) = NyD" exp(—AD) (7.1)

Angenommen es konnte die Tropfengrofenverteilung N (D) exakt kalkuliert
werden, miissten zur genaueren Berechnung der Riickstreuung vor allem bei kom-
plexeren Hydrometeoren wie kleinere und groflere Eiskristalle die Mie-Reihen-
Berechnungen im Retrievelverfahren durch bessere Kalkulationen abgeschétzt
werden. Ein Ansatz hierzu bildet die T-Matrix-Methode nach Waterman (1965),
welche jedoch mit dem Verfahren nach Délling (1997) noch fiir schmelzende Hy-
drometeore erweitert werden sollte. Dabei konnten hier die polarimetrischen Va-
riablen weiterhelfen, welche in den meisten Féllen die Form der Hydrometeore
gut wiedergeben und somit die neu entstanden Parameter abschétzen konnten.

Wird nun das in dieser Arbeit beschriebene Retrievelverfahren durch T-Matrix-
Methode und einer geeigneten Form von N (D) erweitert, konnte dieses umgekehrt
auf Daten angewendet werden und somit andere Variablen wie zum Beispiel das
Windfeld bestimmen oder analysieren, welche Fallgeschwindigkeit wp Eiskristalle
wirklich besitzen, indem die Abweichung zwischen Simulation und Realitat durch
eine Verdnderung dieser Variablen korrigiert wird. Desweiteren konnte das Re-
trievelverfahren als Korrekturalgorithmus bei der Verwendung von Radargeréiten
unterschiedlicher Wellenlange verwendet werden und somit zur Kalibrierung die-
nen, wie es bereits in der Veroffentlichung von Hogan et al. (2003) diskutiert
wurde.

Zusammenfassend wiirde die Kombination von Radargerédten unterschiedlicher
Wellenlénge bei der Bestimmung der aktuellen (initialen) atmosphérischen Zu-



82 7.2. AUSBLICK

sténde zu kontinuirlicheren, exakteren Ergebnissen fithren, welche die kurz- wie
auch langfristige Wetterprognose verbessern kénnten. Es bedarf jedoch noch eini-
ger Forschung beziiglich Problematiken, wie zum Beispiel Radomdampfung (siche
Kapitel 2.1.4), welche nur schwer von Algorithmen erfasst werden kénnen.

Fiir die Losung der in diesem Kapitel erwahnten Problematiken, sollten so-
mit weitere Forschungskampagnen geplant werden, welche sich vor allem auf die
Kombination von Radargeraten unterschiedlicher Wellenléngen und deren spezi-
fisches Verhalten beziehen. Ein Beispiel hierfir stellt Cloudnet dar, welches an-
hand eines Netzwerks von LIDAR-, RADAR-, SODAR-Geréaten und Radiometern
unterschiedlicher Frequenz und mit horizontalem Blickwinkel die Quantitat der
Hydrometeore iiber Westeuropa abschatzt und durch iibliche Vorhersagemodelle
wie ECHAMS5 analysiert (Illingworth et al., 2007).
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A. Abkirzungsverzeichnis

Tabelle A.1.: Verwendete physikalische Fundamentalkonstanten.

Symbol Bedeutung Wert

c Betrag der Lichtgeschwindigkeit 2997924587

g Erdbeschleunigung 9,813

kg Boltzmannkonstante 1,38 x 107%
Ry Gaskonstante fur Luft 287@%

Pw Dichte von Wasser 999975 55

Tabelle A.2.: Abkiirzungsverzeichnis

Abkiirzung Bedeutung

COPS Convective and Orograhically-induced Precipitation Study
Deutsche Zentrum fiir Luft- und Raumfahrt, Oberpfaffenho-

DLR
fen, D

[CAS Institute for Climate and Atmospheric Science, Leeds, GB
(Institut fiir Klima- und Atmosphérenforschung)

LIDAR Light Detection and Ranging (Fernerkundung im Wellenlén-
genbereich des sichtbaren Lichts)

MIRA36 Wolkenradar mit Sende-/Empfangsfrequenz von 36GHz der
Firma Metek

MI/UHH Meteorologisches Institut der Universitat Hamburg

POLDIRAD Polarisations- Doppler-Radar des DLR

PPI Plan Position Indicator (Panorama-Anzeige)

RADAR Radio Detection and Ranging (Fernerkundung im Radiowel-
lenbereich)

RHI Range Height Indicator (Vertikalschnitt)

Scientec Fas64 Sodar der Firma Scientec

SODAR Sonic Detection and Ranging (Fernerkundung im Akustikwel-

lenbereich)
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Tabelle A.3.: Verzeichnis der verwendeten Symbole

Symbol Bedeutung typ. Einheit

A, Flache des gemessenen Streuobjekts m?

A Flache des Radarempféngers m?

Bpr Bandbreite des Radarempfangers Hz

D Durchmesser m

e Wasserdampfpartialdruck Pa

€s Sattigungsdampfdruck Pa

n Radarreflektivitat

Fr Rauschzahl dB

G Antennengewinn dB

h Pulslange m

H Hohe tiber NN m

wc Gehalt gefrorenen Wassers gm=3

k Dampfungsfaktor (fiir Hydrometeore) m1

ka Déampfungsfaktor fir Gase m1

ky Dampfungsfaktor fiir Hydrometeore m1

K Dielektrizitatsfaktor

[ Hohenlevel

LDR lineare Depolarisationsverhéltnis dB

LWC Fliissigwassergehalt gm™3

A Radarwellenldnge (gemessen) m

Ao Radarwellenldnge (gesendet) m

m komplexer Brechungsindex (m = n + ik)

1 dynamische Viskositat Pa s

n Tropfenanzahldichte m=3

N Tropfenanzahl

N(D) Verteilungsfunktion iiber die Partikelgrofie | mm™tm™>

N, Anzahl der Wassermolekiile

v Radarfrequenz (gemessen ) kH =

2 Radarfrequenz (gesendet) kH =

PRF Pulsfolgefrequenz Hz

Py thermische Rauschleistung 44

Pgr Radarempfangsleistung w

Py Radarsendeleistung w
Entfernug des gemessenen Streuobjekts zum

r m
Radar

R Regenrate ms1

Re Reynoldszahl

RH relative Feuchte %

R, kritischer Tropfchenradius wm

oL Dichte von Luft gm=3

SNR Signal-Rausch-Verhéltnis dB

Su Leistungsdichte eines ungerichteten Strahls | Wm™2
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Zatt

ZDpR
Zunatt

Absorbtionsquerschnitt

Spektrale Breite der Dopplergeschwindigkeit
Extinktionsquerschnitt
Riickstreuquerschnitt

Streuquerschnitt

Oberflachenspannung

Zeit der Messung

Umgebungstemperatur

Radar Referenztemperatur

Pulsdauer

Offnungswinkel

Dopplergeschwindigkeit

Messvolumen

infinitisimale Volumenanderung

vertikale Windgeschwindigkeit

vertikale Komponente der Dopplergeschwin-
digkeit

theoretisch ermittelte Fallgeschwindigkeit
der Hydrometeore (w = 0)
Reflektivitatsfaktor

Reflektivitatsfaktor

gedampfter Reflektivitatsfaktor
differentielle Reflektivitat

ungedampfter Reflektivitatsfaktor

S

33333

uTC
°C oder K
°C oder K
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