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Vorbemerkung 
 
Das BBSR hat den DWD beauftragt eine Methodik zu entwickeln, um räumlich 
hoch aufgelöste Testreferenzjahre (TRJ) zu erstellen. Belastbare TRJ-Datensätze 
sichern die Nutzbarkeit von Gebäuden in einem sich wandelnden Klima und dienen 
aufgrund der Bedeutung dieser Bauwerke letztendlich auch der gesamten Gesell-
schaft. 
 
Testreferenzjahre für Zwecke der thermischen Gebäudesimulation werden vom 
DWD seit 1986 bereitgestellt. Hierfür wird Deutschland derzeit in 15 mehr oder 
weniger große Klimaregionen eingeteilt, deren typische Klimaverhältnisse je durch 
eine sogenannte Repräsentanzstation dargestellt werden. Die bisher verfügbaren, 
im Jahr 2011 (Spekat et al. 2011) erschienenen TRJ-Datensätze, basieren im We-
sentlichen auf dem 20-jährigen Zeitraum von 1988-2007. Zur Abschätzung der 
Auswirkungen des Stadtklimas auf die Lufttemperatur wurde ein Stadtklimamodul 
(Wienert, 2013) implementiert. Die sogenannten „zukünftigen“ TRJ für den Zeit-
raum 2021-2050 basieren auf Ergebnissen diverser regionaler Klimamodelle. 
 
Vor dem Hintergrund des Klimawandels und knapper werdender Energieressour-
cen gewinnt die Bereitstellung eines optimalen Gebäudeinnenraumklimas auch 
unter zukünftig extremeren Witterungsverhältnissen (z.B. häufigere und intensive-
re sommerliche Hitzeperioden) unter einem möglichst geringen Energieeinsatz zu-
nehmend an Bedeutung. Damit steigen die Anforderungen an vor allem räumlich 
genauere Klimadaten in den TRJ.  
 
Im Projekt wurde der Bezug auf Klimaregionen mit Repräsentanzstationen daher 
fallen gelassen. An dessen Stelle trat die Bestimmung individueller TRJ-Datensätze 
für jeden beliebigen Ort in Deutschland. In die Methodik zur Erstellung ortsgenau-
er TRJ-Datensätze wurde die Modifikation der Lufttemperaturverhältnisse durch 
Städte und städtische Ballungsgebiete ebenfalls mit einbezogen (Krähenmann et 
al., 2016). Auch die Höhenabhängigkeit diverser Parameter wurde den Datensät-
zen mittels räumlicher Interpolation berücksichtigt. Zudem wurde das Ensemble 
regionaler Klimamodelle erweitert um die Verlässlichkeit der Bewertung des zu 
erwartenden Klimawandels in den kommenden 40 Jahren zu erhöhen. 
 
Das Projekt „TRJ-Weiterentwicklung“ gliederte sich in 3 Arbeitsschritte: 
 

1. Aktualisierung der Klimaperiode, auf deren Grundlage die TRJ erstellt 
werden (neu 1995-2012) mit Datenprüfung auf Kontinuität und Homo-
genität 

2. Erhöhung der räumlichen Repräsentanz auf Basis von in die Fläche inter-
polierten meteorologischen Daten unter Berücksichtigung der städtischen 
Wärmeinsel 

3. Erweiterung des Ensembles regionaler Klimamodelle zur Erzeugung zu-
künftiger TRJ sowie Anpassung des Projektionszeitraums auf 2031-2060 

 
 
Für jeden Arbeitsschritt wurde ein Zwischenbericht (Autor jeweils S. Krähenmann) 
erstellt. Der vorliegende Projektbericht wurde aus den jeweiligen Zwischenberich-
ten zusammengestellt. 
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1. Einleitung 
 
Bei Testreferenzjahren (abgekürzt TRJ) handelt es sich um spezielle Klimadaten-
sätze zur thermischen Gebäudesimulation sowie zur Auslegungsberechnung von 
Heizungs-, Klima- und Lüftungsanlagen. Außerdem dienen sie der Abschätzung 
des Energieaufwands im Rahmen der Gebäudeklimatisierung. Die TRJ-Datensätze 
bilden somit eine wesentliche Grundlage beim Bau klimagerechter Gebäude, was 
sowohl die Planung neuer als auch die Sanierung bestehender Gebäude betrifft. 
Das Ziel ist es, mit einem Minimum an Energieaufwand ein optimales Gebäudein-
nenraumklima zu erreichen. Damit wird der Forderung nach einer nachhaltigen 
Bauweise und der Reduktion von Treibhausgasemissionen im Sinne des Klima-
schutzes nachgekommen. 
 
TRJ-Datensätze fassen dabei auf statistische Weise den charakteristischen Witte-
rungsverlauf eines Jahres zusammen. Hierfür wird Deutschland gegenwärtig in 15 
mehr oder weniger große Klimaregionen eingeteilt, deren typische klimatischen 
Verhältnisse durch je eine sogenannte Repräsentanzstation dargestellt werden. 
Aus diesen werden Datensätze generiert, die aus stündlichen Werten diverser me-
teorologischer Parameter (Lufttemperatur, Wasserdampfgehalt, Windgeschwindig-
keit, Wolkenbedeckungsgrad u.a.) bestehen und den typischen Jahresgang eines 
durchschnittlichen Jahres beschreiben. 
 
Die ersten TRJ wurden im Rahmen eines Projekts des Bundesministeriums für Bil-
dung und Forschung (BMFT) für die alten Bundesländer erstellt und im Jahr 1986 
herausgegeben (Blümel et al., 1986). Eine erweiterte Neunentwicklung für ganz 
Deutschland erfolgte unter Federführung des Deutschen Wetterdienstes und wurde 
2004 publiziert (Christoffer et al., 2004). Allerdings wurde schon recht bald deut-
lich, dass die zunehmende Diskussion um den Klimawandel eine weitere Aktuali-
sierung der TRJ erforderte. Die Umsetzung sowohl der vorgesehenen Aktualisie-
rung und Erweiterung der Testreferenzjahre auf einen neueren sowie zukünftigen 
Zeitraum bis zur Mitte des 21. Jahrhunderts als auch die Realisierung ergänzender 
Werkzeuge zur Bewertung des Einflusses der urbanen Wärmeinsel wurde von der 
Firma Climate & Environment Consulting Potsdam GmbH (CEC) im Auftrag des 
DWD vorgenommen. Die Fertigstellung der TRJ erfolgte Anfang 2011 und im März 
2011 wurden sie mit einem Abschlussbericht (Spekat et al. 2011) dem Bundesin-
stitut für Bau-, Stadt- und Raumforschung (BBSR) im BBR übergeben. 
 
Im Jahr 2013 startete ein neues TRJ-Vorhaben, mit den folgenden Aspekten: 

1. Ausweitung des Zeitraums, aus dem die Witterungsabschnitte selektiert 
werden auf die Jahre 1995-2012, um die Entwicklung des Klimas in der 
jüngsten Vergangenheit in den mittleren TRJ zu berücksichtigen. Um eine 
hohe Qualität der TRJ zu erzielen wurden die Stundendaten einer Prüfung 
unterzogen. Der erste Zwischenbericht befasste sich hauptsächlich mit die-
ser Datenprüfung. 

2.  Der Bezug auf Klimaregionen mit Repräsentanzstationen wurde fallen ge-
lassen. An dessen Stelle tritt die Erstellung ortsgenauer TRJ-Datensätze auf 
Basis von Klimadaten von Stations-, Satelliten- und Modelldaten. Zudem 
wurde der urbane Wärmeinseleffekt in die Regionalisierungsmethode im-
plementiert (Krähenmann et al., 2016). 

3. Erweiterung des zur Erstellung von „zukünftigen TRJ“ verwendeten Model-
lensembles von fünf auf 24 regionale Klimaprojektionen. Außerdem Anpas-
sung des derzeitigen Projektionszeitraums von 2021-2050 auf 2031-2060. 
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2. Daten und Qualitätskontrolle 
 
2.1 Datenquellen 
 
Im Rahmen der TRJ-Erstellung wurden Zeitreihen in stündlicher Auflösung ver-
wendet. Dazu wurden zwei aus der DWD-Datenbank extrahierte Datenarten be-
trachtet: 
 

• SYNOP: Rund 260 SYNOP-Zeitreihen wurden selektiert. Diese Zeitreihen 
enthalten stündliche Messwerte. 

 
• KLIMA: Rund 650 Messreihen wurden extrahiert. Diese Reihen enthalten bis 

2000 täglich drei und danach täglich vier Terminwerte. Die geringere Da-
tendichte im Norden Deutschlands steht mit der dort weniger stark geglie-
derten Orographie im Zusammenhang. 

 
 
2.2 Ergebnisse der Datenprüfung 
 
Zur Detektion von Inhomogenitäten findet sich in der Literatur eine größere An-
zahl verschiedener Methoden (z.B. Begert et al. 2003). Die Homogenitätsprüfung 
wird dabei meist auf Monats- oder Jahreswerte angewendet, da hierbei die Detek-
tion schwach ausgeprägter Inhomogenitäten wegen des größeren Signal-zu-
Rausch Verhältnisses gegenüber Tageswerten verbessert ist. Zudem wird der Ein-
fluss möglicher Inhomogenitäten in der Referenzserie reduziert (z.B. Krähenmann 
et al., 2013). Um einen Überblick bezüglich Datenlage und Datenqualität für das 
TRJ-Vorhaben zu erlangen, wurden folgende Tests durchgeführt: 
 

• Datenvollständigkeit: Die Qualität des interpolierten TRJ-Datensatzes steht 
in direktem Zusammenhang mit der Dichte des Messnetzes und folglich mit 
der Datenvollständigkeit. Zudem ist eine hochwertige Qualitätsprüfung der 
Daten nur für ausreichend lange und vollständige Zeitreihen möglich 

• Plausibilität von Beobachtungswerten 
• Prüfung auf Homogenität mittels einer graphischen Methode sowie dem 

SNHT-Test nach Alexandersson et al. (1997) 
 
2.2.1 Prüfung auf Datenvollständigkeit 
 
Abb. 2.1 zeigt deutlich, dass die Datenvollständigkeit der SYNOP- Stationen seit 
Anfang der 1980er Jahre für die meisten Parameter zugenommen hat. Allerdings 
ging die Häufigkeit der Wolkenbeobachtungen in den letzten Jahren zurück. Zu-
dem weisen die Wolkendaten während der Nachtstunden oftmals Beobachtungslü-
cken auf. In den Klimadaten (Abb. 2.2) haben sich einerseits die offiziellen Be-
obachtungstermine verschoben, andererseits nimmt die Beobachtungsdichte ab 
ca. 2004 ab. 
 
Beide Datensätze sind mit Lücken behaftet die ab ca. 1995 seltener werden. Ge-
meinsam mit dem BBSR wurde daher entschieden Zeitreihen mit einer Datenver-
fügbarkeit von mindestens 5 Jahren innerhalb des Zeitraums 1995-2012 zu ver-
wenden und die Datenlücken im Zuge der räumlichen Interpolation soweit möglich 
auszufüllen. 
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Strahlungsparameter werden nur an wenigen Stationen des DWD gemessen (siehe 
Abb. 2.3). Die kurzwelligen Strahlungskomponenten werden an rund 30 Stationen 
erfasst, wobei die Häufigkeit der Aufzeichnungen direkter Solarstrahlung seit 2005 
etwas ansteigt. Langwellige Strahlungsgrößen werden im DWD dagegen nur an 
einzelnen Stationen gemessen, ebenfalls mit einer leichten Zunahme der Beobach-
tungen ab 2005.  
 

 
 
Abb. 2.1: Datenvollständigkeit der SYNOP-Stationen für 12 Parameter (Lufttem-
peratur, Taupunkt, Stationsdruck, reduzierter Druck, Feuchte, Bedeckungsgrad, 
Typ niedrige Wolken, Typ mittlere Wolken, Typ hohe Wolken, Windrichtung, Wind-
geschwindigkeit, Wetterlage). Pro Jahr findet sich in den Abbildungen ein vertika-
ler Streifen. Die mittlere jährliche Datenhäufigkeit für jede Stunde ist auf der y-
Achse von unten nach oben aufgetragen. Rot steht für hohe Datendichte 
 

 
 
Abb. 2.2: Wie Abb. 2.1 jedoch für 8 Parameter (Lufttemperatur, Dampfdruck, re-
duzierter Druck, relative Feuchte, Bedeckungsgrad, Wolkendichte, Windrichtung, 
Windgeschwindigkeit) der 647 Klima-Stationen 
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Abb. 2.3: Wie Abb. 2.1, jedoch für 6 Parameter (Sonnenhöhe der Stundenmitte, 
SIS_ext: extraterrestrische Sonnenstrahlung, SIS: Globalstrahlung, SID: direkte 
Sonnenstrahlung, SDL: atmosphärische Gegenstrahlung, SOL: terrestrische Aus-
strahlung) der Stationen mit Strahlungsmessungen 
 
2.2.2 Prüfung auf Fehler bei Einzelwerten 
 
Fehlerhafte Beobachtungsdaten können viele Ursachen haben. Um einen großen 
Teil dieser Fehler detektieren zu können, wurde der Beobachtungsdatensatz un-
terschiedlichen Tests unterzogen. Zunächst wurden die Daten formale geprüft, 
wobei Werte außerhalb bestimmter parameterspezifischer Grenzwerte eliminiert 
wurden. Danach wurden die Daten einer klimatologischen Prüfung unterzogen. 
Dazu wurde stationsweise für jeden Parameter und Kalendermonat ein klimatolo-
gischer Grenzwert bestimmt (Mittelwert ± der halben Differenz zwischen 99. und 
1. Perzentil). Für positiv definierte Parameter (z.B. Windgeschwindigkeit) wurde 
der untere Grenzwert Null gesetzt. Abschließend wurden die SYNOP-Messreihen 
entsprechend Vogelsang (1993) auf deren zeitliche Konsistenz geprüft. Die Klima-
zeitreihen wurden nicht auf zeitliche Konsistenz geprüft, da deren zeitliche Auflö-
sung zu gering ist (nur drei bis vier Werte pro Tag). Die Resultate der Qualitäts-
prüfung sind für die SYNOP-Zeitreihen in Anhang A sowie für die Klimazeitreihen in 
Anhang B des ersten Zwischenberichts (Krähenmann, 2013) ersichtlich. 
 
2.2.3 Prüfung auf Inhomogenitäten in den Stationsreihen 
 
Die Homogenität der Daten wurde mit Hilfe des SNHT Tests (Alexandersson et al., 
1997) überprüft. Dazu wurden monatliche Differenzserien zwischen der zu prüfen-
den Station und zweier umliegender Stationen untersucht. Aus allen möglichen 
Vergleichsstationen wurden die beiden Stationen ausgewählt, deren kumulative 
Differenzserien (nach Rhoades und Solinger, 1993) zur getesteten Station und 
untereinander die geringste Summe unter der Kurve aufwiesen. Potentielle Ver-
gleichsserien, welche untereinander große Unterschiede aufwiesen, wurden als 
verdächtig eingestuft und daher nicht berücksichtigt. Zur genauen Datierung der 
Inhomogenitäten und zur Überprüfung der Ergebnisse der statistischen Tests wur-
den detektierte Inhomogenitäten mit Metadaten abgeglichen. Metadaten umfassen 
Fotographien, Skizzen, Berichte usw. die unter anderem aufzeigen, welche Ände-
rungen an einer Station im Laufe der Zeit durchgeführt wurden. In der DWD-
Datenbank werden beispielsweise alle innerhalb der letzten Jahrzehnte an Mess-
stationen durchgeführten Arbeiten systematisch dokumentiert. 
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Da Inhomogenitäten zu erheblichen Fehlschlüssen führen können, wurde ent-
schieden, stark inhomogenen Messreihen oder zumindest Teile davon zu elimi-
niert. Die Eliminierung von Zeitserien basierte auf mit Hilfe des SNHT Tests ermit-
telte Verschiebungsgrößen und einem parameterspezifischen Grenzwert (siehe 
Tab. 2.1). 
 
Tab. 2.1: Grenzwerte erlaubter Verschiebungsgrößen auf welchen die Eliminie-
rung inhomogener Zeitreihen basiert 
 T-2m 

[°C] 
Taupunkt 

[°C] 
Bewölkung 

[1/8] 
Rel. 

Feuchte 
[%] 

Wind 
[m/s] 

Wind 
[°] 

Stat. 
Druck 
[hPa] 

Red. 
Druck 
[hPa] 

Grenzwert 0.6 0.8 0.6 1.5 0.6 0.6 1 1 
 
 
Insgesamt wurden 111 Zeitserien unterschiedlicher Parameter an 52 SYNOP Stati-
onen als inhomogen befunden (bzw. 130 Zeitserien an 86 Klimastationen). Inho-
mogene Zeitserien, welche nicht mit einer dokumentierten Stationsverschiebung 
in Verbindung gebracht werden konnten, wurden nicht berücksichtigt. Stationen 
deren Inhomogenitäten mit einer Stationsverlagerung zusammen fielen (z.B. 
Frankfurt und Freiburg), wurden nicht ausgeschlossen, sondern im Rahmen der 
räumlichen Interpolation korrigiert. Dazu wurden bei der Interpolation für jeden 
Zeitpunkt die aktuellen Stationskoordinaten, die aktuelle Stationshöhe und die 
veränderte Landnutzung verwendet. 
 
 
3. Beschreibung des Verfahrens 
 
3.1 Kernidee und Strategie 
 
In den Vorgänger-TRJ wurde für einen bestimmten Untersuchungsstandort der 
TRJ-Datensatz der Repräsentanzstation in der entsprechenden Klimaregion ver-
wendet. Wich die Geländehöhe am Untersuchungsort um mindestens 100 m von 
der Repräsentanzstation ab, wurde eine Höhenkorrektur angebracht. Im Zuge der 
TRJ-Weiterentwicklung wurden mit Hilfe geeigneter Regionalisierungsverfahren 
ortsgenaue TRJ-Datensätze auf Basis von Mess- und Beobachtungsdaten benach-
barter Stationen hergeleitet. 
 
Wie bereits bei den Vorgänger-TRJ erfolgte die Erstellung der TRJ-Datensätze auch 
im aktuellen Projekt mittels einer Strategie, wie sie auch bei der Synthetisierung 
von Zeitreihen für die statistische Regionalisierung zum Einsatz kommt, dem 
stochastischen Wettergenerator (Enke et al., 2005). Dazu werden Datenzeitreihen 
segmentiert und die Segmente zu neuen Zeitreihen rekombiniert. Die Entschei-
dung, ob ein mögliches Segment tatsächlich als Baustein in der neukombinierten 
Reihe Verwendung findet, hängt von den gewählten Kriterien ab. Zur Erstellung 
der TRJ erfolgte die Auswahl tagesscharf entsprechend den Optimierungskriterien 
(siehe auch Spekat et al., 2011). Tagesscharf bedeutet, dass eine Episode, welche 
an Tag x beginnt auch nur ab Tag x in die synthetische Reihe eingebaut werden 
kann. Zudem darf ein bestimmtes Zeitreihensegment nur ein einziges Mal ver-
wendet werden. Die bestmögliche Reproduktion des mittleren Jahresgangs sowie 
der zeitlichen Varianz der Lufttemperatur und der Globalstrahlung bestimmt wel-
ches Segment verwendet wird. 
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Im Zuge der TRJ-Weiterentwicklung wurden zunächst sämtliche TRJ-Parameter, 
unter Berücksichtigung deren Relevanz und deren physikalischer Eigenschaften, 
mittels geeigneter Verfahren für den Zeitraum 1995-2012 räumlich interpoliert 
(Produkt im Folgenden TRJ-Basisdaten genannt; siehe auch Krähenmann et al., 
2016). Die Herausforderung bestand darin, dass stündliche Werte vorlagen und 
dementsprechend angepasste Interpolationsverfahren verwendet werden muss-
ten. 
 
Die Urbanisierung beeinflusst das Klima insbesondere auf der Mikro- und Mesoska-
la. Ein bedeutender Effekt ist die Ausbildung einer städtischen Wärmeinsel (Urban 
Heat Island, kurz UHI) insbesondere durch die veränderte Strahlungsbilanz in Bal-
lungsräumen (z.B. Hupfer und Kuttler, 2005). Wie dies bereits in den Vorgänger-
TRJ der Fall war, wurden die Auswirkungen städtischer Überwärmung (Urban Hat 
Island) auch in den ortsgenauen TRJ-Datensätzen berücksichtigt. Allerdings muss 
der Anwender der TRJ-Daten den Wärmeinseleffekt nicht mehr über ein Stadt-
klimamodul aufprägen, vielmehr ist dieser bereits in den TRJ integriert. Die Modi-
fikation der Lufttemperatur durch Städte und städtische Ballungsräume wurde ge-
steuert durch Landnutzungsdaten mit einbezogen.  
 
Für die Bemessung von Heizungs-, Klima-und Lüftungsanlagen sind sowohl das 
gegenwärtige als auch das Klima in naher Zukunft wichtig. Basis für eine Zu-
kunftsaussage ist, wie es der anerkannten Praxis bei Untersuchungen der zukünf-
tigen Klimaentwicklung entspricht, ein Ensemble mehrerer regionaler Klimasimula-
tionen. Die ortsgenauen Zukunfts-TRJ basieren dabei auf dem Klimasignal des 
Zeitraums 2031-2060 (die bisherigen Zukunfts-TRJ basierten auf dem Zeitraum 
2021-2050). 
 
 
3.2 Relevanz der Datenquellen 
 
3.2.1 Stationsreihen 
 
Wie in Abschnitt 2 des Berichts bereits ausgeführt wurde, liegen zur Interpolation 
der TRJ-Parameter Stationsdaten zweier Datenquellen vor: Die synoptischen 
Messwerte stündlicher Auflösung und die Zeitreihen der Klimastationen mit bis 
2000 drei und anschließend vier Messterminen pro Tag. Beide Datensätze sind mit 
Lücken behaftet. Es wurde mit dem Auftraggeber vereinbart, die Werte beider 
Zeitserien mit jeweils mindestens fünf Jahren Datenverfügbarkeit innerhalb des 
Zeitraums 1995-2012 zu verwenden und Datenlücken im Zuge der räumlichen In-
terpolation auszufüllen. 
 
3.2.2 Prädiktordaten 
 
Bei verminderter Verfügbarkeit von Messstationen oder starker räumlicher Variabi-
lität des betrachteten Parameters kann das Interpolationsergebnis durch die Be-
rücksichtigung von Prädiktoren deutlich verbessert werden. Nützliche Zusatzin-
formationen liefern Prädiktoren mit einer starken relationalen Beziehung zum je-
weiligen Parameter, soweit sie einfacher zu gewinnen sind als dieser. Hierzu gehö-
ren beispielsweise digitale Höhendaten (z.B. für Lufttemperatur) und Satellitenbe-
obachtungen (z.B. Bewölkung, Strahlung).  
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Zusätzlich wurden hochauflösende Rasterdaten (2,8x2,8 km²) des regionalen 
Klimamodells COSMO-CLM (Rockel et al., 2008; bereitgestellt von Susanne Brie-
nen, DWD Offenbach) verwendet. Es handelt sich dabei um eine gemeinsame 
Entwicklung des COSMO-Consortiums (für die Wettervorhersageversion, 
COSMO=“Consortium for Small-scale Modeling“, Mitwirkung acht europäischer so-
wie vier regionaler oder militärischer Wetterdienste, http://cosmo-model.org/) 
und der CLM-Community (für die Klimaversion, http://www.clm-community.eu/). 
Als randlicher Antrieb für die Simulationen dient im ersten Schritt (global) die E-
RA-Interim- (European Center for Medium-Range Weather Forecasts) Reanalyse 
(Dee et al., 2011; Berrisford et al., 2009), und im zweiten Schritt (Zwischennes-
tung) die 0.11° Evaluationsläufe für Euro-CORDEX (Kotlarski, et al., 2014; bereit-
gestellt von Klaus Keuler, BTU Cottbus-Senftenberg). 
 
 
3.3 Erstellung der Testreferenzjahre (TRJ) 
 
Nach diesem Exkurs zur Datenbasis soll auf die Erstellung der TRJ-Versionen ein-
gegangen werden. Wegen der geringer werdenden Zahl der Datenlücken in den 
stündlichen Stationsreihen wurden Segmente aus den Jahren 1995–2012 benutzt. 
Berechnungsgrundlage war die über den Zeitraum 1995-2012 gemittelte Tages-
mitteltemperatur und die Tagessumme der Globalstrahlung (aus den 24 Stunden-
werten bestimmt). 
 
Eine Hauptforderung an das TRJ ist, dass Segmente „tagesscharf“ zur Referenzse-
rie zusammengefügt werden. Das heißt der 105. Kalendertag darf auch in der Re-
ferenzserie nur dort verwendet werden. Um dieser Forderung nachzukommen 
wurde eine Matrix potenzieller Übergangstermine erstellt. Der einfachste Fall ist, 
dass an einem Tag des Jahres YR der Nachfolgetag desselben Jahres anschließt. 
Ein weiterer Kennwerte in der Matrix ist, ob zwischen dem Temperaturwert des 
Jahres YR und dem in den anderen Jahren am Tag X eine Temperaturschwelle ΔT 
nicht überschritten wird.  
 
Zu den wählbaren Steuerparametern für die Segmentauswahl gehört, in welcher 
Gewichtung eine Optimierung auf bestimmte statische Kenngrößen erfolgen soll. 
Für jedes Kandidaten-Reihensegment wurden Mittelwert und Streuung im Ver-
gleich mit dem vieljährigen Jahresmittelwert der Periode 1995-2012 ermittelt. Ziel 
der Optimierung war, dass je nach gewählten Steuerparametern, eine der beiden 
statistischen Kenngrößen für sich oder eine gewichtete Kombination aus ihnen mi-
nimiert wird. Zudem sollen die Optimierungsgrößen in allen Jahreszeiten konstant 
gut realisiert sein.  
 
Es wurden 18 Referenzreihen-Kandidaten gebildet, aus denen im Anschluss derje-
nige mit dem besten Testreferenzjahrpotenzial ausgewählt wurde. Die Vorgehens-
weise bei der Reihenkonstruktion war wie folgt: 
 

1. Start mit dem 1. Kalendertag eines der 18 Jahre. Dies ist das Bezugsjahr. 
2. Entnahme einer Tagessequenz von mindestens Lmin Länge; Lmin beträgt (wie 

für die gegenwärtigen TRJ) 10 Tage und steuert neben der ebenfalls wähl-
baren Höchstlänge Lmax (30 Tage), die Andauerlängen der Episoden. Indi-
rekt wird dadurch ebenfalls gesteuert, aus wie vielen Segmenten eine Reihe 
konstruiert wird.  
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3. Anfügen einer Episode der Länge Lmin – 1aus einem Jahr, bei dem die Mög-
lichkeit einer Reihenfortsetzung entsprechend der Übergangsmatrix möglich 
ist. 
 

4. Bestimmung der statistischen Parameter Mittelwert und Streuung der Luft-
temperatur sowie Mittelwert der Globalstrahlung. Dazu wird die in den bei-
den vorstehenden Schritten beschriebene Tagessequenz, also der Sequenz 
aus dem Bezugsjahr und der Anschlusssequenz aus einem Jahr mit mögli-
cher Reihenfortsetzung, verwendet. Berechnungsgrundlage sind die Abwei-
chungen vom vieljährigen Jahresmittelwert aus der Periode 1995-2012 für 
dieselbe Tagessequenz. Daraus errechnet sich die episodenspezifische Op-
timierungsgröße, je nach Wahl der Gewichtung der drei statistischen Para-
meter. 

5. Führt die Hinzunahme der neuen Tagessequenz zu einer Verbesserung der 
Anpassung? Dann Prüfwert registrieren und die Tagessequenz aus dem Be-
zugsjahr um einen Tag erweitern => Schritt 3 => Schritt 4. 

6. Führt die Hinzunahme der neuen Tagessequenz zu keiner Verbesserung der 
Anpassung? Ist die Höchstlänge von 30 Tagen noch nicht erreicht? Dann an 
die Tagessequenz einen weiteren Tag anhängen => Schritt 3 => Schritt 4. 

7. Ist Lmax erreicht und es kam zu keiner Verbesserung der Anpassung? Dann 
erfolgt eine „Rückbesinnung“ auf diejenige Sequenzlänge mit dem bislang 
niedrigsten Wert der Optimierungsgröße und beginnend mit jenem Tag wird 
eine Anschlusssequenz in einem anderen Jahr getestet. Welches Jahr als 
Bezugsjahr für die neue Sequenz zu verwenden ist, ergibt sich aus der Mat-
rix der möglichen Übergänge => Schritt 2. 

 
Einige Vorkehrungen waren notwendig, da am Ende eines Testreferenzjahres mit 
hoher Wahrscheinlichkeit ein Bruch zum Jahresanfang auftritt. Die letzte Periode 
stammt nur in seltenen Fällen aus dem Vorjahr der Startsequenz. Um den Bruch 
möglichst gering zu halten, wurde nach Sequenzen gesucht, deren Ende zum Jah-
resanfang des TRJ eine Temperaturschwelle von 4.5°C nicht überschreitet.  
 
Oben beschriebenes Verfahren ist die Bauvorschrift, der zufolge die Zeitreihen zu 
ortsgenauen TRJ zusammengestellt wurden. Um Sprünge zu vermeiden wurde der 
Übergang von einer Sequenz zur nachfolgenden im Bereich der benachbarten 16 
Stunden (letzte 8 Stunden der vorausgehenden sowie erste 8 Stunden der nach-
folgenden Sequenz) geglättet. 
 
 
3.4 Struktur der Testreferenzjahre (TRJ) 
 
Der Aufbau der ortsgenauen TRJ-Datensätze wurde im Vergleich zu den Vorgän-
ger-TRJ, entsprechend der neuen Anforderungen (räumlich genauere Klimadaten-
sätze), teilweise verändert. Die Testreferenzjahre enthalten jedoch weiterhin 
stündliche meteorologische Daten für 365 Tage eine Jahres. Der Bezug auf Klima-
regionen mit Repräsentanzstationen wurde hingegen fallen gelassen. Stattdessen 
werden nun individuelle TRJ-Datensätze für jeden beliebigen Ort in Deutschland 
angeboten. Jeder dieser Datensätze besteht aus 8760 Einträgen im ASCII-Format, 
wobei jeder Eintrag Daten verschiedener Klimavariablen einer Stunde des Jahres 
enthält. 
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Jeder Eintrag beinhaltet für jede Stunde eines Jahres die folgenden Angaben: 
 
• Koordinaten: Hoch und Rechtswert in der Lambert-konform konischen Projekti-

on in Meter (EPSG-Code: 3034) 
• Monat 
• Tag 
• Stunde 
• Bedeckungsgrad 
• Windrichtung 
• Windgeschwindigkeit 
• Lufttemperatur 
• Wasserdampfgehalt 
• Relative Feuchte 
• Direkte Sonnenbestrahlungsstärke bezogen auf die horizontale Fläche 
• Diffuse Sonnenbestrahlungsstärke bezogen auf die horizontale Fläche 
• Bestrahlungsstärke der atmosphärischen Wärmestrahlung bezogen auf die ho-

rizontale Fläche 
• Spezifische Ausstrahlung der Wärmestrahlung der Erdoberfläche 
• Qualitätsbit bezüglich der Auswahlkriterien (Werte siehe Tab. 6.1 und 7.4) 

 
Die einzelnen Parameter sind zur besseren Übersichtlichkeit jeweils durch Leerzei-
chen voneinander getrennt. Jeder Eintrag umfasst 77 Zeichen im folgenden Da-
tenformat: 
 
I7,1X,I7,1X,I2,1X,I2,1X,I2,1X,F5.1,1X,I4,1X,3I,1X,F4.1,1X,I1,1X,F4.1,1X,I3,1X,I4
,1X,I4,1X,I3,1X,I4,2X,I1 
 
Der erste Eintrag im Datensatz bezieht sich auf den 1. Januar 01 Uhr MEZ und der 
letzte Eintrag auf den 31. Dezember 24 Uhr MEZ. Die Daten können über den 
Jahreswechsel hinweg zyklisch miteinander verbunden werden. 
 
Den Testreferenzjahren wurde ein Informationsblock in Form eines Headers 
vorangestellt. Der Header enthält alle wesentlichen Informationen zum jeweiligen 
TRJ-Datensatz und endet mit der Zeile „***“. Der Inhalt dieses Informationsblocks 
variiert etwas je nachdem, ob es sich um ein „Gegenwarts-TRJ“ auf Basis von 
Mess- und Beobachtungsdaten des Zeitraums 1995-2012 oder um ein „Zukunfts-
TRJ“ auf Basis regionaler Klimamodelle für den Zeitraum 2031-2060 handelt, wie 
in der Tab. 1 dargestellt.  
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Tab. 3.1: Beispiel eines Headers der TRJ-Datensätze 
 

 
 
Der erste Block des Headers in Tab. 3.1 enthält Informationen zum Hochwert 
(HW) und Rechtswert (RW) in Metern in der Lambert-konform konischen Projekti-
on (EPSG-Code: 3034) sowie zur Höhenlage über NN und zum Zeitpunkt der Er-
stellung des jeweiligen TRJ-Datensatzes.  
 
Bei der Art der TRJ werden mittleres Jahr, extremer Sommer und extremer Winter 
unterschieden. Sowohl beim extremen Sommer als auch beim extremen Winter 
handelt es sich um einen ganzen Jahreszeitraum mit jeweils einem sehr warmen 
Sommer- bzw. einem sehr kalten Winterhalbjahr. Die vollständige Bezeichnung für 
die beiden extremen Testreferenzjahre lautet „sommer-fokussiertes extrem war-
mes“ bzw. „winter-fokussiertes extrem kaltes“ TRJ. 
 
Bei der nachfolgend aufgeführten Datenbasis gibt es einen Unterschied zwischen 
den sog. Gegenwarts-TRJ und den Zukunfts-TRJ. Im ersteren Fall (siehe Tab. 3.1) 
ist als Datenbasis der Zeitraum 1995-2012 angegeben, was den verwendeten 
Mess- und Beobachtungsdaten entspricht. Im Fall der Zukunfts-TRJ sind insge-
samt 3 Datenbasen aufgeführt. Die erste Datenbasis bezieht sich wieder auf die 
Mess- und Beobachtungsdaten 1995-2012. Datenbasis 2 beschreibt den Kontroll-
zeitraum 1971-2000 sowie in Klammern das berücksichtigte Emissionsszenario. In 
Datenbasis 3 schließlich stehen der Zeitraum für den die Zukunfts-TRJ ermittelt 
werden, also 2031-2060 sowie in Klammern die berücksichtigten Emissionsszena-
rien. Näheres zum Zukunfts-TRJ ist im Kapitel 8 zu finden. 
 
Anschließend folgt ein umfangreicherer Block mit einer Erläuterung der in den Tes-
treferenzjahren verwendeten Parameter. Neben der Parameterbezeichnung sind 
darin die zugehörigen Abkürzungen nebst Einheiten in eckigen Klammern und dem 
Wertebereich in geschweiften Klammern enthalten. Zum Abschluss des Headers 
sind die Parameterabkürzungen in der letzten Zeile eingetragen. 
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Auch die Dateinamen der Testreferenzjahre folgen einer definierten Namenskon-
vention, um bereits aus der Dateibezeichnung die TRJ-Datensätze unterscheiden 
zu können. Es gilt nachfolgend aufgeführte Namenskonvention für die Dateibe-
zeichnung: 

TRJJJJJ_RRRRRRRHHHHHHH_AAAA 
 
JJJJ: Schlüsseljahr zur Unterscheidung zwischen aktuellem und zukünfti-

gem TRJ (JJJJ = 2015 entspricht dem Gegenwarts-TRJ auf Basis der 
Mess- und Beobachtungsdaten 1995-2012; JJJJ = 2045 entspricht 
dem Zukunfts-TRJ auf Basis der regionalen Klimamodelle für 2031-
2060) 

RRRRRRRHHHHHHH: Kennziffer zusammengesetzt aus Rechtswert in Ostrich-
tung und Hochwert in Nordrichtung in Metern in der Lambert-konform 
konischen Projektion (EPSG-Code: 3034) 

AAAA: Art des TRJ (AAAA = Jahr für mittleres Jahr; AAAA = Somm für som-
mer-fokussiertes extrem warmes Jahr; AAAA = Wint für winter-
fokussiertes extrem kaltes Jahr) 

 
1) TRJ2015_ 41695002541500_Jahr 
2) TRJ2015_ 41695002541500_Somm 
3) TRJ2045_ 41695002541500_Wint 

 
 
Im Detail lesen sich die genannten Beispiele folgendermaßen: 
 

1) Gegenwärtiges mittleres TRJ mit Erstellungsjahr 2015 des Koordinaten-
punkts mit Rechtswert 4169500 Meter und Hochwert 2541500 Meter ba-
sierend auf interpolierten Mess- und Beobachtungsreihen des Zeitraums 
1995-2012. 

2) Gegenwärtiges sommer-fokussiertes extrem warmes TRJ mit Erstel-
lungsjahr 2015 des Koordinatenpunkts mit Rechtswert 4169500 Meter 
und Hochwert 2541500 Meter basierend auf interpolierten Mess- und Be-
obachtungsreihen des Zeitraums 1995-2012. 

3) Zukünftiges winter-fokussiertes extrem kaltes TRJ basierend auf regiona-
len Klimamodellen für den Zeitraum 2031-2060 (mittleres Jahr 2045) 
des Koordinatenpunkts mit Rechtswert 4169500 Meter und Hochwert 
2541500 Meter auf interpolierten Mess- und Beobachtungsreihen des 
Zeitraums 1995-2012. 

 
 
4. Interpolation der TRJ-Parameter 
 
4.1 Lufttemperatur 
 
Stündliche Temperaturfelder sind räumlich variabel, so können sich je nach Wet-
terlage teils deutliche atmosphärische Anomalien (z.B. Inversionslagen) ausprä-
gen. Insbesondere in topographisch heterogenen Gebieten, wie z.B. dem Bayeri-
schen Alpenvorland, weist die Verteilung der stündlichen Temperaturverteilung 
oftmals merkliche horizontale Gegensätze auf (z.B. Kaltluftseen als Folge nächtli-
cher Auskühlung). Dies führt zu Schwierigkeiten bei der Interpolation von Stati-
onsdaten.  
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Ein von Frei (2013) entwickeltes Konzept, welches insbesondere in Regionen kom-
plexer Topographie gute Resultate liefert, basiert auf einer Skalentrennung. Zu-
nächst wird der vertikale Temperaturgradient mittels einer nichtlinearen paramet-
rischen Profilfunktion modelliert. Das Temperaturprofil besteht dabei aus zwei li-
nearen Teilbereichen, oberhalb sowie unterhalb der Inversionsschicht, jeweils mit 
demselben Vertikalgradienten. Die Profile beider Schichten sind zueinander ver-
setzt und in der mittleren Schicht über eine kontinuierlich verlaufende Funktion 
miteinander verbunden. Die hier angewendete Funktion lässt dabei Inversions-
schichten unterschiedlicher Stärke, Mächtigkeit und Höhe zu.  
 
Anschließend werden unzureichend aufgelöste Strukturen, sowie mesoskalige 
Anomalien mit starker topographischer Gliederung (z.B. lokale Inversionen in Tä-
lern) mit Hilfe eines nichteuklidischen Distanzgewichtungsschemas modelliert. Die 
Kombination aus Hintergrundfeld und interpolierten Residuen liefert schließlich die 
stündliche Temperaturkarte. Die relative Gewichtung der horizontalen bzw. der 
vertikalen Distanz hängt von der Stabilität der atmosphärischen Schichtung ab. Je 
stabiler die Schichtung, umso größer wird der Einfluss der vertikalen Distanz. Da-
her muss das relative Gewicht der vertikalen Distanz täglich neu angepasst wer-
den. 
 
Die Anwendung dieser Metrik mittels einer distanzgewichteten Interpolation erfor-
dert für jede Station die Berechnung von Feldern nichteuklidischer Distanzen. Da 
dies mit einem hohen Rechenaufwand verbunden ist, müssen die Distanzfelder 
vorgängig zur Interpolation berechnet und permanent gespeichert. Die Distanzfel-
der werden später mittels einer look-up Table aufgerufen. 
 
4.1.1 Einführung in die Methodik 
 
Prinzipiell könnte in diesem Projekt die Implementierung der Software an der Me-
teoSchweiz unverändert übernommen werden (im R-Code geschrieben; R Core 
Team 2011). Die aktuelle Anwendung der Methode erforderte allerdings eine An-
passung an die geographischen Gegebenheiten über Deutschland sowie an die 
projektspezifischen Besonderheiten (stündliche Auflösung gefordert; siehe auch 
Krähenmann et al., 2016). Anpassungen in Konfiguration und Methodik werden im 
Folgenden kurz beschrieben: 
 

 
Abb. 4.1: Einteilung Deutschlands in acht Klimaregionen 
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• Subregionen des Hintergrundfeldes: Das Hintergrundfeld basiert auf für sub-
jektiv definierte Subregionen geschätzten Vertikalprofilen, welche anschlie-
ßend gewichtet zusammengefügt werden. Die Gegebenheiten über Deutsch-
land erfordern eine entsprechende Regionseinteilung. Aufgrund der deutlich 
größeren Fläche Deutschlands sind deutlich mehr Regionen notwendig als über 
der Schweiz (2 Regionen). Bei der Gebietseinteilung spielen insbesondere die 
große Nord-Süd Ausdehnung, die verschiedenen Wetterscheiden (z.B. 
Schwarzwald, Thüringer Wald), die Küstennähe Norddeutschlands sowie das 
Alpenvorland eine entscheidende Rolle. Dies verhindert eine Vermengung hori-
zontaler mit vertikalen Temperaturgradienten. Daher erfolgte eine Einteilung 
Deutschlands in 8 Klimaregionen, mit graduellen Überlappungsbereichen an 
den Regionsgrenzen (siehe Abb. 4.1). 

 
 

 

 
Abb. 4.2: Generalisierte Distanzfelder für Schichtungskoeffizienten λ=10 (oben), 
bzw. λ=100 (unten) für eine Bergstation (a,c) und für eine Talstation (b,d). Die 
Kartenausschnitte überdecken Flächen von 200x200 km² 
 
 
• Generalisierte Distanzfelder: Die Bestimmung der Distanzfelder über einer 

größeren Regionen, mit einer höheren Stationsdichte und einer mehr Statio-
nen ist mit höheren Rechenzeiten verbunden (die Berechnung der Distanzfel-
der muss vor der eigentlichen Interpolation nur einmal erfolgen). Frei (2013) 
berechnete diese Felder für jede Station jeweils über das gesamte Gebiet. Zur 

a) b) 

c) d) 
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Reduktion der Rechenzeit wurde das Gebiet, über welchem das Distanzfeld ge-
rechnet wird, dem Stationstyp entsprechend angepasst verkleinert. Für SYNOP 
Stationen (liefern stündlich Werte) werden die Distanzfelder über einer Fläche 
von 400x400 km² berechnet, für Klimastationen (3-4 Werte täglich) über 
200x200 km², für Stationen benachbarter Länder (stündliche Werte) 400x400 
km² und für Bergstationen (wenige Stationen) 600x600 km². Diese Anpassung 
ist rein technischer Natur, sie stellt keine Beschränkung der gitterpunktweise 
nutzbaren Stationsinformation dar (siehe Abb. 4.2). 

 
• Städtischer Wärmeinseleffekt: Aufgrund der hohen zeitlichen und räumlichen 

Auflösung der TRJ-Datensätze sowie der Tatsache, dass Gebäude zumeist in 
dichter besiedelten Gebieten errichtet werden, spielt der städtische Wärmein-
seleffekt eine entscheidende Rolle. Basierend auf Landnutzungsdaten (CORI-
NE) wird zunächst das Wärmeinselpotential in der Umgebung der Messstatio-
nen untersucht. Bei der Interpolation werden nur Messungen von Stationen 
mit einem geringen Wärmeinselpotential berücksichtigt. Dies soll eine Ver-
mengung der städtischen Wärmeinselanomalie mit topographischen Effekten 
verhindern. Im Anschluss an die Interpolation wird, unter Verwendung einer 
Landnutzungskarte und in Abhängigkeit von der Tageszeit und der aktuellen 
Wetterlage, der städtische Wärmeinseleffekt aufgeprägt. Die städtische Wär-
meinsel wird in Kapitel 5 ausführlich behandelt. 

 
• Ausschluss von Kaltluftsee-Stationen: Diese sind nicht repräsentativ für das 

vertikale Temperaturprofil und erschweren die Anpassung der Profilfunktion. 
Für den Ausschluss entsprechender Stationen wurden statistische Größen so-
wie Expertenwissen aus den Regionalen Klimabüros des DWD herangezogen. 
Besonders hilfreich war der Vergleich der mittleren monatlichen Minimumtem-
peratur sowie der mittleren monatlichen Differenz zwischen Minimum und Ma-
ximum Temperatur im Juli über den Zeitraum 1995-2012 mit der Stationshöhe 
(Abb. 4.3). Um klimatische Ursachen ausschließen zu können, erfolgte der 
Vergleich regionsweise. 

 

 
Abb. 4.3: Vergleich des 18-jährigen Mittelwerts der absoluten Minimumtempera-
tur im Juli mit der Stationshöhe in der Region 6. Ein Großteil der Messwerte hängt 
linear von der Geländehöhe ab, die übrigen Messwerte wurden als suspekt ge-
kennzeichnet 

Suspekte Stationen 
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4.1.2 Validierung der Methodik 
 
Zur Überprüfung der Qualität des Interpolationsverfahrens wurden stündliche 
Temperaturschätzwerte (aus Kreuzvalidierung) mit Stationsmesswerten vergli-
chen. Tab. 4.1 listet Ergebnisse einer Kreuzvalidierung für zwei Methoden im Ja-
nuar/Juli 1995/2005. Sowohl Kriging als auch das Zweischrittverfahren (nichtline-
are Regression & nichteuklidische Distanzinterpolation) erzeugten im Mittel nahezu 
Bias-freie Temperaturkarten. Allerdings erzielte das Zweischrittverfahren in beiden 
Monaten nahezu den halben RMSE des Kriging-Verfahrens, mit einem etwas bes-
seren Ergebnis im Juli. Daher wurde das Zweischrittverfahren zur Regionalisierung 
der Lufttemperatur verwendet. 
 
 
Tab. 4.1: Kreuzvalidierungsergebnis erzielt mittels Vertikalprofil & nichteuklidi-
scher Distanzen sowie mit Kriging für Januar/Juli der Jahre 1995/2005 
 Januar (1995/2005) Juli (1995/2005) 

 Bias 
[hPa] 

RMSE 
[hPa] 

R² Bias 
[hPa] 

RMSE 
[hPa] 

R² 

Kriging 0 1,37 0,63 0 1,46 0,53 
Vert & No-
nEucl 0 0,75 0,90 0 0,82 0,85 

 
 
 
4.1.3 Erstellung stündlicher Temperaturfelder 
 
Abb. 4.4 illustriert die relevanten Schritte zur Erstellung einer Temperaturkarte zur 
Stunde MEZ. In 4.4a sind die angepassten Temperaturprofile für die acht Regionen 
dargestellt. Die Schätzung erfolgt auf Basis gewichteter Stationsbeobachtungen in 
Region 4 und der nahen Umgebung (Distanz maximal 1°). Anwendung der regi-
onsweise bestimmten nichtlinearen vertikalen Temperaturprofile auf das Digitale 
Höhenmodell (Gewichtung der Profile entsprechend der Klimaregionen) liefert das 
Hintergrundfeld (nicht gezeigt). Abb. 4.4b zeigt mittels nicht euklidischer Distanz-
gewichtung interpolierte Residuen (Beobachtung minus Schätzwert des vertikalen 
Temperaturprofils). Es muss beachtet werden, dass die Temperaturprofile für ein 
größeres Gebiet repräsentativ sind und daher die Beobachtungen von Stationen in 
Gebirgstälern nicht reproduziert werden können. Talstationen an welchen Kaltluft-
seen entstehen können werden nicht zur Schätzung des Vertikalprofils verwendet. 
So stehen negative Residuen im Alpenvorland im Zusammenhang mit lokal ver-
stärkter nächtlicher Auskühlung, jene im Norden mit einer Kaltluftadvektion aus 
Nordwesten. Die aktuelle Lufttemperatur um 8 MEZ des 1.7.1995 ergibt sich als 
Summe aus Hintergrundfeld und Residuen Feld und ist in Abb. 4.4c dargestellt. 
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Abb. 4.4: Schritte zur Interpolation der Lufttemperatur am 1.7.1995 um 7 UTC: 
a) vertikales Temperaturprofil in vier Regionen, b) Residuen Karte, c) aktuelle 
Wärmeinsel und d) Temperaturkarte als Summe aus a, b und c 
 
 
4.2 Luftdruck 
 
4.2.1 Methodik und Erstellung stündlicher Druckfelder 
 
Für die Berechnung des Wasserdampfgehaltes und der relativen Feuchte in den 
TRJ-Daten wird der Luftdruck in Barometerhöhe (Stationshöhe plus Aufstellungs-
höhe in der Wetterstation) benötigt. Im aktuellen Projekt wurde allerdings auf 
Normal Null (NN) reduzierter Luftdruck interpoliert, da er sich kontinuierlicher im 
Raum verhält als Luftdruck in Barometerhöhe. Die Quelldaten enthielten bis auf 
wenige Ausnahmen den gemessenen Luftdruck in Barometerhöhe und den redu-

c) d) 

a) b) 
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zierten Luftdruck. Die Reduktionsrechnung beruht auf einem international verein-
barten Verfahren (WMO, 1959), das sich auf das Niveau des mittleren Amsterda-
mer Pegels (gleich NN) bezieht. 
 
Für mitteleuropäische Stationen wird der reduzierte Luftdruck nach Gleichung 4.1 
(Deutscher Wetterdienst, 2008) aus dem Luftdruck in Barometerhöhe berechnet. 
Zur Bestimmung des aktuellen Wasserdampfdrucks E mit dem Aspirations-
Psychrometer wird auf Deutscher Wetterdienst (1998) verwiesen. 
 
 

( )






 ++
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zaEChTR

zg

ehpp 2
*

0

0

[hPa] 
(4.1) 

 
p0  =  reduzierter Luftdruck auf NN [hPa] 
p(h)  =  Luftdruck in Barometerhöhe [hPa] 
g0 =  Normalfallbeschleunigung: 9.80665 m2s-2 
R  =  Gaskonstante trockener Luft: 287.05 m2s-2K-1 
z  =  Barometerhöhe [m] 
T  =  Lufttemperatur in 2 m Höhe über Grund [K] 
E  =  Wasserdampfdruck in Stationshöhe [hPa] 
Ch  =  Beiwert zur Berücksichtigung der mittleren Dampfdruckänderung  

mit der Höhe [K / hPa] (hier Eins gesetzt; WMO, 1959) 
a  =  vertikaler Temperaturgradient 0.65 K / 100 m 
 
 
Zur Interpolation des auf NN reduzierten Luftdrucks wurde ein von Van den Bes-
selaar (2011) und Haylock et al. (2008) beschriebenes Zweischrittverfahren ver-
wendet. Da das hierbei angewendete Kriging-Verfahren eine homogene Stations-
verteilung voraussetzt, mussten die Daten zunächst räumlich homogen gemacht 
werden. Hierzu wurde durch Interpolation des Tagesmittels, unter Verwendung 
zweidimensionaler Thin Plate Splines (TPS; Breite und Länge als unabhängige Va-
riable), zunächst ein Hintergrundfeld (Abb. 4.5a) des reduzierten Luftdrucks er-
zeugt. Anschließend wurden stündliche Abweichungen zum Tagesmittelwert mit-
tels Kriging interpoliert (Abb. 4.5.b). Die Kombination aus Hintergrundfeld und 
interpolierten Abweichungen lieferte schließlich die stündliche Karte des auf NN 
reduzierten Luftdrucks (Abb. 4.5c). Die inverse Anwendung von Gleichung 4.1 lie-
ferte den Luftdruck in Geländehöhe (Abb. 4.5d). Eine detaillierte Beschreibung des 
Verfahrens findet sich in Krähenmann et al. (2016). 
 
Es existiert eine Reihe unterschiedlicher Formeln zur Transformation des Stations-
drucks auf den Druck auf NN und umgekehrt. Während die Barometrische Höhen-
formel lediglich den Luftdruck und die Lufttemperatur verwendet, wird in der For-
mel des Deutscher Wetterdiensts (2008) zudem der Wasserdampfdruck benötigt. 
Allen Formeln gemein ist die zunehmende Ungenauigkeit mit steigender Gelände-
höhe. Um im Interpolationsprozess keine zusätzlichen Ungenauigkeiten zu gene-
rieren, wurden nur Stationsdaten bis maximal 600 m berücksichtigt (der nach 
DWD 2008 berechnete Wert weicht auf der Zugspitze ca. 10 hPa vom Messwert 
ab). 
 

 21 



 

 
Abb. 4.5: Karten des Luftdrucks auf NN (a-c) und auf Geländehöhe (d) am 1. Ja-
nuar 1995 [hPa]. a) Karte des Tagesmittelwerts, b) stündliche Anomalie um 12 
UTC zum Tagesmittelwert, sowie Stundenmittelwert des Luftdrucks in NN (c) und 
auf Geländehöhe (d) um 13 MEZ 
 
 
4.2.2 Validierung der Methodik 
 
Tab. 4.2: Kreuzvalidierungsergebnis erzielt mittels TPS & Kriging sowie nur mit 
Kriging für Januar/Juli der Jahre 1995/2005 

 Januar (1995/2005) Juli (1995/2005) 
 Bias [hPa] RMSE [hPa] Bias [hPa] RMSE [hPa] 
Kriging 0 5,6 0 5,2 
TPS & Kriging -0,1 4,9 -0,1 4,5 

 
 
Tab. 4.2 listet Ergebnisse einer Kreuzvalidierung für zwei Methoden im Januar/Juli 
1995/2005. Sowohl Kriging als auch Kriging kombiniert mit TPS erzeugten im Mit-
tel nahezu Bias-freie Druckkarten. Allerdings führte die Kombination von Kriging 
und TPS in beiden Monaten zu einer deutlichen Reduktion des RMSE, mit einem 
etwas besseren Ergebnis im Juli. 
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Abb. 4.6: Zeitreihen des Luftdrucks auf NN an der Synopstation Aachen im Juli 
2005. Die beobachtete Zeitreihe ist schwarz dargestellt, die mittels TPS & Kriging 
abgeschätzte Zeitreihe rot und die mittels Kriging abgeschätzte Zeitreihe in blau 
 
 
In Abb. 4.6 wird die Zeitreihe des mittels Kriging bzw. Kriging kombiniert mit TPS 
abgeschätzten Luftdrucks exemplarisch für die Station Aachen im Juli 2005 mit 
Messwerten verglichen. Die Zeitreihe des Luftdrucks wurde mittels TPS & Kriging 
nahezu perfekt reproduziert, die mit Kriging erstellte Zeitreihe deckt sich nur zu 
„Klimamesszeitpunkten“ (deutlich mehr Messwerte, daher mehr Information) mit 
der beobachteten Zeitreihe, ansonsten treten Abweichungen von teilweise über 5 
hPa auf. Im Vergleich mit Bodendaten produzierten beide Methoden zwar nahezu 
Bias-freie Daten, allerdings erzeugte die Kombination aus Hintergrundfeld und in-
terpolierten Anomalien (Kriging & TPS) zu nicht „Klimamesszeitpunkten“ deutlich 
realistischere Werte. Daher wurde das Zweischrittverfahren (Kriging & TPS) zur 
Regionalisierung des Luftdrucks gewählt. 
 
 
4.3 Berechnung der Feuchtegrößen 
 
Sowohl die relative Feuchte als auch der Wasserdampfgehalt können aus der Be-
ziehung zwischen Lufttemperatur, Taupunkttemperatur und Luftdruck hergeleitet 
werden. Denn der Taupunkt ist diejenige Temperatur, auf die Luft gekühlt werden 
muss, bei konstantem Dampfdruck, so dass der Dampfdruck gleich dem Sätti-
gungsdampfdruck wird. Daher wurden zunächst die beiden Temperaturgrößen so-
wie der Luftdruck interpoliert (Krähenmann et al., 2016). Aufgrund des ähnlichen 
Verhaltens von Luft- und Taupunkttemperatur wurde der Taupunkt mit demselben 
Verfahren wie die Lufttemperatur interpoliert. Schließlich wurden Taupunkttempe-
raturen die über der Lufttemperatur lagen auf den Wert der Lufttemperatur ge-
setzt (die Lufttemperatur kann nicht unter die Taupunkttemperatur fallen). 
 
Der Wasserdampfgehalt x [g/kg] kann aus der Lufttemperatur, der Taupunkt-
temperatur td und dem Luftdruck (s.o.) abgeleitet werden. Hierzu stehen zum ei-
nen Aspirations-Psychrometer-Tafeln (Deutscher Wetterdienst, 1998) zur Verfü-
gung, zum anderen lässt sich der Wasserdampfgehalt nach folgenden Gleichungen 
berechnen. 
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Der Sättigungsdampfdruck über Eis ei ist etwas niedriger als derjenige über unter-
kühltem Wasser ew. Er wird wie folgt berechnet: 
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TT
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(4.3) 
 
 
 
(4.4) 

 
T = Lufttemperatur in 2 m Höhe über Grund in K, berechnet aus der  

Lufttemperatur t in °C nach: T = 273.15 + t 
e = Sättigungsdampfdruck über Wasser ew oder über Eis ei in hPa 
td = Taupunkttemperatur °C 
pb = Luftdruck in Stationshöhe in hPa 

 
Für eine Taupunkttemperatur von 16.2 °C und eine Luftdruck von 990 hPa ergibt 
sich beispielsweise ein Wasserdampfgehalt von 11.85 g Wasserdampf pro kg tro-
ckener Luft. 
 
Hinweis: Bei der Berechnung des Sättigungsdampfdrucks wurde ausschließlich auf 
Gleichung 4.5 zurückgegriffen, da die zugrunde liegenden Beobachtungsdaten kei-
ne Auskunft darüber geben, ob die Messung der Taupunkttemperatur über Wasser 
oder über Eis stattfand. Dies führt bei Temperaturen unter dem Gefrierpunkt zu 
einem zumeist geringen Fehler. Lediglich bei strengem Frost (unter -10 °C) sind 
die Unterschiede von größerer Bedeutung. 
 
Die relative Feuchte [%] wird aus der Lufttemperatur t und der Taupunkttempe-
ratur td bestimmt: 
  

( )
( )te
teRH d100=  (4.5) 

Für eine Lufttemperatur t = 21 °C und eine Taupunkttemperatur td = 7 °C muss 
für t und td jeweils der Sättigungsdampfdruck nach Gleichung 4.3 berechnet und in 
Gleichung 4.5 eingesetzt werden. Es ergibt sich RH = 40 %. 
 
 
4.4 Bedeckungsgrad 
 
Der Bedeckungsgrad wird an zahlreichen Stationen des DWD erfasst, allerdings 
weisen die Daten besonders nachts etliche Beobachtungslücken auf (siehe erster 
Zwischenbericht). Der Bedeckungsgrad des Himmels wird in Achteln abgegeben, 
wobei, unabhängig von Höhe und Gattung, alle Wolken hinzugezählt werden, die 
sich oberhalb des jeweiligen Standorts befinden. Der Bedeckungsgrad kann räum-
lich sowie zeitlich stark variieren. Faktoren wie orographischer Staueffekt oder 
starker Wind führen zu komplexen räumlichen Strukturen der Wolkendecke. Die 
räumlich begrenzten Bewölkungsfelder können vom Stationsnetzwerk nur unzu-
reichend erfasst werden, weshalb eine Regionalisierung mittels einfacher Interpo-
lationsmethoden nicht zielführend ist. Einen Ausweg bietet die Kombination von 
Boden- und Satellitenmessungen, denn Satelliten erfassen den aktuellen Bede-
ckungsgrad flächendeckend sowie in hoher räumlicher und zeitlicher Auflösung. 
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CM SAF erstellte für den Zeitraum 1983-2014 einen Wolkenalbedo- (CAL-) Daten-
satz aus Satellitenmessungen. CAL wird mit Hilfe des Heliosat-Algorithmus (z.B. 
Cano et al., 1986) aus der normierten Beziehung der Reflexion sichtbaren Lichts 
bei bewölktem und wolkenlosem Himmel abgeleitet und kann Werte zwischen 0 
(wolkenlos) und 1 (bedeckt) annehmen. Die Abweichung der aktuellen Reflexion 
von jener bei wolkenlosem Himmel ist ein Maß für den Bedeckungsgrad. Da CAL 
auf Satellitenbeobachtungen im sichtbaren Wellenlängenbereich basiert, sind nur 
tagsüber Werte verfügbar. Erst seit 2005 befinden sich METEOSAT-Satelliten der 
zweiten Generation (MSG) mit dem Sensor SEVIRI im Weltraum. Der SEVIRI Sen-
sor ist, anders als der zuvor verwendete MVIRI-Sensor, auch mit Kanälen im Nah-
Infrarot bestückt die nächtliche Wolkenbeobachtungen ermöglichen. Das Produkt 
wird mittels des NWC SAF MSG 2010 Algorithmus (EUMETSAT, 2009), einer Wol-
kenmaskenmethode, erzeugt. Die resultierende Wolkenmaske (CFC) enthält vier 
Kategorien: bedeckt, wolkenfrei, wolkenkontaminiert sowie als unsicher gekenn-
zeichnete Bildpunkte. Vergleiche mit Bodenbeobachtungen ergaben, dass die An-
gabe „wolkenkontaminiert“ einem Wert von rund 6/8 entspricht (Jörg Trentmann, 
pers. com.). Das Verfahren wird im Folgenden beschrieben, für Details sei auf 
Krähenmann et al. (2016) verwiesen. 
 
4.4.1 Erstellung stündlicher Felder aus CAL (tagsüber) 
 
Aus Konsistenzgründen wurden über den gesamten TRJ-Zeitraum (1995-2012) zur 
Erstellung des Wolkendatensatzes tagsüber CAL-basierte Bedeckungsgrade ver-
wendet. Dabei wurde angenommen, dass Werte von 0 wolkenlosem Himmel (0/8) 
und solche von 1 bedecktem Himmel (8/8) entsprechen. Da bodengestützte Be-
obachtungen subjektiv sind und vom tatsächlichen Bedeckungsgrad abweichen 
können, wurde den Satellitendaten mehr Gewicht gegeben. Allerdings sind satelli-
tengestützte Bedeckungsgrade morgens und abends tendenziell etwas zu niedrig 
(vergleiche Abb. 4.7a und 4.7b). Um diesen Bias zu kompensieren, wurden CAL-
basierte Bedeckungsgrade mittels einer Residuen-Interpolation (Abweichung satel-
litenbasierter CAL zu Stationswert) korrigiert. Zu beachten ist, dass der Beobach-
ter am Boden den Bedeckungsgrad des gesamten für ihn sichtbaren Himmel be-
wertet, was je nach Horizontüberhöhung einem Kreis mit Radius von rund 30 km 
entspricht. Das Satellitenabgeleitete Produkt besitzt hingegen eine Auflösung von 
rund 4x4 km². Um beide Datensätze vergleichbar zu machen, wurden zur Residu-
en-Bestimmung über jeder Station 200 Bildpunkte gemittelt. Summation von Hin-
tergrundfeld und interpolierten Residuen lieferte schließlich für die Tagesphase 
korrigierte Karten stündlicher Bedeckungsgrade (Abb. 4.7c).  
 

 
Abb. 4.7: Bedeckungsgrad [1/8] am 1.1.1995 um 15 MEZ, a) an Bodenstationen 
erfasst bzw. b) CAL Daten, sowie c) CAL Daten Residuen-interpoliert 

a) b) c) 
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4.4.2 Erstellung stündlicher Felder aus CFC (nachts) 
 
CFC Daten basieren auf Satellitenbeobachtungen im visuellen und nahinfraroten 
Wellenlängenbereich und sind daher, im Unterschied zu den CAL Daten, auch 
nachts verfügbar. Da CFC Daten erst seit 2005 vorliegen, können vor 2005 nächt-
liche Bedeckungsgrade nicht direkt aus CFC abgeleitet werden. Zur Regionalisie-
rung des nächtlichen Bedeckungsgrades wurden im Projekt TRJ-Weiterentwicklung 
daher mittels Hauptkomponentenanalyse (PCA) aus CFC Daten ermittelte dominie-
rende Muster der Wolkenvariabilität als Prädiktoren verwendet. Solche Bewöl-
kungsmuster stehen in Zusammenhang mit wiederkehrenden Wetterereignissen 
über Deutschland, inklusive deren hochaufgelöster Strukturen. Typische Wolken-
muster wurden für jeden Kalendermonat aus 6-stündlich gemittelten CFC-Feldern 
aller Daten über den Zeitraum 2006-2012 extrahiert (siehe Abb. 4.8). Die Interpo-
lation stündlicher bodengestützter Wolkenbeobachtungen (4.9a) erfolgte zunächst 
mittels multipler linearer Regression, wobei die ersten 13 PCA (rund 80% erklärte 
Varianz) als Prädiktoren dienten. Dies lieferte die in Abb. 4.9b dargestellte Regres-
sionskarte. Anschließend wurden die Residuen (Regressionsfehler) mit Hilfe eines 
Distanzgewichtungsverfahrens interpoliert. Summation von Hintergrundfeld und 
interpolierten Residuen lieferte schließlich für die Nachphase stündliche Karten des 
Bedeckungsgrades (Abb. 4.9c). 
 

 

 

b) 

a) 
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Abb. 4.8: Räumliche Kovarianz Muster bzw. PCA-Ladungen 6-stündlicher Mittel-
werte für 13-18 MEZ a) im Januar und b) im Juli 
 
 

 
Abb. 4.9: Bedeckungsgrad [1/8] am 1.1.1995 um 15 MEZ, a) an Bodenstationen, 
bzw. für b) Regression gegen PCAs, sowie c) Regression gegen PCAs plus Residu-
en-interpoliert 
 
 
4.4.3 Validierung stündlicher Bedeckungsgrade 
 
Tab. 4.3 listet Ergebnisse einer Kreuzvalidierung, wobei CAL-basierte Felder nur 
tagsüber verfügbar waren und somit auch nur dann ausgewertet werden konnten. 
Da stationsbasierte Bedeckungsgrade für eine Himmelsfläche von rund 2500 km² 
gelten, wurden zur Qualitätsprüfung jeweils Bildpunkte im Umkreis von 25 km je-
der Station gemittelt. Beide Datensätze (CFC- sowie CAL-basiert) schnitten in al-
len Kriterien ähnlich gut ab, mit etwas besseren Ergebnissen im Juli. Beide waren 
nahezu Bias-frei und korrelierten gut mit bodenbasierten Bedeckungsgraden.  
 
Tab. 4.3: Kreuzvalidierungsergebnis CFC- sowie CAL-basierter Bedeckungsgrade 
[1/8] im Vergleich mit Daten von ca. 600 Stationen für Januar und Juli 1995 

 Januar Juli 
 Bias [1/8] RMSE [1/8] R² Bias [1/8] RMSE [1/8] R² 
CFC-basiert -0,1 1,1 0,83 0 1,0 0,87 
CAL-basiert -0,1 1,1 0,80 0 1,1 0,85 

 
 
In Abb. 4.10 sind die Varianz der Bedeckungsgrade (a-c) bzw. dessen mittlerer 
Tagesgang im Januar 1995 dargestellt. Auch hierzu wurden zur Qualitätsprüfung 
jeweils Bildpunkte im Umkreis von 25 km jeder Station gemittelt. Im Beobach-
tungsdatensatz (a) ist die Variabilität des Bedeckungsgrads in Küstennähe sowie 
im Bergland am höchsten. CAL- (b) bzw. CFC- (c) basierte Bedeckungsgrade wei-
sen zumeist eine ähnliche Varianzverteilung auf, jedoch besonders im CFC-
basierten Produkt etwas reduziert. Die mittleren Tagesgänge des Bedeckungsgra-
des (d) sind in den untersuchten Datensätzen nahezu identisch. Der Ausreißer im 
Tagesgang der CAL-basierten Daten um 17 MEZ steht im Zusammenhang mit dem 
Sonnenuntergang. Da CAL auf Satellitenbeobachtungen im sichtbaren Wellenlän-
genbereich basiert, sind deren Werte bei Dämmerung recht ungenau.  
 
Im Vergleich mit Bodendaten schnitten beide Satellitenprodukte insgesamt gut ab. 
Während CAL-basierte Daten etwas realistischere Varianzen aufweisen, stehen 

a) b) c) 
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CFC-Daten jedoch auch nachts zur Verfügung. Daher wurden nachts sowie bei 
Dämmerung CFC- und tagsüber CAL-basierte Bedeckungsgrade verwendet. 
 

 
Abb. 4.10: Varianz der Bedeckungsgrade aus CFC bzw. CAL Daten erstellter Ras-
terdatensätze im Vergleich mit bodenbasierten Beobachtungen, der Werten um 
11-13 MEZ im Januar 1995, für a) an Bodenstationen, b) CFC-basierter bzw. c) 
CAL-basierter Rasterdaten und d) mittlerer Tagesgang der drei Datensätze an Ko-
ordinaten der Bodenstationen 
 
 
4.5 Kurzwellige Strahlungsparameter 
 
Sowohl die direkte als auch die diffuse kurzwellige Strahlung sind Bestandteil der 
TRJ- Datensätze. An den Wetterstationen des DWD werden zumeist die diffuse 
und die Globalstrahlung erfasst, beide Komponenten des solaren Strahlungsspekt-
rums liegen zwischen 300 nm und 1 μm. Die Globalstrahlung (SIS) entspricht der 
gesamten an der Station ankommenden Sonnenstrahlung und bildet die Summe 
aus direkter und diffuser Strahlung. Die direkte Strahlung (SID) ergibt sich daher 
aus der Differenz der gemessenen diffusen und Globalstrahlung. Aufgrund der nur 
rund 30 Stationen des DWD (siehe Kapitel 2) an denen Messungen der kurzwelli-
gen Strahlungskomponenten durchgeführt werden, ist die Verwendung von Prä-
diktoren zur Regionalisierung von SIS und SID besonders wichtig. 
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Für die Erstellung ortsgenauer TRJ wurde ein Verfahren verwendet, welches In-
formationen aus Satelliten- und Stationsdaten in geeigneter Weise kombiniert 
(Krähenmann et al., 2016). Satelliten liefern mittels radiometrischer Messungen 
flächendeckende Informationen zu solaren Strahlungsflüssen zwischen der Erd-
oberfläche und der Atmosphäre. Verwendet wurde ein im Satellite Application Fa-
cility on Climate Monitoring (CM SAF) erstellter 30-jähriger Klimadatensatz (1983-
2012) für die kurzwelligen Strahlungskomponenten Globalstrahlung (SIS) und di-
rekte Einstrahlung (SID), mit einer räumlichen Auflösung von ca. 0.05° und einer 
zeitlicher Auflösung von bis zu 15 Minuten (Posselt et al., 2011). SIS und SID ba-
sieren auf Messungen der sichtbaren Kanäle der auf den METEOSAT-Satelliten in-
stallierten Sensoren MVIRI (bis 2005) und SEVIRI (ab 2005). SIS und SID werden 
mit Hilfe des Heliosat-Algorithmus (z.B. Cano et al., 1986) aus der Helligkeit des 
Untergrunds (z.B. helle Wolken => wenig Strahlung; dunkler Untergrund => viel 
Strahlung) abgeleitet, wobei eine Selbstkalibrierungsmethode verwendet wird. Die 
Selbstkalibrierungsmethode gewährleistet die Homogenität der Datensätze trotz 
Satellitendegradation und Satellitenwechsel. Posselt et al. (2012) fanden im Ver-
gleich zu Stationen des Baseline Surface Radiation Network (BSRN; Ohmura et al., 
1998) einen mittleren absoluten Bias von 15 Wm-2 für Tagessummen der SIS und 
von 20 Wm-2 für Tagessummen der SID.  
 
Der Bias kann allerdings besonders während des Winters über Schnee deutlich 
größer sein. Der aktuelle Bedeckungsgrad wird aus den Helligkeitsunterschied der 
aktuellen Messung gegenüber einem Referenzwert (Bodenalbedo ohne Wolken; 
wird alle 14 Tage aktualisiert) abgeleitet. Da sowohl Schnee als auch Wolken 
kurzwellige Strahlung gut reflektieren, ist eine Unterscheidung schwierig. Dies gilt 
insbesondere wenn neuer Schnee gefallen ist, da die Bodenalbedo nur alle 14 Ta-
ge aktualisiert wird. Der Neuschnee wird dann als helle (dicke) Wolke identifiziert, 
was zu einer deutlichen Unterschätzung des kurzwelligen Strahlungseintrags führt. 
Während Satelliten Flächenmittelwerte liefern, messen Stationen nur punktuell, 
weshalb beide Datensätze nicht direkt vergleichbar sind. Je länger allerdings die 
Mittelungsperiode ist, desto besser lassen sich beide Datensätze vergleichen.  
 
4.5.1 Globalstrahlung 
 
4.5.1.1 Qualitätsprüfung der Satellitendaten 
 
Bodendaten liefern zwar nur punktuell Messdaten, allerdings liefern hochwertige 
Pyranometer Stationen Stundemittelwerte mit einem Messfehler von weniger als 5 
W/m² (Ohmura et al., 1998). Die kurzwelligen Strahlungskomponenten gehören 
zu den wichtigsten TRJ-Parameter, da sie über Rückkopplungsprozesse die Innen-
raumtemperatur von Gebäuden merklich beeinflussen können. Neben dem Mittel-
wert müssen daher auch Strahlungstages- bzw. Jahresgang, sowie Extrema kurz-
welliger Strahlung möglichst genau bekannt sein. Um eine gleichmäßig hohe Qua-
lität kurzwelliger Strahlungsparameter in den ortsgenauen TRJ zu erzielen, wurden 
zur Erstellung der TRJ-Basisdaten neben Stationsmessungen auch satellitenge-
stützte Messungen verwendet. Aus Satellitendaten abgeleitete Globalstrahlungsda-
ten liegen in hoher zeitlicher und räumlicher vor und weisen im Mittel über längere 
Zeiträume einen geringen Bias auf (rund 5 W/m²; z.B. Possel et al., 2012). 
 
Zunächst wurde die Qualität der Satellitendaten überprüft. Dazu wurde ein Ver-
gleich mit Bodendaten vorgenommen. Die vom RKB Hamburg bereitgestellten bo-
denbasierten Strahlungsdaten lagen in Wahrer Ortszeit (WOZ) vor. Die instantan 
erfassten Satellitendaten, welche halbstündlich in UTC Zeit vorlagen, wurden da-

 29 



her an den entsprechenden Bildpunkten über den Bodenstationen in Mittelwerte 
der Stunde WOZ umgerechnet. Da WOZ standortspezifisch ist (hängt ab von Jah-
reszeit und geographischer Länge), erfolgte die Umrechnung stündlich sowie stati-
onsweise. Dazu wurden für eine bestimmte Stunde WOZ zunächst die drei nächst-
gelegenen Messzeitpunkte der Satellitendaten (in UTC) ermittelt. Die entspre-
chenden Messwerte wurden, nach zeitlichem Abstand gewichtet, gemittelt. Der 
resultierende Mittelwert enthält einen geringen Fehler, da der Tagesgang der sola-
ren Einstrahlung nicht linear ist (siehe Abb. 4.11). Zur Korrektur wurde ein Faktor 
bestimmt, der dem Verhältnis aus der für Bodendaten in WOZ angegebenen extra-
terrestrischen Strahlung (EXT) und der im Mittelungsverfahren errechneten EXT 
(zu denselben Zeitpunkten) entspricht. Die aus den Satellitendaten errechneten 
Werte wurden schließlich mit dem Korrekturwert multipliziert. 
 

Abb. 4.11: Hypothetischer Tagesgang der extrater-
restrischen Strahlung (EXT). Die zeitliche Änderung 
von EXT ist nicht linear (vergrößerter Ausschnitt) 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
Der satellitenbestimmte Strahlungstagesgang weist einen orts-, jahreszeit- und 
tageszeitspezifischen Bias (Satellitenwert minus Stationswert) auf (Abb. 4.12 und 
4.13). Der absolute Fehler ist im Sommer und zur Mittagszeit am höchsten. Der 
relative Fehler (Fehler im Verhältnis zum Messwert) überwiegt dagegen in den 
Morgenstunden bzw. im Winter. Dies liegt einerseits am flacheren Einstrahlungs-
winkel im Winter sowie am Morgen, wodurch der Kontrast der Wolken zum Unter-
grund (worauf die Ableitung der Strahlungsdaten basiert) vermindert wird. Ande-
rerseits kann Schnee nur schwer von Wolken unterschieden werden, woraus eben-
falls ein größerer relativer Fehler resultiert. Ein an der MeteoSchweiz entwickeltes 
Heliomont-Verfahren zur Ableitung kurzwelliger Strahlungsparameter aus Satelli-
tendaten (Stöckli, 2013) verwendet neben sichtbaren Kanälen auch Kanäle im 
Nah-Infrarot Bereich. Dadurch kann besser zwischen beschneiten Oberflächen und 
Wolken unterschieden werden. Da das CM SAF Produkt des DWD im Vergleich mit 
Bodendaten ähnlich gut bzw. im Norden Deutschlands sogar besserer abschnitt, 
diente es als Basis für die kurzwelligen Strahlungskomponenten in den TRJ.  
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Abb. 4.12: Shaded Contour Plots der Differenzentagesgänge zwischen Satelliten-
daten und Bodendaten für Lindenberg, im Zeitraum 2004 bis 2010. Die Differen-
zen der vom CM SAF erstellten Satellitendaten sind blau dargestellt, diejenigen 
der von MeteoSchweiz erstellten Daten rot. Linien stellen den Median der Differen-
zen dar, schattierte Bereiche das 50%-Konfidenzintervall 
 
 

 
Abb. 4.13: Wie Abb. 4.12, aber für den Standort Hohenpeissenberg 
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4.5.1.2 Erstellung stündlicher Globalstrahlungsfelder 
 
Zunächst mussten aus den halbstündlichen Globalstrahlungsfeldern mittlere Felder 
der Stunde MEZ erstellt werden. Hierzu wurden für eine bestimmte Stunde MEZ 
die drei zeitlich nächsten (siehe Abb. 4.14; hier für 12 MEZ) Rasterfelder ermittelt. 
Die Rasterfelder wurden, entsprechend ihrem zeitlichen Abstand zum Zeitpunkt 
MEZ minus 30 Min., gewichtet gemittelt. Um den Fehler des resultierenden Feldes 
(Tagesgang der solaren Einstrahlung nicht linear; siehe Abb. 4.11) zu eliminieren, 
wurde das Globalstrahlungsfeld der Stunde MEZ mit dem Verhältnis aus tatsächli-
cher EXT und berechneter EXT dieser Stunde MEZ multipliziert (Abb. 4.15). 

 
Abb. 4.14: Rasterfelder der Globalstrahlung [W/m²] am 12.7.1995 zu drei Zeit-
punkten 
 

 
Abb. 4.15: a) Aus drei Werten gemittelte Globalstrahlungssumme [W/m²], b) 
über die extraterrestrische Strahlung ermittelter Korrekturfaktor und c) normierte 
mittlere Globalstrahlung (Werte 0-1), jeweils 12.7.1995 zur Stunde 12 MEZ 
 
 
Die Korrektur des SIS-Datensatzes erfolgte in zwei Schritten. Zunächst wurde eine 
wolkenmaskenbasierte Korrektur durchgeführt, gefolgt von einer Residuen-
Interpolation. Bei der wolkenmaskenbasierten Korrektur steht auf der einen Seite 
die fehlerhafte Wolkenalbedo aus welcher SIS abgeleitet wurde und auf der ande-
ren Seite ein aus Stationsdaten und typischen Wolkenmustern abgeleiteter Wol-
kendatensatz (siehe Kapitel 4.4). Zunächst wurde die aktuelle Abhängigkeit der 
SIS vom Bedeckungsgrad an den einzelnen Pyranometer-Stationen ermittelt. Dazu 
wurden normierten SIS-Tagessummen gegen den mittleren Bedeckungsgrad auf-
getragen (Abb. 4.16c). Anwendung dieser Abhängigkeit auf den stationsbasierten 
Wolkendatensatz (Abb. 4.16b) lieferte einen „wolkenreferenzierten“ SIS-Datensatz 
(Abb. 4.16e). Die in Abb. 4.16a und 4.16b ersichtlichen Bewölkungsmuster sind 
sich zwar ähnlich, allerdings ist die Wolkenalbedo besonders über Süddeutschland 
zu gering. Eine mögliche Erklärung dafür ist das Abschmelzen einer Schneedecke, 

10.9 
 

11 4 
 

11 9 
 

 

10.9 MEZ 11.4 MEZ 11.9 MEZ 

a) b) c) 
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die tags zuvor noch deutlich ausgeprägter war (Stationsmessungen deuten darauf 
hin). Auch der stationsbasierte Bedeckungsgrad (Abb. 4.16b) ist mit Unsicherhei-
ten verbunden (u.a. durch Verunreinigung). Um Fehler in der daraus abgeleiteten 
Globalstrahlung zu reduzieren, wurde sie mit der satellitenbasierten Globalstrah-
lung gewichtet summiert (Abb. 4.16f). Die Gewichtung der Globalstrahlungsdaten-
sätze in Abb. 4.16a und 4.16b basierte auf den Differenzen zwischen den Boden-
messungen und dem jeweilig nächsten Gitterpunktwert beider Rasterdatensätze. 
 

 

 
Abb. 4.16: a) satellitenbasierter mittlerer Bedeckungsgrad, b) aus Stationsdaten 
und typischen Wolkenmustern abgeleiteter Bedeckungsgrad, c) normierte SIS-
Tagessumme als Funktion des mittleren Bedeckungsgrads, d) satellitenbasierte 
SIS-Tagessumme, e) SIS nach Anwendung der Funktion in c) auf b) und f) ge-
wichtete Summe von d) und e) am 26.1.1995 
 
 
Anschließend wurden die normierten Differenzen zwischen den Bodenmessungen 
und der SIS-Tagesumme (Abb. 4.16f), unter Berücksichtigung der Koordinaten, 
der Höhe und der SIS-Tagessumme, interpoliert (liefert Abb. 4.17a). Die Summe 
aus Abb. 4.16f und Abb. 4.17a liefert Abb. 4.17b. Der korrigierte Stundenwert 
(Abb. 4.18a) entspricht dem Verhältnis aus korrigierter und satellitenbasierter 
SIS-Tagessumme (Abb. 4.17c) multipliziert mit dem aktuellen SIS-Stundenwert.  
 

a) b) c) 

d) e) f) 
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Abb. 4.17: a) Interpolierte Differenzen (W/m²), b) gewichtete Summe aus a) und 
4.16f) (W/m²) und c) Verhältnis aus b) zu 1.6d) am 26.1.1995 
 
 

 
Abb. 4.18: a) Korrigiertes Feld der Globalstrahlung und b) Differenz zum nicht 
korrigierten Rasterfelder am 26.1.1995 zur Stunde 12 MEZ [W/m²] 
 
 
4.5.1.3 Validierung der korrigierten Globalstrahlungsfelder 
 
Sowohl die Anwendung der aus Stationsdaten abgeleiteten SIS-Funktion auf inter-
polierte Bewölkungsdaten als auch die Interpolation der Residuen ist mit Unsi-
cherheiten verbunden. Zum einen sind stationsbasierte Beobachtungen des Bede-
ckungsgrads subjektiv (siehe Kapitel 4.4), zum anderen ist die Messnetzdichte der 
Pyranometer-Stationen mit rund 30 Stationen (siehe Kapitel 2) eher gering, wes-
halb nicht alle Regionen hinreichend repräsentiert sind. Ziel der Korrektur war es 
grobe Ungenauigkeiten der satellitenbasierten SIS zu reduzieren. Dies gelingt nur 
dann wenn die im Verfahren berücksichtigte Größen (Bedeckungsgrad, Stations-
werte) die Fehler in den Daten zu einem bestimmten Zeitpunkt hinreichend erklä-
ren können. Um die Verbesserung des Datensatzes zu gewährleisten, wurde das 
oben beschriebene Verfahren mittels Kreuzvalidierung überprüft. Nur an Tagen, an 
denen sowohl der Bias als auch der MAE reduziert werden konnten, wurde das 
Korrekturverfahren auch angewendet. An den übrigen Tagen wurde der satelliten-
basierte SIS Wert unverändert verwendet. Im Folgenden werden die Kreuzvalidie-
rungsergebnisse diskutiert. 
 

a) b) c) 

a) b) 
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Tab. 4.4. Vergleich der originalen und der korrigierten SIS-Tagessummen über 32 
Stationen und den Zeitraum 1995-2012 (Resultate für Originalserie in Klammern) 

Monat 
BIAS 

[Wm-2] 
MAE 

[Wm-2] 
SDD R² 

Anteil [%]     
> 15 W∙m−2 

Jan  0.1 [-1.9]   4.3 [6.6]   5.9 [9.8] 0.92 [0.78]    2 [10] 
Feb -0.1 [-4.1]   6.1 [9.4]   8.1 [13.6] 0.95 [0.85]    6 [18] 
Mär -0.2 [-3.5]   8.3 [11.6] 11.0 [17.1] 0.96 [0.91]  15 [24] 
Apr -0.2 [0] 10.0 [11.4] 13.2 [15.0] 0.96 [0.96]  22 [28] 
Mai -0.2 [-3.3] 11.8 [13.5] 15.4 [17.2] 0.97 [0.96]  29 [36] 
Jun  0.0 [-3.9] 12.9 [15.1] 16.8 [19.2] 0.96 [0.95]  34 [41] 
Jul  0.2 [-2.0] 12.8 [14.4] 16.8 [18.6] 0.95 [0.95]  33 [38] 
Aug -0.1 [1.2] 10.7 [13.2] 14.1 [16.8] 0.96 [0.94]  25 [35] 
Sep -0.1 [1.7]   8.5 [10.3] 11.1 [13.1] 0.96 [0.95]  16 [24] 
Okt  0.0 [1.6]   6.4 [8.2]   8.6 [11.1] 0.95 [0.93]    7 [14] 
Nov  0.0 [0.8]   4.5 [5.7]   6.3 [8.4] 0.92 [0.87]    3 [6] 
Dez  0.0 [-0.2]   3.5 [5.2]   4.9 [7.7] 0.90 [0.76]    1 [5] 
jährlich  0.0 [-1.1]   8.3 [10.4] 11.0 [14.0] 0.95 [0.90]  16 [23] 

 
Tab. 4.4 fasst die Validierungsergebnisse der korrigierten SIS Tagessummen 
(nicht korrigiert in Klammern) an 32 Pyranometer Stationen im Zeitraum 1995-
2012 zusammen. Der Bias der korrigierten Daten konnte in allen Monaten auf 
Werte nahe 0 Wm-2 reduziert werden. Die mittlere Korrelation verbesserte sich von 
0.90 auf 0.95, mit der größten Verbesserung während der Wintermonate. Zudem 
konnte die Streuung der Fehler (SDD) verringert und der Anteil der Tageswerte, 
die unterhalb des Fehlergrenzwerts von 15 W/m² liegen, gesteigert werden. Die-
ser Grenzwert setzt sich zusammen aus der 10 W/m² Qualitätsanforderung für die 
satellitenbestimmte SIS entsprechend der Definition nach dem Global Climate Ob-
serving System (GCOS) und einer Messungenauigkeit von 5 W/m² an Pyranome-
terstationen (Ohmura et al., 1998). Die anteilig größten Verbesserungen (insbe-
sondere die erklärte Varianz R²) während des Winters können zum einen durch 
den größeren relativen Bias der nicht korrigierten Werte während dieser Jahreszeit 
und zum anderen durch die erschwerte SIS-Ableitung bei Schnee erklärt werden. 
 

Abb. 4.19: Entwicklung a) des Bias und b) des MAE [W/m²] der originalen (ge-
strichelt) und der korrigierten (durchgezogene Linie) SIS Reihe im Zeitraum 1995 
– 2012, dargestellt für das Jahresmittel, den Sommer und den Winter 
 
Abb. 4.19 zeigt den Einfluss des Korrekturverfahrens auf die SIS Zeitserie an Hand 
des mittleren jährlichen bzw. saisonalen Bias- (a) und MAE- (b) Verlaufs im Zeit-
raum 1995-2012. Sowohl der Bias- als auch der MAE- Verlauf der korrigierten Se-
rie zeigt im Vergleich zur Originalserie eine bedeutend höhere Stabilität über den 

a) b) 
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Untersuchungszeitraum, besonders während der Sommermonate (rote Linie). Der 
Bias der korrigierten Serie wurde im Mittel auf ~ 0 W/m² reduziert, der MAE wur-
de um 1-4 W/m² verringert. Der Sprung in der sommerlichen Bias-Serie der Origi-
naldaten um 2006 (4.19a) steht in Zusammenhang mit einem Sensorwechsel 
(MVIRI zu SEVIRI) in der Meteosat Satellitenreihe. Auch dieser konnte eliminiert 
werden, wodurch die Zeitserie deutlich homogener wurde. 
 

 

 
Abb. 4.20: Vergleich originaler (graue Balken) und korrigierter (rote Balken) SIS-
Tagessummen an den 32 Stationen. (a) Bias und (b) MAE [Wm-2] im Zeitraum 
1995-2012. Die Boxen repräsentieren den Interquartil Bereich (IQR), die Whisker 
reichen bis 1.5 Mal den IQR und zeigen den Streubereich der jeweiligen Statistik 
an 
 
Wie Abb. 4.20 zeigt, ist der mittlere absolute Fehler (MAE) meist unterhalb des 
Grenzwerts von 15 W/m². Größere Unterschiede zwischen Stationsmesswerten 
und den originalen satellitenbasierten SIS-Werten treten an den höher gelegenen 
Stationen Hohenpeissenberg (Nr. 2), Fichtelberg (Nr. 14) sowie in Küstennähe 
(Nr. 28-32) auf. An den höher gelegenen Standorten führt das Schneeproblem 
besonders im Winter in einer Unterschätzung der SIS-Werte. An den küstennahen 
Stationen leidet die Genauigkeit des Satellitenprodukts an der im Tages- und Jah-
resgang der Sonnenhöhe stark wechselnden Reflektion des Meerwassers. An den 
Standorten konnte der Bias mittels teils deutlich reduziert werden (z.B. Nr. 2 von -
7 Wm-2 auf 0 Wm-2, Nr. 14 von -6 Wm-2  auf 2.5 Wm-2), der MAE verringerte sich 
meist um rund 3 Wm-2.  
 
Die Ergebnisse demonstrieren, dass oben beschriebenes Korrekturverfahren auch 
regionale Unterschiede in der Fehlerausprägung berücksichtigt und wurde daher 
zur Korrektur des Satellitendatensatzes über Deutschland verwendet. 

a) 

b) 
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Abb. 4.21: Vergleich originaler (graue Balken) und korrigierter (rote Balken) SIS-
Tagessummen an den 32 Stationen. (a) Bias- und (b) MAE- Jahresgang [Wm-2] im 
Zeitraum 1995-2012. Die Boxen repräsentieren den Interquartil Bereich (IQR), die 
Whisker reichen bis 1.5 Mal den IQR und zeigen den Streubereich der jeweiligen 
Statistik an 
 
Wie Abb. 4.21 zeigt, weisen der Bias und der mittlere absolute Fehler (MAE) der 
originalen Satellitendaten (graue Balken) einen Jahresgang auf. Der negative Bias 
(a) in den Wintermonaten und im Frühling kann dem Schneeproblem zugeordnet 
werden. Der während des Sommers deutlich höhere MAE (b) kann den in dieser 
Jahreszeit höheren Absolut SIS-Werten zugeordnet werden. Nach der SIS-
Korrektur (rote Balken) weist der mittlere Bias (a) keinen Jahresgang mehr auf 
und auch seine Schwankungsbreite konnte deutlich reduziert werden. Der MAE (b) 
weist zwar weiterhin einen Jahresgang auf, seine Werte konnten im Mittel aber in 
allen Monaten um rund 3 Wm-² gesenkt werden. 
 
4.5.2 Direktstrahlung 
 
4.5.2.1 Erstellung stündlicher Direktstrahlungsfelder 
 
Zunächst mussten aus den halbstündlichen SID-Felder mittlere SID-Felder der 
Stunde MEZ erstellt werden. Wie bei SIS, wurden für eine bestimmte Stunde MEZ 
die drei zeitlich nächsten Rasterfelder, anhängig vom zeitlichen Abstand des aktu-
ellen Satellitenbildes zum Zeitpunkt MEZ minus 30 Minuten, gewichtet gemittelt. 
Um der Nichtlinearität des Tagesgangs der solaren Einstrahlung Rechnung zu tra-
gen (siehe Abb. 4.11), wurde das SID-Feld der Stunde MEZ mit dem Verhältnis 
aus tatsächlicher EXT und berechneter EXT dieser Stunde MEZ multipliziert.  
 
Das SID zu SIS Verhältnis hängt von mehreren Größen ab, dazu gehören der Be-
deckungsgrad, die atmosphärische Feuchte, die Tages- und die Jahreszeit. All dies 
wurde bei der Erstellung des Satellitendatensatzes bereits berücksichtigt (siehe 
z.B. Mueller et al., 2009). Da die SIS-Felder beim Korrekturvorgang verändert 
wurden, mussten die SID-Felder nun ebenfalls aktualisiert werden. Die Anpassung 
der SID-Felder erfolgte in zwei Schritten. Zunächst wurde das (der aktuellen Wet-
terlage angepasste) SID- zu SIS- Verhältnis aus dem originalen Satellitendaten-
satz abgeschätzt und auf den korrigierten SIS-Datensatz übertragen, anschließen 
folgte eine Interpolation der Residuen.  

a) b) 
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Abb. 4.22: a) SID-Quantile aufgetragen gegen SIS-Quantile für 8 Regionen (Lini-
enfarbe) im Zeitraum 21.-31.1.1995 um 12 MEZ, b) satellitenbasierte Direktstrah-
lung, c) aktualisierte stündliche SID nach Anwendung der originalen SID zu SIS 
Abhängigkeit (a) auf korrigierte stündliche SIS (4.18a) am 26.1.1995 um 12 MEZ 
 
 
Um den tages- und jahreszeitlichen Einfluss sowie denjenigen der aktuellen Wet-
terlage zu berücksichtigen und dennoch ein möglichst umfangreiches Sample zu 
gewährleisten, erfolgte die Abschätzung der SID- zu SIS-Abhängigkeit in einem 
Zeitfenster von jeweils 11 Tagen (aktueller Tag +/- 5 Tage). Da die SID- zu SIS- 
Abhängigkeit von der atmosphärischen Feuchte und dem Sonnenstand abhängt, 
wurde diese stündlich in acht sich überlappenden Regionen Deutschlands (u.a. 
maritim beeinflusster Norden, südliches Alpenvorland) separat ermittelt und auf 
die korrigierten SIS-Stundensummen angewendet (Abb. 4.22). 
 

 

 
Abb. 4.23: a) Aktualisierte SID-Tagessumme, b) Interpolierte Residuen, c) ge-
wichtete Summe aus a) und b), d) Verhältnis aus c) zu a), e) Korrigierte SID-
Stundensumme und e) Differenz zur originalen SID-Stundensumme am 26.1.1995 
um 12 MEZ [W/m²] 

a) b) c) 

a) b) c) 

d) e) f) 
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Während Satelliten Flächenmittelwerte liefern, messen Stationen nur punktuell, 
weshalb beide Datensätze nicht direkt vergleichbar sind. Je länger allerdings die 
Mittelungsperiode ist, desto besser lassen sich beide Datensätze vergleichen. Da-
her wurde die Interpolation auf Residuen der SID-Tagessummen angewendet. Zu-
nächst mussten aus den aktualisierten stündlichen SID-Feldern (Anwendung SID-
zu-SIS Verhältnis auf korrigierte SIS-Felder) Tagessummen berechnet werden. 
Anschließend wurden die Residuen (Differenzen zwischen boden- und aktualisier-
ter satellitenbasierter SID-Tagessummen (siehe Abb. 4.23f)), mittels multilinearer 
Regression interpoliert. Als Prädiktoren dienten Länge, Breite, Geländehöhe und 
die korrigierte SIS-Tagessumme (Abb. 4.17b). Aufgrund der nach Süden zuneh-
menden solaren Einstrahlung wurden normierte Residuen (durch den extraterrest-
rischen Strahlungswert geteilt) interpoliert. Die interpolierten und rücktransfor-
mierten (Multiplikation mit extraterrestrischen Strahlungswert) täglichen Residuen 
sind in Abb. 4.23b dargestellt.  
 
Summation der aktualisierten SID-Tagessumme (Abb. 4.23a) und den interpolier-
ten und rücktransformierten (Multiplikation mit extraterrestrischen Strahlungs-
wert) täglichen Residuen (Abb. 4.23b) liefert die korrigierte SID-Tagessumme 
(Abb. 4.23c). Zur Korrektur der Stundenwerte (4.23e) wurde das Verhältnis aus 
der korrigierten SID-Tagessumme zur aktualisierten SID-Tagessumme (Abb. 
4.23d) mit dem aktualisierten SID-Stundewert multipliziert (Abb. 4.22c).  
 
4.5.2.2 Validierung der korrigierten Direktstrahlungsfelder 
 
Die Korrektur der SID-Felder kennt drei Hauptfehlerquellen: Die Ableitung des 
SID- zu SIS- Verhältnis aus den originalen Satellitendaten, die Anwendung des 
Verhältnisses auf die korrigierten SIS-Felder und die Interpolation der Residuen. 
Zunächst kann nur eine mittlere, Überregional gültige SID zu SIS Abhängigkeit 
ermittelt werden, weiterhin sind die SIS Felder trotz deren Korrektur nicht fehler-
frei und schließlich ist die Messnetzdichte der Pyranometer-Stationen (32) eher 
gering, weshalb nicht alle Regionen hinreichend abgedeckt sind. Ziel der Korrektur 
war es erhebliche Ungenauigkeiten der satellitenbasierten SID zu reduzieren. Um 
die Verbesserung des Datensatzes zu gewährleisten, wurde das oben beschriebene 
Verfahren mittels Kreuzvalidierung überprüft. Die SID- zu SIS- Abhängigkeit wur-
de immer angewendet, die Tageswertkorrektur erfolgt jedoch nur an Tagen, an 
denen sowohl der Bias als auch der MAE reduziert werden können. Im Folgenden 
werden die Kreuzvalidierungsergebnisse diskutiert. 
 
Tab. 4.5 fasst die Validierungsergebnisse der Korrigierten SID Tagessummen 
(nicht korrigiert in Klammern) an 32 Pyranometer Stationen im Zeitraum 1995-
2012 zusammen. Der Bias der SID Daten konnte durch deren Korrektur in den 
meisten Monaten reduziert werden. Anders als im Fall der SIS ist der Fehler der 
originalen SID im Winter kleiner, was mit den insgesamt sehr geringeren SID Wer-
ten in dieser Jahreszeit zusammenhängen dürfte. Der MAE konnte prozentuell 
deutlicher reduziert werden als bei den SIS (im Mittel halbiert). Die mittlere Korre-
lation verbesserte sich von 0.86 auf 0.98, mit der größten Verbesserung während 
der Wintermonate. Zudem verringerte sich die Streuung der Fehler (SDD) und der 
Anteil der Tageswerte, die unterhalb des Fehlergrenzwerts von 15 W/m² liegen, 
konnte gesteigert werden.  
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Tab. 4.5: Vergleich der originalen und der korrigierten SID-Tagessummen über 
32 Stationen und den Zeitraum 1995-2012 (Originalserie in Klammern) 

Monat 
BIAS 

[Wm-2] 
MAE 

[Wm-2] 
SDD R² 

Anteil [%] 
> 15 W∙m−2 

Jan  0.3 [-0.3]   1.8 [5.1]   3.0 [10.2] 0.97 [0.66]    0 [9] 
Feb  0.6 [-0.5]   3.1 [7.5]   4.8 [14.3] 0.98 [0.80]    1 [15] 
Mär -0.1 [-1.3]   5.3 [11.6]   7.7 [19.7] 0.98 [0.87]    6 [27] 
Apr -0.3 [1.3]   7.8 [14.0] 10.8 [19.7] 0.98 [0.93]  15 [37] 
Mai -1.0 [-2.9]   9.1 [16.2] 12.5 [22.6] 0.98 [0.94]  20 [41] 
Jun -1.2 [-3.4]   9.8 [17.3] 13.2 [23.6] 0.98 [0.93]  22 [44] 
Jul -2.4 [-5.3]   9.5 [16.8] 12.7 [22.7] 0.98 [0.93]  21 [42] 
Aug -1.9 [-1.2]   8.7 [15.5] 11.5 [21.3] 0.98 [0.92]  18 [40] 
Sep -1.5 [-1.1]   6.7 [11.8]   9.1 [16.7] 0.98 [0.92]  10 [30] 
Okt  0.0 [2.1]   4.2 [8.4]   6.3 [13.1] 0.97 [0.88]    2 [19] 
Nov  0.3 [1.6]   2.0 [4.6]   3.5 [8.5] 0.97 [0.81]    1 [7] 
Dez  0.3 [0.6]   1.4 [3.5]   2.4 [7.1] 0.96 [0.69]    0 [5] 
jährlich -0.6 [-0.9]   5.8 [11.0]   8.1 [16.6] 0.98 [0.86]  10 [27] 

 
Abb. 4.24 zeigt den Einfluss des Korrekturverfahrens auf die SID Zeitserie an 
Hand des mittleren jährlichen bzw. saisonalen Bias- (a) und MAE- (b) Verlaufs im 
Zeitraum 1995-2012. Sowohl der Bias- als auch der MAE- Verlauf der korrigierten 
Serie zeigt im Vergleich zur Originalserie eine höhere Stabilität über den Untersu-
chungszeitraum, besonders während der Sommermonate (rote Linie). Der Bias der 
korrigierten Serie wurde im Mittel auf ~ 0 W/m² reduziert, der MAE konnte jah-
reszeitabhängig um 5-10 W/m² verringert werden. Der Sprung in der sommerli-
chen Bias-Serie der Originaldaten um 2006, der mit einem Sensorwechsel (MVIRI 
zu SEVIRI) in der Meteosat Satellitenreihe in Zusammenhang steht, fällt nicht so 
deutlich aus wie in der SIS-Bias-Serie. Dies deutet darauf hin, dass der zur Ablei-
tung der SID Werte angewendete Algorithmus weniger empfindlich auf den Sen-
sorwechsel reagierte. Dennoch konnte die SID Serie mittels des Korrekturverfah-
rens zeitlich homogener gemacht werden. 
 

Abb. 4.24: Entwicklung a) des Bias und b) des MAE [W/m²] der originalen (ge-
strichelt) und der korrigierten (durchgezogene Linie) SID Reihe im Zeitraum 1995-
2012, dargestellt für das mittlere Jahr, den Sommer und den Winter 
 
 
Wie Abb. 4.25 zeigt, ist der mittlere absolute Fehler (MAE) der originalen SID Da-
ten (graue Balken) meist zwischen 5-20 W/m² und damit etwas höher als bei den 
SIS Daten. An den meisten Standorten konnte der Bias reduziert werden (z.B. Nr. 
2 von -5 Wm-2 auf 0 Wm-2, Nr. 14 von -10 Wm-2  auf 2 Wm-2), der MAE verringerte 
sich meist deutlich um rund 8 Wm-2.  

a) 

b) 

 40 



 

 
Abb. 4.25: Vergleich originaler (graue Balken) und korrigierter (rote Balken) SID-
Tagessummen an den 32 Stationen. a) Bias und b) MAE [Wm-2] im Zeitraum 
1995-2012. Die Boxen repräsentieren den Interquartil Bereich (IQR), die Whisker 
reichen bis 1.5 Mal den IQR und zeigen den Streubereich der jeweiligen Statistik 
 
 
4.6 Langwellige Strahlungsparameter 
 
Die in den TRJ-Datensätzen enthaltenen langwelligen Strahlungsgrößen (~4 μm 
bis ~20 μm) terrestrische Ausstrahlung (SOL) und atmosphärische Gegenstrah-
lung (SDL), werden im DWD nur an einzelnen Stationen routinemäßig erfasst. In 
den bisherigen TRJ-Datensätzen wurden die langwelligen Strahlungsgrößen daher 
generell berechnet. Die zur Berechnung der SDL erforderlichen Angaben zum Be-
deckungsgrad in unterschiedlichen Atmosphärenschichten sind in den Stationsda-
ten allerdings nur unvollständig vorhanden. Die Daten enthalten lediglich Angaben 
zum Bedeckungsgrad im untersten Stockwerk, in welchem Wolken auftreten, so-
wie zur Art der Wolken. Daher müssen Annahmen getroffen werden, welche die 
Qualität der berechneten langwelligen Strahlungskomponenten beeinträchtigt. 
Beispielsweise wird bei einem Bewölkungsgrad der niedrigen Wolken von 8/8 an-
genommen, dass keine mittleren bzw. hohen Wolken vorhanden sind. Obschon 
SDL hauptsächlich durch tiefe Wolken bestimmt wird, führt alleine diese Vereinfa-
chung zu gewissen Fehlern. Das Verfahren wird im Folgenden kurz beschrieben, 
für weitere Details sei auf Krähenmann et al. (2016) verwiesen. 
 
4.6.1 Atmosphärische Gegenstrahlung (SDL) 
 
4.6.1.1 Erstellung stündlicher Felder 
 
Bei der Erstellung ortsgenauer TRJ-Datensätze kam zur Berechnung der atmo-
sphärischen Gegenstrahlung (SDL) ein Verfahren zum Einsatz, welches auch am 

a) 

b) 
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CM SAF bereits erfolgreich angewendet worden war (Karlsson et al., 2013). Die 
Berechnung der SDL basierte auf einem aus Modelldaten ermittelten bewölkungs-
abhängigen Strahlungsantrieb (SDLas – SDLcs) sowie auf satellitenbasierten Bede-
ckungsgraden (CFC, siehe Kapitel 4.4). Im Projekt TRJ-Weiterentwicklung wurden 
hochauflösende (2,8x2,8 km²) Daten einer Klimasimulation des Modells COSMO-
CLM (Rockel et al., 2008) verwendet. Als randlicher Antrieb für die Simulationen 
diente im ersten Schritt (global) die ERA-Interim- (European Center for Medium-
Range Weather Forecasts) Reanalyse (Dee et al., 2011; Berrisford et al., 2009), 
und im zweiten Schritt (Zwischennestung) die 0.11° Evaluationsläufe für Euro-
CORDEX (Kotlarski, et al., 2014).  
 

 

      
Abb. 4.26: a) modellierte SDLas aus CLM, b) berechnete SDLcs, c) Strahlungsan-
trieb (SDLas – SDLcs) [W/m²] aus CLM, d) Bedeckungsgrad aus CLM, e) satelliten-
basierter Bedeckungsgrad, f) aktueller Strahlungsantrieb am 12.1.1995, 13 MEZ 
 
 
Zunächst wurde ein Wolkenkorrekturfaktor (CCF) aus Modelldaten ermittelt: 

 

CLM

CLM
cs

CLM
asCLM

CFC
SDLSDL

CCF
−

=         (4.6) 

 
CCF ist das Verhältnis aus dem modellierten Strahlungsantrieb (SDLas - SDLcs; sie-
he 4.26c) und dem modellierten Bedeckungsgrad (CFC; Abb. 4.26d). SDLas ist die 
atmosphärische Gegenstrahlung bei bewölktem Himmel [Wm-2] (Abb. 4.26a) und 
SDLcs die atmosphärische Gegenstrahlung bei wolkenlosem Himmel [Wm-2] (Abb. 
4.26b). 
 
Da CLM lediglich SDLas modelliert, SDLcs jedoch zur Bestimmung des CCF benötigt 
wird, musste SDLcs aus der Lufttemperatur der bodennahen Atmosphäre Ta sowie 
deren Emissivität εa berechnet werden: 
 

4
aacs TSDL ⋅⋅= δε           (4.7) 

d) e) f) 

a) b) c) 
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Die Emissivität lässt sich aus der Lufttemperatur sowie dem Wasserdampfgehalt 
ableiten (Sugita and Brutsaert, 1993): 
 

0687.0

714.0 







⋅⋅

a

a
a T

e
ε .          (4.8) 

 
Die Berechnung der SDLas auf dem 1 km Zielgitter erfolgte durch Anwendung von 
CCF auf den satellitenbasierten Bedeckungsgrad CFC (Abb. 4.26e; siehe Kapitel 
4.4), was dem aktuellen Strahlungsantrieb (Abb. 4.26f) entspricht, sowie Addition 
der langwelligen Gegenstrahlung bei wolkenlosem Himmel SDLcs: 
 

kmCLMCLM
cs

km
as CFCCCFSDLSDL 11 *+=        (4.9) 

 
Um den Einfluss der Temperatur und des Wasserdampfgehaltes, die beide mit zu-
nehmender Höhe abnehmen, auf SDLas zu berücksichtigen, erfolgte entsprechend 
der Höhendifferenz zwischen dem CLM-Gitter und dem 1km Zielgitter ein Zuschlag 
von 2.8 Wm-2 pro 100 Meter (Wild et al., 1995). Das Ergebnis ist in Abb. 4.27 ab-
gebildet. 
 

Abb. 4.27: SDLas auf dem 1 km² 
Zielgitter, am 12.1.1995 um 13 MEZ 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
4.6.1.2 Validierung der stündlichen Felder 
 
Zur Überprüfung deren Qualität wurden Karten stündlicher SDLas für Januar 1995 
mit Messungen der Stationen Potsdam und Geisenheim verglichen. Der Vergleich 
basierte auf dem jeweils nächstgelegenen Gitterpunkt jeder Station. In Abb. 4.28 
werden SDLas–Zeitreihen (a,c) der berechneten Werte und der Messdaten sowie 
deren statistische Abhängigkeit (b,d) an zwei Standorten im Januar 1995 vergli-
chen. Die Übereinstimmung der Zeitreihen ist gut, besonders am Standort Pots-
dam. Zwischen dem 4. und dem 8. Januar befinden sich die berechneten SDLas 
Werte auf einem geringen Niveau und weisen wenig Variabilität auf. Im selben 
Zeitraum ist die Variabilität der Beobachtungen kaum auffällig und die Tages-
höchstwerte sind nur wenig unternormal. Die geringe Variabilität der berechneten 
SDLas Werte können mit der geringen Variabilität der SDLcs Werte erklärt werden. 
Diese steht wiederum im Zusammenhang mit einem geringen Temperaturtages-
gang in diesem Zeitraum. Diese Periode fällt mit einem massiven Kaltlufteinbruch 
zusammen. Selbst im Norddeutschen Tiefland erreichten die Tageshöchstwerte 
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kaum mehr -5°C und über weiten Teilen Deutschlands bildete sich zumindest eine 
dünne Schneedecke aus. Die Diskrepanz zwischen beobachteten und berechneten 
SDLas dürfte an Messfehlern an der Station Potsdam, aufgrund der starken Aus-
strahlung des Schnees im Nahinfrarot-Bereich, liegen. Die Zeitreihe der Station 
Geisenheim ist nicht durchgängig und weist zudem einige größere Abweichungen 
zu den berechneten Werten auf. Auch diese dürften mit Ungenauigkeiten der Bo-
dendaten im Zusammenhang stehen.  
 

 

 
Abb. 4.28: a/c) SDLas-Zeitserien der Stationsdaten (schwarze Linie) und der 
Rasterdaten (rote Linie) sowie b/d) Scatterplots der Rasterdaten gegenüber den 
Beobachtungen, am Standort Potsdam (a-b) und Geisenheim (c-d) im Januar 
1995 
 
Tab. 4.6 listet Validierungsergebnisse der beiden untersuchten Standorte für Ja-
nuar 1995 auf. Am Standort Potsdam konnte mit einer erklärten Varianz von 0,83 
ein gutes Ergebnis erzielt werden. Dies belegt die hohe Qualität der mit oben be-
schriebenem Verfahren erstellten SDLas-Daten. Zeitweilige Messausfälle sowie gro-
ße Schwankungen in der Zeitreihe führen zu einer deutlich geringeren erklärte Va-
rianz am Standort Geisenheim. Der Bias von rund -9 Wm-2 sowie der RMSE von 
ca. 20 Wm-2 befinden sich, trotz deren stündlicher Auflösung, jeweils innerhalb der 
Zielgenauigkeit der CM SAF Produktanforderungen (EUMETSAT, 2013), unter Be-
rücksichtigung der Ungenauigkeit bodenbasierter Messwerte. 
 
Tab. 4.6: Validierungsergebnis für SDLas im Vergleich mit Stationsdaten, für 
stündliche Werte im Januar 1995 

 Potsdam Geisenheim 
R² 0,83 0,69 
Bias [W/m²] -9,80 -8,40 
RMSE [W/m²] 20,1 20,4 

 

a) 

b) 

c) 

d) 
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4.6.2 Terrestrische Ausstrahlung (SOL)  
 
4.6.2.1 Erstellung stündlicher Felder 
 
Die terrestrische Ausstrahlung der horizontalen Erdoberfläche (SOLas) wird haupt-
sächlich durch die Bodenoberflächentemperatur (Tsrf) und die Oberflächenemissivi-
tät (εsrf) bestimmt: 
 

( ) assrfsrfsrfas SDLTSOL ⋅−+⋅⋅= εsε 14        (4.10) 
 
Da Wolken langwellige Strahlung emittieren, können Satelliten die Bodenoberflä-
chentemperatur lediglich bei wolkenlosem Himmel erfassen. Die hohe Sensitivität 
der terrestrischen Ausstrahlung gegenüber Tsrf (proportional zu T4

srf) führt aller-
dings auch unter idealen Bedingungen zu erheblichen Ungenauigkeiten satelliten-
bestimmter SOL. Dies schließt eine Anwendung von Satellitendaten aus. Zur Er-
stellung räumlich hochauflösender SOL-Daten wurde daher auf hochauflösende 
Reanalysedaten zurückgegriffen (Karlsson et al., 2013; Rockel et al., 2008; Dee et 
al., 2011; Kotlarski, et al., 2014). Das Vorgehen wird im Folgenden anhand eines 
Beispiels für den 12.1.195 um 13 MEZ illustriert.  
 
Zunächst muss CLM

srfT (Abb. 4.29a) aus SOLCLM
 (4.29b) abgeleitet werden: 

 

4
sε ⋅

=
srf

CLM
CLM SOLTsrf           (4.11) 

 
Die Oberflächenemissivität (εsrf) basiert auf Landnutzungsdaten des Global Land 
Cover 2000 Datensatzes (GLC2000; Bartholome et al., 2005). GLC2000 wurde 
hauptsächlich aus Beobachtungen des VEGETATION Sensors auf SPOT4 abgeleitet 
und steht in einer räumlichen Auflösung von1 km² zur Verfügung. Zur Berechnung 
der Emissivität wurden die Landnutzungsdaten zunächst in Landnutzungsklassen 
umgewandelt und anschließend nach Wilber et al. (1999) weiterverarbeitet. Zur 
Bestimmung von CLM

srfT  wurde die auf das CLM-Gitter aggregierte Oberflächenemis-
sivität (Abb. 4.29c) verwendet. 
 

 
Abb. 4.29: a) Abgeleitete Tsrf [°C] b) SOLas [W/m²] und c) εsrf des CLM am 
12.1.1995 um 13 MEZ 
 
 

a) b) c) 
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Zur Interpolation der mit SOLCLM konsistenten Bodenoberflächentemperatur 
CLM

srfT (Abb. 4.30b) wurde ein trockenadiabatischer Temperaturgradient von ΔT = -
9.81 °C pro km angenommen: 
 
ΔTsrf = Δz * ΔT,          (4.12) 
 
mit Δz der Höhendifferenz zwischen Modell- und Zielgitter (in km). Die spezifische 
terrestrische Ausstrahlung (SOLas) wurde nach Gleichung 4.13, unter Berücksichti-
gung der Oberflächenemissivität (εsrf, Abb. 4.30a) des Zielgitters (1 km²), auf das 
Zielgitter transformiert: 
 

km
assrfsrf

CLM
srfsrf

km
as SDLTTSOL 141 )1()( ⋅−+D+⋅⋅= εsε      (4.13) 

 
Über den zweiten Term auf der rechten Seite von Gleichung 4.13 fließt der Anteil 
der reflektierten atmosphärischen Gegenstrahlung an der terrestrischen Ausstrah-
lung mit ein.  
 

 
Abb. 4.30: a) εsrf, b) höhenkorrigierte Tsrf [°C] und c) SOLas [W/m²] am Zielgitter 
(1 km²) am 12.1.1995 um 13 MEZ 
 
 
4.6.2.2 Validierung der stündlichen Felder 
 
Die oben beschriebene Methodik zur Erstellung stündlicher SOL Rasterfelder konn-
ten lediglich an Hand von Messungen an der Station Potsdam untersucht werden. 
Die Untersuchung wurde für Januar 1995 durchgeführt und basierte auf dem der 
Station Potsdam nächstgelegenen Gitterpunkt. In Abb. 4.31 werden SOL-
Zeitreihen (a) der berechneten Werte und der Messdaten sowie deren statistische 
Abhängigkeit (b) verglichen. Die Übereinstimmung der Zeitreihen ist insgesamt 
gut, wobei die Tagesmaxima insgesamt besser übereinstimmen als die Tagesmi-
nima (siehe auch Abb. 4.31b). Wie bei SDL sind die Abweichungen zwischen beo-
bachteten und berechneten SOL Werten zwischen dem vierten und dem achten 
Januar erhöht, wobei die Tagesminima besonders überschätzt wurden. Dies dürfte 
mit dem in diesem Zeitraum auftretenden massiven Kaltlufteinbruch und der 
gleichzeitigen Ausbildung einer Schneedecke zusammenhängen. Die Oberflä-
chenemissivität, die die SOL maßgeblich beeinflusst, ändert wenn Schnee liegt. 
Der Einfluss einer Schneedecke auf die Oberflächenemissivität wurde in der ver-
wendeten CLM-Simulation allerdings nicht berücksichtigt, was bei Schnee zu Un-
genauigkeiten führt. 
 

 

b) c) a) 
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Abb. 4.31: a) SOLas-Zeitserien der Stationsdaten (schwarze Linie) und der 
Rasterdaten (rote Linie) und b) Scatterplot der Rasterdaten gegenüber den 
Stationsdaten am Standort Potsdam, im Januar 1995 
 
 
Tab. 4.7 listet Validierungsergebnisse für den Untersuchungsstandort Potsdam im 
Januar 1995 auf. Die erklärte Varianz beträgt 0,77 und ist damit nur unwesentlich 
schlechter als für SDL. Der Bias von rund 5,3 Wm-2 sowie der RMSE von ca. 12 
Wm-2 befinden sich ebenfalls innerhalb der Zielgenauigkeit von CM SAF Produktan-
forderungen (EUMETSAT, 2013), unter Berücksichtigung der Ungenauigkeit bo-
denbasierter Messwerte. 
 
Tab. 4.7: Validierungsergebnis für SOLas im Vergleich mit Daten der Station 
Potsdam, für stündliche Werte im Januar 1995 

 Potsdam 
R² 0,77 
Bias [W/m²] 5,30 
RMSE [W/m²] 11,6 

 
 
4.7 Wind 
 
Der Wind setzt sich als vektorielle Größe aus Windrichtung und Windgeschwindig-
keit zusammen und wird an ca. 350 Stationen im DWD gemessen. Die Windge-
schwindigkeit wird meist in 10 m Höhe über Grund erfasst. Dieser Wert kann al-
lerdings je nach Umgebung eines Standorts variieren. Die Windrichtung wird am 
DWD mit unterschiedlichen Geräten (u.a. Windfahnen) gemessen, wobei die An-
gabe der Windrichtung an Klimastationen in einer 8-teiligen und an synoptischen 
Stationen in einer 36-teiligen Skala im Uhrzeigersinn erfolgt.  
 
Die Interpolation des Windes ist besonders diffizil, da Windmessungen nur für die 
unmittelbare Umgebung eines Standorts repräsentativ sind. In Mulden und Tälern 
wird der Wind abgeschwächt, an Bergrücken oder Hochebenen jedoch verstärkt. 
Zusätzlich kann es zu Um- und Überströmungen von Bergen oder Kanalisierungen 
in Tälern kommen. Nicht zu vernachlässigen ist auch der Einfluss durch die Vege-
tation und die städtische Bebauung, deren Rauigkeit zu teils deutlichen Verminde-
rungen der Windgeschwindigkeit führen kann (Friedrich, 2000). 
 

a) 

b) 
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Am DWD wurden bisher nur wenige Versuche unternommen Wind zu interpolieren. 
Walter et al. (2006) wendeten ein Zweischrittverfahren zur Interpolation monatli-
cher Windgeschwindigkeiten an. Zunächst ermittelten sie durch Regression ein 
Hintergrundfeld, wobei die relative Geländehöhe als Prädiktor diente. Die relative 
Geländehöhe entspricht dabei der Differenz zwischen der Stationshöhe und der 
mittleren Geländehöhe innerhalb eines Radius von 5 km. Anschließend interpolier-
ten sie die Residuen (Beobachtung minus Schätzwert mittels Regression) mit In-
verse Distance Weighting (IDW). Hintergrundfeld und Residuenfeld wurden 
schließlich summiert. 
 
Zunächst wurde die Anwendung einer modifizierten Form des Verfahrens nach 
Walter et al. (2006) angestrebt (nachzulesen im 2. Zwischenbericht des aktuellen 
Projekts). Die Resultate waren durchaus vielversprechend. So zeigte sich generell 
eine Zunahme der Windgeschwindigkeit in Küstennähe, über dem deutschen Mit-
telgebirgsraum und über dem Schwarzwald. Auf der stündlichen Zeitskala weisen 
Windgeschwindigkeiten und Windrichtungen allerdings oftmals merkliche horizon-
tale Gegensätze auf, welche nicht alleine mittels statistischer Ansätze erfasst wer-
den konnten. So erzeugte die Methode teils unrealistisch niedrige Windgeschwin-
digkeiten im Lee von Gebirgszügen. In dieser Hinsicht liefern numerische Wetter- 
bzw. Klimamodelle mit einem hohen Rechenaufwand relativ genaue Ergebnisse 
(Senkler und Streit, 2000). Klimamodelle verwenden dabei keine lokalen Messun-
gen, sondern großräumige meteorologische Größen wie z.B. horizontale Druckgra-
dienten und vertikale Feuchte- und Temperaturprofile.  
 
Für die Erstellung der stündlichen Windfelder, die später Eingang finden in die 
ortsgenauen TRJ-Daten, wurde entschieden ein Mehrschrittverfahren anzuwenden 
(Krähenmann et al., 2016). Die hochauflösende Klimasimulation (hier COMSO-
CLM) lieferte ein first-guess Windfeld, Stationsdaten dienten der Bias-Korrektur. 
Die Zielauflösung von 1 km² wurde schließlich mittels Anpassung an die lokale 
Oberflächenrauigkeit erzielt. 
 
4.7.1 Datengrundlage: Modell- und Stationsdaten 
 
Das regionale Klimamodell COSMO-CLM (Rockel et al., 2008; bereitgestellt von 
Susanne Brienen, DWD Offenbach) erstellt hochauflösende Rasterdaten mit einer 
horizontalen Auflösung von 2,8x2,8 km². Als randlicher Antrieb für die Simulatio-
nen wird im ersten Schritt (global) die ERA-Interim- (European Center for Medi-
um-Range Weather Forecasts) Reanalyse (Dee et al., 2011; Berrisford et al., 
2009), und im zweiten Schritt (Zwischennestung) die 0.11° Evaluationsläufe für 
Euro-CORDEX (Kotlarski, et al., 2014; bereitgestellt von Klaus Keuler, BTU Cott-
bus-Senftenberg) verwendet. ERA-Interim modelliert die mesoskalige Zirkulation, 
wobei u.a. Felder der Windrichtung und Windgeschwindigkeit zusammen erzeugt 
werden (Abb. 4.32a). COSMO-CLM simuliert zudem Um- bzw. Überströmungen 
von Bergen, Kanalisierungen in komplexem Gelände und Regionalwinde unter Be-
rücksichtigung physikalischer Gesetzmäßigkeiten (Abb. 4.32b). Daher können be-
sonders in Gebieten komplexer Topographie sowie in Küstennähe Daten mit einer 
höheren regionalen Genauigkeit erstellt werden.  
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Abb. 4.32: Windgeschwindigkeit [m/s] am 12.1.1995 um 13 MEZ der a) ERA-
Interim Reanaylse (78x78 km²) und b) regionalen Klimasimulation von COSMO-
CLM (2,8x2,8 km²) 
 
 
Modellierte Windgeschwindigkeiten und Modell-Rauigkeitslängen sind Flächenmit-
telwerte. Bodenmessungen stellen Punktmessungen bezogen auf lokal gültige 
Rauigkeitslängen und Anemometerhöhen dar. Modellwerte und Stationsmesswerte 
mussten daher zunächst „vergleichbar“ gemacht werden. Dazu wurde die model-
lierte (für die Modell-Rauigkeit gültigen) Windgeschwindigkeit auf die lokal gültige 
Rauigkeitslänge der jeweiligen Messstation transformiert. Hierzu stehen eine Reihe 
empirisch bestimmter Anpassungsgleichungen zur Verfügung (z.B. Wieringa, 
1986; De Rooy et al., 2004). Diesen gemein ist die Annahme, dass die Windge-
schwindigkeit mit der Messhöhe sowie mit geringer werdender Rauigkeitslänge 
zunimmt.  
 
4.7.2 Erstellung stündlicher Windgeschwindigkeitsfelder 
 
4.7.2.1 Physikalische Bias-Korrektur 
 
Zur Übertragung vom Modell berechneter Windgeschwindigkeiten von einer regio-
nal (2,8x2,8 km²) gültigen Rauigkeitslänge auf eine lokale Rauigkeitslänge einer 
bestimmten Station wurde das Konzept von De Rooy et al. (2004) angewendet. 
Diesem Verfahren liegt zum einen das theoretische Konzept der internen Grenz-
schicht und zum anderen die empirische Erkenntnis zugrunde, dass sich ein Be-
zugsniveau finden lässt, in welchem der auf einer Fläche gültige Modellwind nicht 
mehr von der lokalen (stationsbezogenen), sondern von der regionalen Rauigkeit 
(für eine Fläche bezogen) bestimmt wird.  
 
Das Verfahren setzt somit voraus, dass eine „blending height“ (Ablösehöhe) href 
gefunden werden kann, in welcher die mittleren Windprofile über einer gegebenen 
Modellgitterzelle und über einer Messstation in einem strukturell vergleichbaren 
"Übertragungsraum" auf den gleichen Wert der Windgeschwindigkeit (den Regio-
nalwind) konvergieren. Dies ist schematisch in Abb. 4.33 dargestellt. 

a) b) 
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Abb. 4.33: Schematische Darstellung zur 
Umrechnung einer gemessenen Windge-
schwindigkeit von einer lokalen Rauigkeit z0s 
[m] auf eine Referenzrauigkeit z0 [m] 
 
 
 
 
 
 
 

 
Da die Ablösehöhe nicht bekannt ist und wetterlagenabhängig variiert, wurde der 
Modellwind in 140 m über Grund als Referenzwind verwendet. Zur Transformation 
des Modellwinds von der Ablösehöhe auf 10 m und lokale Rauigkeit wurde die 
Fluss-Profil Beziehung basierend auf Monin-Obukhovs (1954) Oberflächentheorie 
verwendet: 
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u10 hängt ab von der Reibungsgeschwindigkeit u* und der Obukhovschen Länge 
„L“ (Obukhov, 1946),  ist eine Stabilitätsfunktion (Källen, 1996). Die Oberflä-
chentheorie besagt, dass die Windrichtung, u* und L in der Vertikalen konstant 
sind. Per Definition ist die mittlere Windgeschwindigkeit auf Höhe z0 gleich 0. Für 
die Transformation von der Höhe z auf z0 wird Gleichung 4.14 zu: 
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Unter neutralen Bedingungen (Stabilitätsfunktionen gleich 0), mit der Ablösehöhe 
in 140 m, sowie Umformung der Gleichungen 4.14 und 4.15, konnte die lokale 
Windgeschwindigkeit (in z0loc) berechnet werden: 
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Schätzwert A ist stabilitätsunabhängig und überschätzt u10loc unter stabilen Bedin-
gungen bzw. unterschätzt u10,loc unter instabilen Bedingungen. Um die atmosphäri-
sche Stabilität bei der Schätzung von u10 zu berücksichtigen, wurde folgender An-
satz verwendet: Wird der Modellwind in 140 m (u140,clm), unter Verwendung der 
Modellrauigkeit aber ohne Stabilitätskorrektur, auf 10 m transformiert, weicht der 
Schätzwert von u10 um einen gewissen Betrag vom modellierten Wert in 10 m Hö-
he (u10,clm) ab. Die Abweichung entspricht exakt der Stabilitätskorrektur des Mo-
dells zwischen 140 m und 10 m. Diese Information wurde Schätzer A hinzugefügt: 
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4.7.2.2 Ermittlung der Rauigkeitslänge 
 
Bevor die Umrechnung der Modellwindgeschwindigkeit auf lokale Verhältnisse er-
folgen konnte, mussten die Rauigkeitslängen des Modellgitters und der Stationen 
bestimmt werden. Hierzu wurde das TK-Verfahren nach Kossmann und Namyslo 
(2007) angewendet. Dabei werden in einem Umkreis von 3 km um jede Messstati-
on für 8 Richtungssektoren (DD) von je 45 Grad Breite entsprechend 4.8 den CO-
RINE Landnutzungsdaten (Keil et al., 2011) effektive Rauigkeitslängen (z0) zuge-
ordnet. 
 
Tab. 4.8: Zuordnung effektiver z0-Werte [m] zu CORINE Flächennutzungstypen 
(Auszug) 
 
Gitter-Index Klasse Rauigkeit (Z0) 
1 Durchgängig städtische Prägung 2,000 
2 Nicht durchgängig städtische Prägung 1,500 
3 Industrie/Gewerbeflächen 1,500 
4 Straßen/Eisenbahnnetze, funktionell zugeordnete Flächen 0,010 
6 Flughäfen 0,020 
8 Deponien, Abraumhalden 0,010 
9 Baustellen 1,000 
10 Städtische Grünflächen 0,100 
11 Sport/Freizeitanlagen 0,050 
23 Laubwälder 2,000 
24 Nadelwälder 1,500 
25 Mischwälder 2,000 
26 Natürliches Grünland 0,030 
33 Brandflächen 0,005 
41 Wasserflächen 0,001 
44 Meer und Ozean 0,001 

 
 
Zunächst werden für 25 Entfernungslängen xi mittlere entfernungsabhängige z0-
Werte bestimmt. Dabei wurde ein logarithmisches Mittelungsverfahren angewen-
det (nach Taylor, 1987), welches im Vergleich zur arithmetischen Mittelung zu ei-
ner höheren Bewertung der Flächenanteile geringer Rauigkeit führt: 
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i
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z0i ist die Rauigkeitslänge eines Landnutzungstyps und pi sind die zugehörigen 
prozentuellen Flächenanteile des Landnutzungstyps in der betrachteten Entfer-
nungslänge xi.  
 
In Anlehnung an typische Funktionen, sogenannter „footprint“-Verfahren (z.B. 
Kljun et al., 2004), wurde die Weibull-Verteilung zur Bestimmung entfernungsab-
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hängiger Gewichte verwendet. Die Sektor-spezifische effektive Rauigkeitslänge 
z0eff wurde mittels 
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entfernungsgewichtet aus den Rauigkeits- (z0i) und Entfernungslängen (xi) be-
rechnet. Die entfernungsabhängigen Weibullgewichte wi, die für mittlere Entfer-
nungen eines Segments gelten, wurden wie mit Folgender Gleichung bestimmt 
(Koßmann und Namyslo, 2007):  
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Skalenparameter a, Formparameter k und die Lage des Maximums der Weibull-
dichtefunktion x(wmax) wurden entsprechend des TK-Verfahrens verwendet (Tab. 
4.9). 
 
 
Tab. 4.9: Skalenparameter a und Formparameter k der Weibulldichtefunktion 
(Gleichung 2.15) zur Entfernungsgewichtung der Rauigkeitswerte aus topographi-
schen Karten (TK) für verschiedene Anemometerhöhen z. x(wmax) gibt die Entfer-
nung vom Windsensor an, für welche die Weibulldichtefunktion ihr jeweiliges Ma-
ximum aufweist (nach Koßmann und Namyslo, 2007) 
 
Anemometerhöhen z [m] Formparameter k Skalenparameter a [m] X(wmax) [m] 

2 1,10 517,8 60 
10 1,27 646,8 190 
15 1,31 683,4 225 
20 1,38 738,0 290 
30 1,74 984,3 600 

 
 
Abb. 4.34 zeigt die Messumgebung der Station Aachen im Umkreis von 3 km. 
Südlich der Station befinden sich hauptsächlich städtische Strukturen mit geringen 
Grünflächenanteilen, direkt um die Station herum sowie nördlich davon befinden 
sich Weideflächen und Wiesen. Entsprechend sind die z0-Werte oftmals relativ 
hoch und lediglich direkt an der Station bzw. über dem nördlichen Teil des Gebiets 
sehr gering. Die gewichtete Summe der z0-Werte ergibt im Mittel über alle Sekto-
ren einen z0-Wert von 1.12 m und im Mittel über Sektor Nord einen z0-Wert von 
0.68 m. 
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Abb. 4.34: CORINE-Landnutzungsklassen (a) und z0-Werte [m] (b) für alle Rich-
tungssektoren, bzw. c) z0-Werte [m] für den Sektor Nord der synoptischen Wet-
terstation Aachen 
 
 
Für das Modellgitter und das Zielgitter (auf welchem die Windgeschwindigkeit be-
nötigt wird) wurden flächenspezifische z0-Werte berechnet (siehe Abb. 4.35). Dazu 
wurden die landnutzungsspezifischen z0-Werte, entsprechend ihrer prozentuellen 
Flächenanteile, unter Anwendung des logarithmischen Mittelungsverfahrens (nach 
Taylor, 1987) bestimmt.  
 

 
Abb. 4.35: z0-Werte [m] im a) CLM-Gitter mit 2,8x2,8 km² bzw. b) im Zielgitter 
mit 1 km² Auflösung 
 
 
4.7.2.3 Kombination der physikalischen Methode mit linearer Regression 
 
Im ersten Schritt wurden der Modellwind (auf Ablösehöhe in 140 m und in 10 m) 
und die lokale Rauigkeitsinformation verwendet um Schätzwerte des 10 m Windes 
an den Windmessstationen zu berechnen. Neben der Rauigkeitslänge beeinflusst 
auch die Anemometerhöhe die Windgeschwindigkeit. Zwar existieren empirische 
Formeln (z.B. Wieringa, 1986) zur Korrektur der Windgeschwindigkeit in beliebiger 
Anemometerhöhe auf 10 m Höhe. Da eine solche Windanpassung allerdings stets 
mit Unsicherheiten verbunden ist, erfolgte diese hier nur an Stationen mit einer 
Anemometerhöhe von 10m ± 2m. 

1 km 1 km 

1 km a) b) c) 

a) b) 
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Abb. 4.36: Scatterplot des Modellwinds gegenüber den Beobachtungen am 
12.1.1995 um13 MEZ. Nicht korrigierte Modellwerte sind schwarz, z0-korrigierte 
Werte sind Rot 
 
 
In Abb. 4.36 ist der Modellwind am 12.1.1995 um 13 MEZ vor (schwarze Kreise) 
und nach (rote Kreise) dessen Rauigkeitsanpassung gegen die Beobachtungen 
aufgetragen. Trotz der Anpassung des Modellwindes von der Modell- auf die Stati-
onsrauigkeit konnte keine statistische Verbesserung der Abhängigkeit erzielt wer-
den, im Januar 1995 sinkt die erklärte Varianz (R²) von 0,55 auf 0,53. Eine mögli-
che Ursache dafür ist eine Kaschierung des Modell-Bias durch z0-Unterschiede, 
d.h. bei der Modellentwicklung wurde der Wind-Bias eventuell auf Kosten einer 
nicht korrekten Behandlung von z0 reduziert. Eine weitere mögliche Ursache ist, 
dass aufgrund topographischer Differenzen zwischen den Stationen und den zuge-
hörigen Gitterzellen, eine Bias-Verbesserung alleine durch die z0-Anpassung nicht 
möglich ist. Die aerodynamischen Unterschiede zwischen Modellwind und lokaler 
Windmessung sind dann eine Kombination aus Rauigkeitsunterschieden und Ska-
lenunterschieden (Unterschiedliche Kanalisierung in grobskaliger Topographie des 
Modells und in der Realität). Daher wurde die Bias-Korrektur im Modell auf Statio-
nen bzw. Gitterzellen vergleichbarer Geländehöhe basierend durchgeführt. 
 
Für die anschließende statistische Bias-Korrektur wurden zwei Annahmen getrof-
fen: 1. Das Modell beschreibt das aktuelle Windfeld generell richtig; 2. Der Modell-
Bias hängt von der geographischen Lage ab (daher erfolgt eine Aufteilung 
Deutschlands in vier sich um 100 km überlappende Gebiete, Unterteilung bei 51°N 
und 11°E). Der lediglich an den Messstationen bekannte Modell-Bias wurde mittels 
multipler linearer Regression (Länge, Breite, relative Geländehöhe (siehe Walter et 
al., 2006) sowie Distanz zur Küste sind Prädiktoren) interpoliert. Um ein möglichst 
großes Sample zu erhalten, bzw. den Einfluss von Messfehlern zu reduzieren, wur-
den die Regressionskoeffizienten jeweils aus allen Wertepaaren der aktuellen 
Stunde MEZ ± 1 Stunde bestimmt.  
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Abb. 4.37: a) Scatterplot des Modellwinds gegenüber den Beobachtungen für die 
Region Nordwest (5°-11°E bzw. 51°-55°N) und b) Bias des Windfelds am 
12.1.1995 um 12-14 MEZ. Nicht korrigierte Modellwerte sind schwarz, z0- sowie 
Bias-korrigierte Werte sind rot (in a) 
 
 
In Abb. 4.37 (a) ist der Modellwind gegen die Beobachtungen (12.1.1995 12-14 
MEZ) aufgetragen. Die Kombination aus z0- sowie Bias-Korrektur steigerte die 
Korrelation zwischen gemessenem und modelliertem Wind im Januar 1995 im Mit-
tel von 0,55 auf 0,73, der Modell-Bias sank von 0,3 m/s auf 0 m/s (siehe auch 
Tab. 4.10). (b) Zeigt das Feld des Modell-Bias welches mittels multipler linearer 
Regression erstellt wurde. Der eindeutig positive Bias über der Mitte sowie über 
dem Süden Deutschlands steht im Zusammenhang mit einem Frontdurchgang aus 
West, dessen Position und Orientierung wurden zwar richtig modelliert, dessen 
Intensität allerdings überschätzt. 
 
 
4.7.2.4 Erstellung und Evaluation der Windgeschwindigkeitsfelder  
 

 
Abb. 4.38: Windgeschwindigkeit [m/s] am 12.1.1995 um 13 MEZ der regionalen 
Klimasimulation mittels COSMO-CLM (a-b) und an SYNOP-Stationen beobachtet 
(c). a) Modelloutput im original, sowie b) nach Bias-Korrektur und z0-Anpassung 
 
 

a) b) 

a) b) c) 
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Abb. 4.38 zeigt das modellierte (a-b) Windfeld sowie die Stationsmesswerte (c) 
am 12.1.1995 um 13 MEZ. In Abb. 4.38b ist das endgültige Windfeld nach Bias- 
und z0-Anpassung dargestellt. Die Bias-Korrektur erfolgte durch Summation des 
Bias-Felds (Abb. 4.37b) und des modellierten Windfelds (Abb. 4.38a). Anschlie-
ßend wurden die Bias-korrigierten für das 2.8 x 2.8 km² (4.38a) Gitter gültigen 
Windgeschwindigkeiten, unter Berücksichtigung der Rauigkeitslängen, auf das 1 
km² Gitter (4.38b) transformiert. Im oben gezeigten Beispiel führen die ange-
brachten Korrekturen im Tiefland sowie in Tälern im Süden Deutschlands zu einer 
deutlichen Reduktion und an der Küste sowie in Gipfellagen zu einer Steigerung 
der Windgeschwindigkeit. 
 
Tab. 4.10: Evaluationsergebnis des Modellwinds (nach z0- bzw. z0- und Bias-
Korrektur) im Vergleich zum Stationswind im Januar 1995 
 

 z0-korrigiert z0- und Bias-
korrigiert 

R² 0,53 0,73 
Bias [m/s] 0,30 0,00 
MAE [m/s] 1,80 1,30 
RMSE [m/s] 2,40 1,70 

 
 
Es ist bekannt, dass COSMO-CLM die Windgeschwindigkeit tendenziell überschätzt 
(Susanne Brienen, pers. com.), dem wirken die angebrachten Korrekturen entge-
gen. Die Bias-Korrektur senkt zwar die mittlere Windgeschwindigkeit, bewahrt 
aber deren lokale Variabilität, die im Modell richtig wiedergegeben werden. Die z0-
Anpassung berücksichtigt zudem lokale, landnutzungsabhängige Unterschiede in 
der Windgeschwindigkeit, die in der gröberen Modellauflösung nicht erfasst wer-
den können. 
 
 
4.7.3 Erstellung stündlicher Windrichtungsfelder 
 
Zur Erstellung stündlicher Windrichtungsfelder wurden ebenfalls Daten einer hoch-
auflösenden Klimasimulation mittels COSMO-CLM (Rockel et al., 2008) als first-
guess mit einer stationsgestützten Windrichtungskorrektur kombiniert. Bei der 
Interpolation der Windrichtung ist zu beachten, dass die in Grad angegebenen 
Werte nicht direkt verwendet werden können, denn der Mittelwert von 1° und 
359° wäre demnach (1°+359°)/2 = 180° (Südwind), was offensichtlich die entge-
gengesetzte Richtung ist (korrekt wären 0° oder 360°). Vielmehr muss die Mitte-
lung (bzw. Interpolation) von Windrichtungen über die (Nord-Süd bzw. West-Ost) 
Komponenten des Windvektors erfolgen. Die beiden auf eins normierten Kompo-
nenten des Windvektors werden dazu separat gemittelt (bzw. interpoliert). Durch 
Transformation beider mittleren Komponenten kann schließlich die mittlere Wind-
richtung bestimmt werden. 
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Abb. 4.39: Windrichtung [°] am 13.1.1995 um 13 MEZ, a) der regionalen 
Klimasimulation mittels COSMO-CLM und b) an SYNOP-Stationen beobachtet 
 
 
Abb. 4.39 zeigt die modellierte (a) sowie die beobachtete (b) Windrichtung am 
13.1.1995. Im Modell herrschen über dem Nordwesten vornehmlich westliche 
Windrichtungen vor, gegen Süden bzw. Osten Deutschland weht der Wind zuneh-
mend aus nordwestlicher Richtung, in einigen Berglagen (Harz, Erzgebirge) aus 
Nord und in den Tälern aus unterschiedlichen Richtungen. Auch in den Beobach-
tungen zeichnet sich ein ähnliches Bild ab, während die Windrichtung über dem 
Osten ebenfalls nordwestlich ist, ist sie über dem Westen und Südwesten gegen-
über dem Modellwind um ca. 90° im Gegenuhrzeigersinn gedreht. 
 
4.7.3.1 Statistische Bias-Korrektur 
 
Bevor eine Windrichtungskorrektur erfolgen konnte, mussten modellierte sowie 
beobachtete Windrichtungen in deren u- bzw. v- Komponenten transformiert wer-
den. In Abb. 4.40 sind ebenfalls für den 13.1. 1995 um 13 MEZ die in Vektoren 
zerlegten Windrichtungen der Beobachtungen gegen jene des Modells aufgetragen 
(a: u-Komponente, b: v-Komponente). Wie in Abb. 4.39 sichtbar, kann auch für 
die u-/v-Komponenten etlicher Standorte eine gute Übereinstimmung gefunden 
werden. An einigen Standorten sind die Vorzeichen der beobachteten und der mo-
dellierten West-Ost-Komponente allerdings konträr. 
 

a) b) 
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Abb. 4.40: Scatterplots der beobachteten gegenüber der modellierten Vektor-
komponenten am 13.1.1995 um 13 MEZ, für a) die u-Komponente (West-Ost Ab-
weichung) und b) die v-Komponente (Nord-Süd Abweichung) 
 
Im Anschluss an die Transformation der Windrichtung in deren Vektor-
Komponenten, wurde an Standorten für welche die relative Höhe der Station mit 
derjenigen im Modellgitter übereinstimmt (maximale Differenz 50 m) bzw. deren 
Anemometerhöhe 10 m ± 2 m beträgt, der Bias der u- und v-Komponenten be-
stimmt. Der Bias wurde dann mittels 3-dimensionaler IDW Interpolation (Berück-
sichtigung der geographischen Länge und Breite bzw. der relativen Höhe) interpo-
liert (Abb. 4.41). 
 

 
Abb. 4.41: Mittels IDW interpolierte Differenz zwischen der beobachteten und der 
modellierten a) u-Komponente bzw. b) v-Komponente, für den 13.1.1995, 13 MEZ 
 
Abb. 4.42 zeigt die Windrichtung wie sie modelliert (a-b) bzw. gemessen Wurde 
(c). Die Bias-Korrektur erfolgte durch Summation der modellierten u- bzw. v- 
Komponenten sowie deren Bias-Felder (Abb. 4.41a und 4.41b) und der anschlie-
ßenden Rücktransformation in Windrichtungen (Abb. 4.42b). Im Vergleich zum 
originalen (4.42a), ist das korrigierte Richtungsfeld (b) im Nordwesten und im Sü-
den gegen den Uhrzeigersinn gedreht, im Südwesten im Uhrzeigersinn gedreht 

a) b) 

a) b) 
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und im Osten nahezu unverändert. Tatsächlich sind keine größeren Unterschiede 
im Vergleich zu den Beobachtungen mehr erkennbar, was aber aufgrund der be-
obachtungstreuen IDW Interpolation (Beobachtungen werden nahezu exakt repro-
duziert) zu erwarten war. Durch die Berücksichtigung der vertikalen Distanz (hier 
der Unterschied in der relativen Höhe) konnte der Richtungs-Bias höhenabhängig 
bewertet werden.  
 

 
Abb. 4.42: Windrichtung [°] am 13.1.1995 um 13 MEZ der regionalen 
Klimasimulation mittels COSMO-CLM (a-b) und an SYNOP-Stationen beobachtet 
(c). a) Modelloutput im original, sowie b) nach Bias-Korrektur 
 
 
5.  Berücksichtigung der urbanen Wärmeinsel in 

den TRJ-Datensätzen 
 
Die Urbanisierung beeinflusst das Klima, insbesondere auf der Mikro- und Me-
soskala. Ein bedeutender Effekt ist die Ausbildung einer städtischen Wärmeinsel 
(Urban Heat Islands, kurz UHI) durch die veränderte Strahlungsbilanz, Energiebi-
lanz und anthropogene Wärme in Ballungsräumen. Zudem werden das Windfeld 
durch die veränderte Rauigkeit, die hydrologische Bilanz durch eine urban modifi-
zierte Bodenbeschaffenheit sowie die Luftqualität aufgrund urbaner Schadstoff-
quellen und der Ausbreitung atmosphärischer Beimengungen modifiziert. Ein 
Überblick zum Stadtklima als Teilgebiet der Umweltmeteorologie findet sich z.B. in 
Hupfer et al. (2005).  
 
Damit eine nachweisbare UHI entstehen kann, ist eine Mindestgröße des Ballungs-
raumes erforderlich. Daneben hängt die Intensität der UHI auch von der Wetterla-
ge ab. Insbesondere in windschwachen, wolkenarmen Wettersituationen erreicht 
die UHI ihre stärkste Ausprägung. Großstädte können dann durchaus um 6 - 8 K 
wärmer als das Stadtumland sein. Selbst im Jahresmittel dokumentiert sich der 
Stadteffekt durch eine um etwa 0,5 - 2 K höhere Temperatur. In den bisherigen 
TRJ-Datensätzen diente ein Programmmodul zur Abschätzung des Einflusses der 
städtischen Wärmeinsel bzw. der Höhenabhängigkeit auf die Lufttemperatur am 
Untersuchungsstandort. In den ortsgenauen TRJ-Datensätze (1 km²) sind 
sowohl die UHI-Intensität als auch die Höhenabhängigkeit bereits inte-
griert (Krähenmann et al., 2016). Zur Bestimmung der UHI-Intensität wurde im 
Prinzip dasselbe empirische Verfahren verwendet, wie bereits für die bisherigen 
TRJ. Aufgrund der hohen Anzahl zu erstellender TRJ-Datensätze (über 300,000) 
musste das Verfahren allerdings modifiziert werden. Nachfolgend wird die in den 
Vorgänger-TRJ verwendete Methodik zur Parametrisierung dieses Faktors kurz 
vorgestellt (eine ausführliche Diskussion findet sich in Wienert et al., 2013). 

a) b) c) 

 59 



5.1 Methodik in den aktuellen TRJ 
 
5.1.1 Der Stadteffekt 
 
Zahlreiche Studien (z.B. Oke, 1973; Park, 1986) fanden einen logarithmischen 
Zusammenhang zwischen Einwohnerzahl und maximal ausgeprägtem UHI (UHI-
max). Für die Vorgänger-TRJ wurde ein auf diesem Zusammenhang basierendes 
UHI-Tool entwickelt, mit dessen Hilfe der Nutzer einen TRJ-Datensatz entspre-
chend den Spezifikationen (Stadtgröße, Lage) seines Standorts modifizieren kann. 
Dazu wird zunächst UHImax benötigt:  

 
06,4)log(01,2max −⋅= EwUHI  (5.1) 

UHImax:  maximale Wärmeinselintensität einer Stadt in K 
Ew:  Einwohnerzahl der Stadt 
 
UHImax stellt sich in der Regel bei windschwachen, wolkenarmen Wetter ein und 
erreicht für Großstädte Werte zwischen 6 K (100.000 Einwohner) und 9 K (3 Milli-
onen Einwohner). Die Einwohnerzahl steht in (5.1) als Indikator für die räumliche 
Ausdehnung der Stadt sowie für die Versiegelungs- und Bebauungsdichte, die ih-
rerseits wiederum das Ausmaß der städtischen Überwärmung bestimmen. Um die 
Unsicherheit, der mit (5.1) ermittelten Werte für UHImax einordnen zu können, sei 
darauf hingewiesen, dass 95% der Werte mit denen sich obige Regressionsglei-
chung ergibt, innerhalb einer Abweichung von ± 2 K zu den mit der Gleichung be-
rechneten Daten liegen. 
 
5.1.2 Einfluss der Windstärke 
 
Wie bereits im obigen Abschnitt angedeutet, hängt die Intensität der städtischen 
Wärmeinsel (UHI) neben der Einwohnerzahl, auch von der Windgeschwindigkeit 
und dem Bedeckungsgrad ab. So erreicht die UHI bei Wolkenlosigkeit und Wind-
stille ihr Maximum (UHImax). Bei bedecktem Himmel und hohen Windgeschwindig-
keiten unterscheidet sich die Lufttemperatur in der Stadt kaum noch von derjeni-
gen im Umland. Es ist daher erforderlich diese witterungsbedingten Einflüsse auf 
die UHI adäquat zu beschreiben. 
 
Sowohl für den Windgeschwindigkeits- als auch für den Bewölkungseinfluss sind 
der Fachliteratur aus Messkampagnen abgeleitete Beziehungen zur UHI zu ent-
nehmen. In Abhängigkeit von der Einwohnerzahl lässt sich mit (5.2) eine sog. 
Grenzwindgeschwindigkeit (Stundenmittel der Windgeschwindigkeit) ermitteln, bei 
der die städtische Überwärmung verschwindet, d.h. UHI=0 (Oke, 1973; Böhm und 
Gabl, 1978). 

 
2

37,3
73,1)log(91,1








 −⋅
=

Ewvg  

 

(5.2) 

vg: Grenzwindgeschwindigkeit in m/s (Stundenmittel) 
Ew: Einwohnerzahl der Stadt 
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Mit dem Konzept der Grenzwindgeschwindigkeit lässt sich nun ein Korrekturfaktor 
einführen, mit dem der Windeinfluss auf die Wärmeinselintensität berücksichtigt 
werden kann. Dieser Korrekturfaktor umfasst den Wertebereich von 1 (Windge-
schwindigkeit = 0 m/s) bis 0 (Windgeschwindigkeit entspricht vg). Für die aktuelle 
Wärmeinselintensität in Abhängigkeit von der Windgeschwindigkeit ergibt sich 
dann: 
 

max)( UHIvfUHI m ⋅=  
 

(5.3) 

UHI:  aktuelle Wärmeinselintensität in K 
f(vm):  Korrekturfaktor für den Windgeschwindigkeitseinfluss 
vm:  mittlere stündliche Windgeschwindigkeit in m/s 
UHImax: maximale Wärmeinselintensität (wolkenlos, vm = 0 m/s) 
 
Mit dem Konzept der Grenzwindgeschwindigkeit kann der für eine Stadtgröße 
(Einwohnerzahl) relevante Korrekturfaktor in Abhängigkeit von der Windgeschwin-
digkeit gemäß (5.4) abgeleitet werden. 
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(5.4) 

 
f(vm):  Korrekturfaktor für den Windgeschwindigkeitseinfluss 
vm:  mittlere stündliche Windgeschwindigkeit in m/s 
vg:  Grenzwindgeschwindigkeit in m/s (Stundenmittel) 
 
 
Der Korrekturfaktor für den Windgeschwindigkeitseinfluss auf die Wärmeinselin-
tensität hängt über die Grenzwindgeschwindigkeit auch von der Stadtgröße (Ein-
wohnerzahl) selbst ab. Für jede Stadtgröße existiert daher auch eine individuelle 
Windgeschwindigkeitskorrektur der UHI. In Abb. 5.1 ist der Verlauf des Windkor-
rekturfaktors sowie der Wärmeinselintensität in Abhängigkeit von der Stadtgröße 
und der Windgeschwindigkeit dargestellt. 

 
Abb. 5.1: Abhängigkeit des Windkorrekturfaktors f(vm) sowie der Wärmeinselin-
tensität (UHI) von Einwohnerzahl (Ew) und Windgeschwindigkeit (vm) aus Spekat 
et al. (März 2010) 

a) b) 

 61 



5.1.3 Einfluss der Bewölkung 
 
Die städtische Überwärmung wird zudem durch die Bewölkungsverhältnisse beein-
flusst und zwar derart, dass mit zunehmendem Bedeckungsgrad und zunehmen-
der Bewölkungsdichte die Wärmeinselintensität abnimmt. Auch für diesen Zu-
sammenhang sind aus der Fachliteratur empirische Beziehungen vorhanden (Nüb-
ler, 1979), die eine Abschätzung des Bewölkungseinflusses ermöglichen. Ähnlich 
wie bei der Windgeschwindigkeit wurde dazu ein Faktor zur Bewölkungskorrektur 
(5.5) auf Basis des Gesamtbedeckungsgrades abgeleitet. 
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(5.5) 

 
f(N): Korrekturfaktor bezüglich der Bewölkung auf die städtische Wärmeinsel 
N: Gesamtbedeckungsgrad des Himmels mit Wolken in Achteln (0 bis 8) 
 
 
Hierzu ist anzumerken, dass der Gesamtbedeckungsgrad des Himmels mit Wol-
ken, so wie er aus Beobachtungen an DWD-Stationen vorliegt und auch in den 
Stundenwerten der TRJ-Datensätze enthalten ist, keine Aussage über die Wolken-
art enthält. Hohe dünne Federwolken (Cirrus) haben nur einen geringen Einfluss 
auf die Ausprägung der Wärmeinsel, während eine geschlossene tiefe Schichtwol-
kendecke (Stratus) die städtische Überwärmung deutlich reduziert. Mit (5.5) wer-
den daher die klimatischen Verhältnisse, wie sie sich im Mittel aus einer Vielzahl 
von Beobachtungen für Mitteleuropa ergeben haben, widergespiegelt. In konkre-
ten Einzelfällen können dagegen sowohl Über- als auch Unterschätzungen des Be-
wölkungseffekts vorkommen. Für die Zwecke der Testreferenzjahre ist jedoch 
nicht die Einzelfallbetrachtung sondern die Einordnung auf Basis typischer Klima-
verhältnisse am Standort relevant, so dass der Ansatz (5.5) adäquat erscheint. 
 
Korrekturfaktor f(N) aus (5.5) bezüglich des Bewölkungseinflusses auf die UHI va-
riiert zwischen 1 (keine Korrektur) und 0,3 (UHI auf 30% des Maximalwertes re-
duziert). Dass bei einem vollständig mit Wolken bedeckten Himmel (Gesamtbede-
ckungsgrad N = 8) die UHI nicht gänzlich verschwindet, hängt mit den auch in 
diesem Fall unter der Voraussetzung einer gleichzeitig schwachwindigen Wettersi-
tuation zwar reduzierten aber dennoch auftretenden Unterschieden in der Strah-
lungsbilanz zwischen Stadt und Umland zusammen. 
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Abb. 5.2:  Abhängigkeit des Bewölkungskorrekturfaktors f(N) sowie der Wär-
meinselintensität (UHI) von Einwohnerzahl (Ew) und Wolkenbedeckungsgrad (N) 
aus Spekat et al. (März 2010) 
 
 
Abb. 5.2 zeigt die Abhängigkeit des Korrekturfaktors für den Bewölkungseinfluss 
auf die UHI vom Gesamtbedeckungsgrad des Himmels mit Wolken sowie beispiel-
haft für unterschiedliche Stadtgrößen. 
 
Für die Bewertung der städtischen Wärmeinselintensität (UHI) bei unterschiedli-
chen Wind- und Bewölkungsverhältnissen ergibt sich damit: 
 

max)()( UHINfvfUHI m ⋅⋅=  (5.6) 

 
UHI:  (maximale) Wärmeinselintensität bei gegebenen Windgeschwindig-

keits- und Bewölkungsverhältnissen 
f(vm):  Korrekturfaktor zum Einfluss der Windgeschwindigkeit (vm: mittlere 

stündliche Windgeschwindigkeit) auf die städtische Wärmeinsel 
f(N): Korrekturfaktor zum Einfluss der Bewölkung (N: Gesamtbe-

deckungsgrad des Himmels mit Wolken) auf die Wärmeinselintensität 
UHImax: maximale Wärmeinselintensität bei Wolkenlosigkeit und Windstille 
 
 
5.1.4 Einfluss der Tageszeit 
 
Sowohl die nach (5.1) unter optimalen Wetterbedingungen (windschwache, wol-
kenarme Wettersituation) als auch die nach (5.6) in Abhängigkeit von Windge-
schwindigkeit und Bewölkung geschätzte maximale Wärmeinselintensität wird in 
Stadtgebieten nur zu bestimmten Tageszeiten beobachtet. In der Regel treten die 
Lufttemperaturunterschiede in Bodennähe (2 m über Grund) zwischen Stadt und 
Umland am deutlichsten in den Frühstunden vor Sonnenaufgang im Sommerhalb-
jahr (April bis September) hervor. 
 

a) b) 
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Abb. 5.3: Tagesgang der Wärmeinselintensität im Jahresverlauf (nach Kuttler, 
1997) 
 
Auch im Winterhalbjahr (Oktober bis März) ist die städtische Wärmeinsel beson-
ders nachts erkennbar, wenn auch keine eindeutige Präferenz für die erste oder 
die zweite Nachthälfte besteht. Über Mittag ist die Wärmeinsel ganzjährig kaum 
ausgeprägt. Das beschriebene zeitliche Verhalten der städtischen Überwärmung 
ist exemplarisch in Abb. 5.3 enthalten. Messungen aus anderen Städten bestäti-
gen qualitativ den hier beobachteten Tagesgang der UHI. 
 
Aus den vorliegenden Untersuchungen zum Tagesgang der urbanen Wärmeinselin-
tensität lassen sich allgemeine Rückschlüsse auf deren zeitliche Abhängigkeit zie-
hen. Diese Zeitabhängigkeit wurde in Form eines sog. Zeitkorrekturfaktors be-
rücksichtigt. Er kann je nach Tageszeit Werte zwischen 0 und 1 annehmen. Für 
jeden Monat wurde dieser Zeitkorrekturfaktor in einer Fourier Reihe gemäß (5.7) 
entwickelt: 
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 (5.7) 

 
f(UHIt): Korrekturfaktor zur Berücksichtigung des Tagesgangs der  UHI 
t: Zeit als Stunde des Tages (0 bis 23) 
const: Fourierreihenkonstante 
an, bn: Fourierkoeffizenten 
n: Anzahl der Fourierkoeffizienten 
 
Die Anzahl der Fourierkoeffizienten in (5.7) kann auf 3 (a1,..,a3 und b1,…,b3) be-
grenzt bereits eine sehr gute Approximation des Tagesganges der UHI zu errei-
chen. Unter optimalen Wetterbedingungen (Windstille, wolkenlos) kann mit (5.8) 
bei Kenntnis von UHImax aus (5.1) die Wärmeinselintensität zu jeder Tageszeit ab-
geschätzt werden. 
 

max)()( UHIUHIftUHI t ⋅=  
 

(5.8) 
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UHI(t): Wärmeinselintensität in K zur Zeit t (0 bis 23 h) 
f(UHIt): Tagesgangkorrekturfaktor der Wärmeinselintensität (0 bis 1) 
UHImax: maximale Wärmeinselintensität nach (4.1) in K 
 
 
Um die Wärmeinselintensität zu jeder Tageszeit abschätzen zu können, muss so-
wohl die Witterungskorrektur (Windgeschwindigkeit, Bewölkung) als auch die Ta-
gesgangkorrektur der maximalen Wärmeinselintensität berücksichtigt werden. Da 
die städtische Überwärmung zu ihrer Ausprägung einen zeitlichen Vorlauf hinsicht-
lich der entsprechenden Wetterverhältnisse benötigt, werden nicht die momenta-
nen Werte wie Windgeschwindigkeit und Wolkenbedeckungsgrad, sondern deren 
mittlere Werte über die vergangenen letzten 24 Stunden betrachtet, wie in (5.9) 
dargestellt: 
 

max2424 )()()()( UHIUHIfNfvftUHI t ⋅⋅⋅=  
 

 
 

(5.9) 
UHI(t): Wärmeinselintensität in K zur Zeit t (0 h bis 23 h) 
f(v24): Korrekturfaktor infolge der Windgeschwindigkeit 
v24: mittlere Windgeschwindigkeit über die letzten 24 Stunden seit t-24 
f(N24): Korrekturfaktor aufgrund des Wolkenbedeckungsgrades 
N24: mittlere Wolkenbedeckung über die letzten 24 Stunden seit t-24 
f(UHIt): Korrekturfaktor bezüglich des Tagesgangs der urbanen Wärmeinsel 
 
 
Die Gleichung (5.9) stellt die Grundlage dar, auf der im Stadtklimamodul die je-
weilige stündliche Lufttemperatur in der Stadt in den TRJ-Datensätzen berechnet 
wird, und zwar in der Weise, dass auf die stündliche Lufttemperatur der Repräsen-
tanzstation der Wärmeinselzuschlag UHI(t) addiert wird. 
 
Unter der Annahme, dass sich der absolute Wasserdampfgehalt der Luft nur un-
wesentlich zwischen Stadt und Umland unterscheidet, wird mit der durch den 
Stadteffekt in Regel hervorgerufenen Temperaturerhöhung auch eine Veränderung 
der relativen Feuchte bedingt, wie aus der Definition für die relative Feuchte in 
(5.10) leicht ersichtlich. 
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(5.10) 

rF: relative Luftfeuchte in % 
e: aktueller Dampfdruck in hPa 
es(TL): Sättigungsdampfdruck in hPa bei der Lufttemperatur TL 
 
 
Da der Sättigungsdampfdruck mit der Lufttemperatur zunimmt, wird bei anstei-
gender Lufttemperatur, z.B. durch den Wärmeinseleffekt, bei gleichzeitig unverän-
dertem Dampfdruck die relative Luftfeuchte abnehmen. Dieser Effekt wird im 
Stadtklimamodul der neuen Testreferenzjahre berücksichtigt. 
 
Da die städtische Erwärmung nicht gleichmäßig über das Stadtgebiet verteilt ist, 
bestand die Forderung, eine Möglichkeit der räumlichen Differenzierung zu schaf-
fen. Diese wurde aus in der Fachliteratur publizierten Erkenntnissen abgeleitet. 
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Abb. 5.4 zeigt einen schematischen Horizontalschnitt durch eine Modellstadt hin-
sichtlich der bodennahen Lufttemperatur dargestellt anhand der Temperaturdiffe-
renz zwischen Stadt und Umland. 
 
Die maximale Wärmeinselintensität tritt im Allgemeinen in den am dichtesten be-
bauten und versiegelten Innenstadtbereich auf. Im umgebenden Stadtgebiet liegt 
die Temperaturerhöhung gegenüber dem angrenzenden Freiland nicht ganz so 
hoch und erreicht etwa 70% der maximal anzutreffenden Überwärmung. Zum 
Stadtrand hin nimmt die städtische Überwärmung auf ca. 50% der UHImax ab, 
wobei hier dann auch am äußeren Stadtrand der Temperaturrückgang zu den Frei-
flächen des Stadtumlandes erfolgt. 
 
In den vorliegenden Testreferenzjahren sind diese räumlichen Differenzierungen 
ebenfalls enthalten. Hier wird zwischen „eng bebaute Innenstadt“, „mittleres 
Stadtgebiet“ und „Stadtrand“ unterschieden. Je nach Stadtgebiet werden die mit 
(5.9) ermittelten stündlichen Temperaturdifferenzen zwischen Stadt und Umland 
mit 1 (eng bebaute Innenstadt), mit 0,7 (mittleres Stadtgebiet) oder mit 0,5 
(Stadtrand) multipliziert. 
 

 
Abb. 5.4: Generalisierter Horizontalschnitt der bodennahen Lufttemperatur (2 m 
über Grund) im Stadtgebiet (nach Oke, 1990) 
 
 
An dieser Stelle sei noch mal darauf hingewiesen, dass es sich bei dem beschrie-
benen Verfahren zur Berücksichtigung der städtischen Lufttemperaturmodifikation 
um ein Schätzverfahren anhand von Erkenntnissen aus der Fachliteratur handelt. 
Insbesondere Einzelfallbetrachtungen, z.B. einzelner Tage oder Tageszeiträume, 
können mit dieser Methodik nicht geleistet werden. Für eine klimatologische Be-
trachtungsweise über längere Zeiträume, wie sie auch in den Testreferenzjah-
ressätzen verankert ist, kann der gewählte Ansatz als geeignet angesehen wer-
den. 
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5.2 Erforderliche Anpassungen zur Erstellung ortsgenauer 
TRJ 
 
In den aktuellen TRJ-Datensätzen wird der maximal mögliche UHI-Effekt eines 
Standorts über die Einwohnerzahl sowie dessen Lage innerhalb eines Ballungs-
raums (Innenstadt, Stadtrand) definiert. Im Projekt „TRJ-Weiterentwicklung“ wur-
den ortsgenaue TRJ-Datensätze (1 km²) erstellt, in denen der UHI-Effekt bereits 
berücksichtigt ist. Aufgrund der hohen Anzahl zu erstellender TRJ-Datensätze 
(rund 400.000) musste ein geeignetes Verfahren gefunden werden, um Einwoh-
nerzahl und Lage eines jeden Standorts automatisiert abschätzen zu können.  
 
Aus der Fachliteratur (Kershaw et al., 2010; Brandsma et al., 2012; Hiebl and 
Frei, 2015) können Hinweise auf den Zusammenhang zwischen der gemessenen 
Lufttemperatur und Landnutzungsinformationen (z.B. CORINE), wie der Bebau-
ungsklasse (u.a. Innenstadt, Stadtrand, Industriegebiet) und der Landnutzungsart 
(u.a. Flughafen oder Agrargebiet) gefunden werden.  
 
Zur Erstellung der ortsgenauen TRJ-Datensätze wurden Landnutzungsdaten in Zu-
sammenhang gestellt mit dem Wärmeinseleffekt. In einem ersten Schritt mussten 
Stationen identifiziert werden, welche durch einen UHI modifiziert werden. UHI-
beeinflusste Messungen mussten bei der Interpolation entsprechend berücksichtigt 
werden, da andernfalls das UHI in ländliche Gebiete übertragen würde. Anschlie-
ßend an die Interpolation musste wiederum über Landnutzungsinformationen ein 
entsprechender UHI-Aufschlag erfolgen. Die Vorgehensweise dazu wird im folgen-
den Abschnitt erläutert. 
 
5.2.1 Abschätzung des UHI-Effekts auf Stationsmessungen 
 
Zunächst erfolgte eine Untersuchung der Messumgebung jeder Wetterstation. Da-
zu wurden den Gitterpunkten im Umfeld (Radius variabel; siehe Abb. 5.5 – 5.7) 
jeder Station, entsprechend den CORINE-Landnutzungstypen (z.B. Innenstadt o-
der Grünfläche), UHI-Potentiale zwischen 0 und 1 zugewiesen (in Anlehnung an: 
Stewart et al., 2012; Buchholz und Kossmann, pers. com.). Die entsprechenden 
UHI-Potentiale sind in Tab. 5.1 aufgelistet. Der Landnutzungstyp „Innenstadt“ mit 
einem Potential von 1 liefert den maximal möglichen anthropogenen Beitrag zum 
UHI, Nutzungsflächen mit einem Potential von 0 (z.B. Wälder, Grünflächen) ver-
stärken das UHI nicht. 
 
Tab. 5.1: Zuordnung der UHI-Potentiale zu CORINE-Landnutzungstypen 1 bis 11 

 
Gitter-Index Klasse UHI-Index 
1 Durchgängig städtische Prägung 1,00 
2 Nicht durchgängig städtische Prägung 0,35 
3 Industrie/Gewerbeflächen 0,40 
4 Straßen/Eisenbahnnetze, funktionell zugeordnete Flächen 0,15 
5 Hafengebiete 0,25 
6 Flughäfen 0,25 
7 Abbauflächen 0,05 
8 Deponien, Abraumhalden 0,05 
9 Baustellen 0,30 
10 Städtische Grünflächen 0,01 
11 Sport/Freizeitanlagen 0,05 
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In Abb. 5.5a sind die CORINE-Landnutzungsklassen um die Station Aachen im 
Umkreis von 3 km dargestellt. Südlich der Station finden sich hauptsächlich städti-
sche Strukturen mit wenigen Grünflächenanteilen, nördlich der Station befinden 
sich Weideflächen und Wiesen sowie ein kleines Waldstück. Abb. 5.5b zeigt die 
zugewiesenen UHI-Potentiale. Entsprechend sind die UHI-Potentiale südlich der 
Station bedeutend höher als über dem nördlichen Teil des Gebiets. Der tatsächli-
che UHI-Effekt auf eine Messreihe setzt sich zusammen aus lokalen Einflüssen 
(z.B. Wärmeemission umgebender Gebäudefassaden und Straßenschluchten) und 
Wärmeemissionen des weiteren (z.B. städtischen) Umlands, die einen Hinter-
grund-UHI erzeugen (Brandsma et al., 2012). Dank der hohen räumlichen Auflö-
sung (100 m) der CORINE-Landnutzungsdaten konnten beide Effekte berücksich-
tigt werden.  

 

 
Abb. 5.5: CORINE-Landnutzungsklassen (a) und zugewiesene UHI-Potentiale (b) 
für die synoptische Wetterstation Aachen 
 
Anschließend musste die Stadtgröße bzw. die Einwohnerzahl (wird zur Berechnung 
des UHI-Effekts benötigt) aus UHI-Potentialen im Umland einer jeden Station ab-
geleitet werden. In einem Experiment für Juni, Juli und August des Zeitraums 
1995-2012 wurde für jede Stunde mit niedrigen Windgeschwindigkeiten (FF < 
2m/s) und geringer Bewölkung (N < 2/8) die Temperaturdifferenz TD zwischen 
der Messreihe der Stationen Berlin-Alexanderplatz und Berlin-Schönefeld (Abb. 
5.6) sowie zwischen der Messreihe der Stationen München-Stadt und München-
Flughafen (5.7) untersucht. Zur Ableitung der Stadtgröße aus UHI-Potentialen 
wurden Suchradien zwischen 100 m und 5 km getestet. Wie die Unetrsuchungen 
zeigten, erreichte die UHI-korrigierte Differenz TD der Berliner Messreihen (Abb. 
5.6) ihr Optimum für einen Suchradius von 5 km, diejenige der Münchner Mess-
reihen (Abb. 5.7) bei etwas unter 2 km.  
 
Untersuchungen für weitere Stationen der Städte Berlin, Frankfurt und München 
lieferten ebenfalls leicht variierende optimale Suchradien. Diese Ungenauigkeiten 
treten auf, da beispielsweise die CORINE-Landnutzungsklasse „lockere Bebauung“ 
weder Informationen zum Bebauungstyp (z.B. Reihenhaussiedlung oder einzelne 
Gebäude) noch zum Grad der Begrünung zwischen den Gebäuden liefert. Auch 
lokale Senken innerhalb von Städten, in denen sich Kaltluftseen bilden können, 
beeinflussen den UHI-Effekt. Daneben spielen unter anderem die Windrichtung 
sowie lokale Nebelfelder eine nicht unwesentliche Rolle, deren Auswirkungen auf 
das UHI mittels hochauflösender Stadtklimamodelle (< 100 m Auflösung) berück-

1 km 1 km 

a) b) 
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sichtigt werden könnten. Deren Einsatz war im aktuellen Projekt allerdings auf-
grund des hohen Rechenaufwands nicht möglich. Zur Bestimmung der UHI-
Intensität in den ortsgenauen TRJ wurde daher im Prinzip dasselbe empirische 
Verfahren verwendet, wie bereits für die Vorgänger-TRJ. In den neuen TRJ erfolg-
te die Bewertung der UHI allerdings auf Basis von Landnutzungsdaten (CORINE; 
Keil et al., 2011). 
 

   

   
Abb. 5.6: Darstellungen (a-e) zeigen Differenzen für Korrekturen basierend auf 
größer werdenden Suchradien (100m, 400m, 1000m, 2500m, 5000m) bzw. (f) 
ohne Stadteffekt-Korrektur zu den einzelnen Stunden. Gegeben sind Häufigkeits-
verteilung der Lufttemperaturdifferenzen im Juni, Juli und August der Jahre 1995-
2012 zwischen Berlin-Alexanderplatz und Berlin-Schönefeld, für Windgeschwindig-
keiten < 2 m/s und Bedeckungsgrade < 2/8. Positive Werte in (a-e) bedeuten, 
dass der Stadteffekt unterschätzt wird und negative Werte bedeuten, dass der 
Stadteffekt überschätzt wird 
 
 

   

   
Abb. 5.7: Wie Abb. 5.6, jedoch für München Stadt minus München Flughafen 
 
 
Den Ergebnissen (siehe Abb. 5.6 und 5.7) zufolge scheint eine gleichberechtigte 
Mittelung der UHI-Potentiale innerhalb eines Radius von 2.5 km um eine Messsta-
tion einen optimalen Schätzwert mesoskaliger Effekte zu liefern. Lokale Effekte 
wurden an Hand der UHI-Potentiale im Umkreis von 100 m einer Station am exak-

a) b) c) 

d) e) 

f) 

a) b) c) 

d) e) 

f) 
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testen reproduziert, wobei hohe Werte (UHI-Potential > 0.5) einen zentralen und 
niedrige Werte (UHI-Potential < 0.2) einen Randbereich eines Ballungsraums 
kennzeichnen.  
 
Das in Abschnitt 5.1 beschriebene Verfahren zur Abschätzung lokaler Ef-
fekte wurde direkt in die ortsgenauen TRJ-Datensätzen integriert. Zur Be-
stimmung von UHImax wurde die Einwohnerzahl (Ew) aus CORINE-
Landnutzungsdaten bzw. den daraus abgeleiteten UHI-Potentialen berechnet. Un-
tersuchungen für drei Städte (Berlin, München, Frankfurt) lieferten folgende Ab-
hängigkeit zwischen Ew und den UHI-Potentialen: 
 

1.26 Potential105 −⋅⋅= UHIEw         (5.11) 
 
Der Zuschlag DUHI(t), den eine Stationszeitreihe zu einem Zeitpunkt t erhält, er-
rechnet sich aus UHImax, dem Mittel der vorausgegangenen 24 Stunden für den 
Wind )( 24vf und die Bedeckung )( 24Nf sowie der Tagesphase )( tUHIf : 
 

)()()(max)( 2424 tUHIfNfvfUHItUHI ⋅⋅⋅=D       (5.12) 
 
 
5.2.2 Berücksichtigung des UHI-Effekts bei Interpolation der Luft-
temperatur 
 
Unter idealen Bedingungen kann der UHI-Effekt selbst in kleinen Städten mit 
50‘000-100‘000 Einwohnern mehr als 4°C erreichen. Folglich musste der UHI-
Effekt bei der Interpolation stündlicher Lufttemperaturdaten entsprechend berück-
sichtigt werden. Hierzu standen zweierlei Möglichkeiten zur Auswahl: 1) Die be-
troffene Messreihen werden vorausgehend zur Interpolation von UHI-Effekten be-
reinigt oder 2) gar nicht erst berücksichtigt. Dabei ist zu bedenken, dass sich zahl-
reiche Stationen mit langen Messreihen am Stadtrand oder in locker bebauten Ge-
bieten befinden deren Zeitreihen nachts oftmals UHI-Effekte von über 2°C aufwei-
sen können. Damit die Interpolation auf einer möglichst hohen Anzahl an Messda-
ten fußen konnte, wurden die Zeitreihen sämtliche UHI-beeinflusste Stationen 
verwendet. Vorausgehend zur Erstellung stündlicher Rasterdaten wurden deren 
Messwerte jedoch, unter Berücksichtigung der Tagesphase sowie der meteorologi-
schen Bedingungen, UHI bereinigt.  
 
Im Anschluss an die Interpolation wurde den stündlicher Rasterkarten, unter Be-
rücksichtigung der Tagesphase, der meteorologischen Gegebenheiten und einer 
Landnutzungskarte (CORINE) der UHI-Effekt wieder aufgeprägt. Zur Abschätzung 
der mesoskaligen Effekte wurde für jeden Standort (bzw. jede Gitterzelle), ent-
sprechend dem Flächenanteil der Landnutzungstypen im Umkreis von 2.5 km, ein 
mittlerer UHI-Potential bestimmt (~ 25 km²; siehe Abb. 5.8a). Um das aktuelle 
UHI zu berechnen, wurde das UHI-Potential mittels Gleichung 5.11 in eine virtuelle 
(lokal gültige) Einwohnerzahl umgerechnet. Der lokale Effekt wurde aus dem mitt-
leren UHI-Potential des 1 km² Zielgitters (Abb. 5.8b) abgeleitet. Für ein UHI-
Potential > 0.5 gilt ein Standort (bzw. eine Gitterzelle) als zentral gelegen und das 
mittels Gleichung 5.12 berechnete UHI wird mit eins multipliziert. Ist das UHI-
Potential < 0.2, wird eine Stadtrandlage angenommen und das berechnete UHI 
mit 0.5 multipliziert, andernfalls (0.2 < UHI-Potential < 0.5) mit 0.7. 
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Alternativ zum CORINE Datensatz hätte auch ein Bevölkerungsdichtedatensatz 
(z.B. Gallego, 2010) verwendet werden können. Hierbei muss allerdings beachtet 
werden, dass die Bevölkerungsdichte oft einen reinen Schätzwert darstellt (ab-
hängig von Landnutzung, sowie Bevölkerungsdaten). Zudem wird beispielsweise 
Industriegebieten oder Flughäfen, die beide relativ hohe UHI-Effekte erzeugen 
können, eine geringe Bevölkerungsdichte zugeordnet die in deutlich zu geringe 
UHI-Effekte umgerechnet werden würden. 
 

 
Abb. 5.8: UHI-Potentiale für Deutschland, gemittelt über a) 25 km² und b) 1km² 
 
 
6. Implementierung der TRJ-Strategien 
 
6.1 Mittlere gegenwärtige TRJ 
 
Für ein Testreferenzjahr müssen die Datensätze stündliche Werte der meteorologi-
schen Parameter aufweisen, wie sie während konkreter Wetterabläufe auftreten. 
Zugleich sollen diese Datensätze die wahrscheinlichsten Wetterabläufe enthalten 
und so miteinander verknüpft sein, dass die Abweichungen vom monatlichen und 
jahreszeitlichen Mittel der Periode 1995-2012 so gering wie möglich sind. Daneben 
ist es wünschenswert, dass auch die Variabilität der Parameter, in Form der jewei-
ligen Streuung, berücksichtigt wird. Weiterhin sollen die Datensätze zyklisch sein, 
d.h. zum Jahreswechsel kontinuierlich in sich selbst übergehen. 
 
Diesen Forderungen kann nur teilweise entsprochen werden. Der Versuch ein ein-
zelnes reales Jahr zu finden, das am besten die monatlichen und jahreszeitlichen 
Klimamittel erfüllt, enthält mit großer Wahrscheinlichkeit eine Folge von Wetter-
abläufen, deren Auftreten und Andauer statistisch nicht zur Gänze repräsentativ 
sind. Außerdem können nicht alle Parameter gleich gut an ihre Klimamittel und 
ihre mittlere Variabilität angepasst werden. Für die Simulation des thermischen 
Verhaltens von Gebäuden sowie zur Auslegung von Heizungs-, Lüftungs- und Kli-
matisierungsanlagen als Schwerpunktanwendung der Testreferenzjahre sind be-
sonders die Lufttemperatur, daneben auch noch die Strahlung (vor allem direkte 
und diffuse Sonneneinstrahlung) und der Wasserdampfgehalt der Luft von Bedeu-
tung. 

a) b) 
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1. Für jeden der über 300‘000 Standorte individuelle Auswahl geeigneter 
Witterungsabschnitte derart, dass Mittelwert und Streuung der stündli-
chen Lufttemperatur auf Basis der Periode 1995 bis 2012 monats- und 
jahreszeitenweise bestmöglich getroffen werden. Gewichtung bei der 
Anpassung zu 70% Mittelwert und zu 30% Streuung (dieselbe Gewich-
tung wurde bereits für die 2011 veröffentlichten TRJ verwendet) 

2. Mittelwert- und Streuung der Lufttemperatur und der Mittelwert der Glo-
balstrahlung dürfen in jedem Monat - im Vergleich zur Periode 1995-
2012 - einen bestimmten Grenzwert nicht überschreiten (Tab. 6.1) 

3. Mindestlänge eines Witterungsabschnitts : 10 Tage; Höchstlänge: 30 Ta-
ge. Ausnahmen sind am Jahresende möglich 

4. Maximale Temperaturdifferenz (Delta TT) zweier aneinander grenzender 
Witterungsabschnitte um 00 Uhr: 4.5 K 

5. Witterungsabschnitt muss sich „tagesscharf“ an der richtigen Position im 
TRJ-Datensatz befinden 

6. Wird kein geeigneter TRJ-Datensatz gefunden der alle Kriterien erfüllt, 
werden die Kriterien entsprechend Tab. 6.1 schrittweise gelockert. Ab-
hängig von der maximal auftretenden monatlichen Differenz eines TRJ-
Datensatzes zum mittleren Jahresgang des Zeitraums 1995-2012 (hin-
sichtlich Mittelwert und Standardabweichung der Lufttemperatur sowie 
Mittelwert der Globalstrahlung) wird dem TRJ-Datensatz ein Qualitätsbit 
IL zwischen 0 und ein 7 zugeordnet 

 
 
Tab. 6.1: Maximale monatliche Abweichung für das mittlere Gegenwarts-TRJ zum 
Mittleren Jahresgang im Zeitraum 1995-2012 für ein bestimmtes Qualitätsniveau 
(IL) 
 
IL Delta TT [°C] Mittel TT [°C] Streuung TT [%] Mittel SIS [%] 
0 4,5 0,30 15 10 
1 5,0 0,30 20 10 
2 5,0 0,30 25 15 
3 5,5 0,35 30 20 
4 6,0 0,40 35 25 
5 6,0 0,45 40 30 
6 6,0 1,00 50 50 
7 6,0 > 1,0 > 50 > 50 

 
 
In Tab. 6.2 sind als Beispiel für die Auswahl der Witterungsabschnitte für die Zu-
sammenstellung der TRJ-Datensätze für die Koordinaten 4336500 / 2728500 (8 
km nördlich von Görlitz) und 4150500 / 2503500 (3 km östlich von Teublitz) die 
realen Zeiträume aufgeführt, aus denen die entsprechenden Segmente stammen. 
 
Die Daten der Testreferenzjahre und die zugrundeliegenden realen Witterungsab-
schnitte aus den in Tab. 6 aufgeführten Auswahlzeiträumen entsprechen den glei-
chen Kalendertagen, d.h. die Daten vom 01.01. stammen tatsächlich von einem 
01. Januar. Darüber hinaus wird deutlich, dass die Auswahlzeiträume von Standort 
zu Standort variieren. 
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Tab. 6.2: Beispiel für die Auswahlzeiträume der Witterungsabschnitte der TRJ-
Datensätzen der Koordinaten 4336500 / 2728500 (8 km nördlich von Görlitz) und 
4150500 / 2503500 (3 km östlich von Teublitz) 
 
Standort: 4336500 / 2728500           Standort: 4150500 / 2503500 
Testreferenzjahr Auswahlzeiträume Testreferenzjahr Auswahlzeiträume 
01.01. - 27.01. 01.01.2002 - 27.01.2002 01.01. - 17.01. 01.01.2001 - 17.01.2001 
28.01. - 06.02. 28.01.2003 - 06.02.2003 18.01. - 28.01. 18.01.2011 - 28.01.2011 
07.02. - 16.02. 07.02.2007 - 16.02.2007 29.01. - 10.02. 29.01.1997 - 10.02.1997 
17.02. - 27.02. 17.02.1999 - 27.02.1999 11.02. - 22.02. 11.02.2004 - 22.02.2004 
28.02. - 20.03. 28.02.1998 - 20.03.1998 23.02. - 20.03. 23.02.1999 - 20.03.1999 
21.03. - 19.04. 21.03.2006 - 19.04.2006 21.03. - 31.03. 21.03.1997 - 31.03.1997 
20.04. - 09.05. 20.04.2007 - 09.05.2007 01.04. - 24.04. 01.04.2006 - 24.04.2006 
10.05. - 28.05. 10.05.2003 - 28.05.2003 25.04. - 06.05. 25.04.2004 - 06.05.2004 
29.05. - 07.06. 29.05.2002 - 07.06.2002 07.05. - 25.05. 07.05.2008 - 25.05.2008 
08.06. - 21.06. 08.06.2010 - 21.06.2010 26.05. - 04.06. 26.05.2007 - 04.06.2007 
22.06. - 14.07. 22.06.2011 - 14.07.2011 05.06. - 23.06. 05.06.2012 - 23.06.2012 
15.07. - 09.08. 15.07.2001 - 09.08.2001 24.06. - 04.07. 24.06.1998 - 04.07.1998 
10.08. - 25.08. 10.08.2010 - 25.08.2010 05.07. - 14.07. 05.07.2012 - 14.07.2012 
26.08. - 14.09. 26.08.2000 - 14.09.2000 15.07. - 28.07. 15.07.2009 - 28.07.2009 
15.09. - 08.10. 15.09.2005 - 08.10.2005 29.07. - 12.08. 29.07.2012 - 12.08.2012 
09.10. - 31.10. 09.10.1999 - 31.10.1999 13.08. - 22.08. 13.08.2004 - 22.08.2004 
01.11. - 11.11. 01.11.2007 - 11.11.2007 23.08. - 17.09. 23.08.2000 - 17.09.2000 
12.11. - 21.11. 12.11.2003 - 21.11.2003 18.09. - 27.09. 18.09.2011 - 27.09.2011 
22.11. - 01.12. 22.11.2001 - 01.12.2001 28.09. - 10.10. 28.09.1999 - 10.10.1999 
02.12. - 13.12. 02.12.2003 - 13.12.2003 11.10. - 27.10. 11.10.2004 - 27.10.2004 
14.12. - 31.12. 14.12.2005 - 31.12.2005 28.10. - 14.11. 28.10.2011 - 14.11.2011 
  15.11. - 12.12. 15.11.1997 - 12.12.1997 
  13.12. - 26.12. 13.12.1999 - 26.12.1999 
  27.12. - 31.12. 27.12.2000 - 31.12.2000 
 
 
6.2 Extreme TRJ 
 
Die Repräsentanz bildet den Kernbegriff bei den TRJ-Datensätzen. Für die mittle-
ren TRJ wird ein Verfahren angewendet, das Segmente aus gemessenen Klimarei-
hen aneinanderfügt und darauf optimiert ist, monatliche und jahreszeitliche Ver-
läufe sowie Variabilität und Auftretenshäufigkeiten meteorologischer Parameter 
repräsentativ darzustellen. Neben diesen sog. mittleren TRJ sind jedoch auch spe-
zielle TRJ-Datensätze für Zeiträume, die als charakteristisch für extreme Witte-
rungsverhältnisse gelten können, zu Zwecken z.B. der thermischen Gebäudesimu-
lation von Bedeutung. 
 
Es gibt verschiedene Anforderungen an ein TRJ, die jedoch nicht gemeinsam er-
füllbar sind. Insbesondere für die Auslegung heiz- und raumlufttechnischer Anla-
gen sind auch TRJ-Datensätzen extremer Witterungsabschnitte erforderlich. Für 
die Extremwertbetrachtungen wurden anders als bei den mittleren TRJ keine neu-
en synthetischen aus realen Witterungsabschnitten zusammengesetzte Zeitreihen 
erstellt, sondern jeweils ein realer Jahreszeitraum gewählt. Diese Datensätze wur-
den wie schon die mittleren TRJ ortsgenau erstellt. Damit sind Vergleichsrechnun-
gen zwischen den mittelwerttreuen und den extremen Wetterdatensätzen möglich. 
Für extreme TRJ-Datensätze wurde als Ansatz die Auswahl eines real zusammen-
hängenden Halbjahreszeitraumes verfolgt. Es gilt folgende Vorgehensweise: 
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• Die Reihen werden nicht aus Segmenten aufgebaut sondern durchgehend 
Verwendet 

• Es werden nicht extreme Jahre identifiziert, sondern extreme Halbjahre 
(April bis September für das Sommer- und Oktober bis März für das Winter-
halbjahr) 

• Die Identifikationskriterien beinhalten parameterfreie Komponenten, 
d.h. es kommen nicht Standardabweichungen oder damit verbundenen 
Maße zum Einsatz, sondern Rangfolge-Maße wie Quantile 

• Mehrere Indikatoren werden zur Identifikation herangezogen 
 
Anmerkung zur Selektion extremer Halbjahre: In (Schär and Jendritzky, 2004) ist 
dargelegt, dass die Temperaturanomalie des Sommers 2003 ein Extrem darstellt, 
das das Temperaturmittel um knapp vier Standardabweichungen übertrifft. Bei 
Annahme der Klima Stationarität ist die Eintrittswahrscheinlichkeit mit 0,00007% 
verschwindend klein. Werden klimatologische Trends berücksichtigt, so nimmt die 
Wahrscheinlichkeit zwar auf 0,22% zu, aber mit einer Wiederkehrzeit von mehr 
als 450 Jahren ist ein solches Ereignis für die Gegenwart immer noch extrem un-
wahrscheinlich. Aus diesem Grund wird im Rahmen der Erstellung extremer Tes-
treferenz- Halbjahre favorisiert, nicht das stärkste im durch Stundenmessdaten 
gut belegten Zeitraum auftretende Extremhalbjahr zu verwenden, sondern eines, 
das die extremen 10% repräsentiert. 
 
 
6.3 Auswahl der extremen gegenwärtigen TRJ 
 
Im Rahmen der extremen TRJ wurden zwei unterschiedliche Datensätze definiert 
und zwar ein sog. sommer-fokussiertes extrem warmes und ein sog. winter-
fokussiertes extrem kaltes Testreferenzjahr. Bei diesen TRJ wurde zunächst ein 
extrem warmes Sommerhalbjahr (April bis September) und ein extrem kaltes Win-
terhalbjahr (Oktober Vorjahr bis März Folgejahr) ausgewählt. Das jeweilige Halb-
jahr wurde dann um den angrenzenden Jahreszeitraum ergänzt.  
 
Beispiel: Stammt das extrem warme Sommerhalbjahr aus dem Jahr 2006, so ent-
spricht der gesamte Jahreszeitraum 01.01.2006 bis 31.12.2006 dem sommer-
fokussierten extrem warmen TRJ. Fällt das extreme Winterhalbjahr in den Zeit-
raum vom 01.10.2004 bis zum 31.03.2005, umfasst das winter-fokussierte ext-
rem kalte TRJ den Jahreszeitraum vom 01.07.2004 bis zum 30.06.2005. 
 
Um die extremen TRJ-Datensätze für thermische Gebäudesimulationsprogramme 
handhabbar zu halten, müssen diese prinzipiell am 01.01. beginnen und am 
31.12. enden. Daher wurde für das winter-fokussierte extrem kalte TRJ das zweite 
vor das erste Halbjahr gestellt. Beispielsweise wird aus dem winter-zentrierten TRJ 
2004/2005 ein solches, das mit dem 01.01.2005 beginnt und mit dem 31.12.2004 
endet. Somit umfassen auch die extremen TRJ-Datensätze stets eine Jahreszeit-
spanne (365 Tage) vom 01. Januar bis zum 31. Dezember. 
 
Die extremen Datensätze enthalten dieselben Wetterelemente wie die mittleren 
Testreferenzjahre. Die Datenstruktur ist ebenfalls dieselbe. Das Auswahlprinzip für 
die extremen Testreferenzjahre bestand zunächst darin, einen geeigneten zusam-
menhängenden realen Zeitraum (keine Segmentierung) für je ein Sommerhalbjahr 
(April bis September) und ein Winterhalbjahr (Oktober bis März), zu finden. Der 
Auswahlzeitraum umfasste die Periode 1995-2012. 
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Vorgehen bei der Auswahl extremer Halbjahre: 
 
a) extrem warmes Sommerhalbjahr (01.04. bis 30.09.): 

• Bestimmung des 90%-Quantils der stündlichen Lufttemperatur (T90) 
• Berechnung des 95%-Quantils der Tageshöchsttemperatur (Tx95) 
• Bestimmung der Anzahl von Tagen (NTx95), an denen das errechnete 

95%-Quantil der Tageshöchsttemperatur überschritten wird 
• Erstellung von Rangfolgen der Sommerhalbjahre für T90 und NTx95; 

gemeinsame Betrachtung beider Rangfolgen mit den Gewichten 0,7 
(T90) und 0,3 (NTx95). 

• Nutzung des Sommerhalbjahres mit der dritthöchsten Position in dieser 
Rangfolge (90%-Wert der Rangfolge) 

 
b) extrem kaltes Winterhalbjahr (01.10. bis 31.03.): 

• Berechnung der Gradtagsumme (GTS) bezogen auf 12 °C 
• Berechnung des 5%-Quantils der Tageshöchsttemperatur (Tx05) 
• Bestimmung der Anzahl der Tage (NTx05), an denen das berechnete 

5%-Quantil der Tageshöchsttemperatur unterschritten wird 
• Erstellung von Rangfolgen der Winterhalbjahre für GTS und NTx05; ge-

meinsame Betrachtung beider Rangfolgen mit den Gewichten 0,7 (GTS) 
und 0,3 (NTx05) 

• Nutzung des Winters mit der dritthöchsten Position in dieser kombinier-
ten Rangfolge (90%-Wert der Rangfolge) 

 
Das extrem warme sommer-fokussierte TRJ wurde aus dem Gesamtjahr (01.01. 
bis 31.12.), in dem das gemäß a) bestimmte Sommerhalbjahr liegt, gebildet. Das 
extrem kalte winter-fokussierte TRJ entspricht dem Gesamtjahreszeitraum (01.07. 
bis 30.06.), in dem sich das gemäß b) ermittelte Winterhalbjahr befindet, wobei 
zwecks Einsatz in Gebäudesimulationsprogrammen die Halbjahre für das winter-
kalte TRJ getauscht wurden, so dass auch dieses TRJ mit dem 01.01. beginnt und 
mit dem 31.12. endet. Abb. 13a und 13b zeigen die ausgewählten Zeiträume für 
die extremen Testreferenzjahre für ganz Deutschland. 
 
Die Auslegung der technischen Gebäudeausstattung auf Basis des im betrachteten 
Zeitraum absolut kältesten oder wärmsten Jahres stellt keine sehr wirtschaftliche 
Lösung dar. In Abstimmung mit anwendenden Ingenieuren in der Projektbegleit-
gruppe wurde daher entschieden, das Jahr als extrem auszuwählen, welches in 
der Reihung nach den weiter oben in a) und b) genannten Kriterien dem 90%-
Wert der Rangfolge entspricht. Im vorliegenden Fall ist dies jeweils das dritt-
wärmste bzw. drittkälteste Jahr. 
 
Für jeden Gitterpunkt des 1 km² Rasters wird eine ASCII-Datei des extrem war-
men Sommer- und des extrem kalten Winter-TRJ zur Verfügung gestellt, die 16 
Variablen und eine Kontrollgröße (IL) enthält. IL nimmt in den extremen Gegen-
warts-TRJ zwar immer den Wert 0 an, da das Auswahlkriterium (3. Extremster 
Sommer bzw. 3. Extremster Winter) immer gleichermaßen gut erfüllt wird. Aller-
dings weist die ASCII-Datei dadurch dasselbe Datenformat auf wie die mittleren 
Testreferenzjahre. 
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Abb. 6.1: Ausgewählte Zeiträume für a) extreme winter-fokussierte Testreferenz-
jahre und b) extreme sommer-fokussierte Testreferenzjahre im 1 km² Raster 
 
 
7. TRJ für die Zukunft 
 
7.1 Hintergrund und Datenlage 
 
Gebäude und deren technische Ausstattung zur Lüftung, Heizung und Kühlung 
werden für einen längeren Zeitraum, in der Regel mehrere Jahrzehnte, geplant. 
Bei der Planung ist es daher erforderlich nicht nur die gegenwärtigen, sondern 
auch die zukünftig zu erwartenden Klimaverhältnisse zu berücksichtigen. Im Fall 
der ortsgenauen TRJ-Datensätze wurde, wie bereits für die Vorgänger-TRJ, die als 
wahrscheinlich anzunehmende Klimaentwicklung bis zur Mitte des 21. Jahrhun-
derts in die Testreferenzjahre berücksichtigt. 
 
Für zukunftsorientiertes Bauen ist es zudem wichtig TRJ Daten eines zukünftigen 
Klimas einsetzen zu können. Basis für Zukunftsaussagen hinsichtlich der Klima-
entwicklung sind Simulationen von Klimamodellen. Die direkte Verwendung derar-
tiger Berechnungen globaler Modelle (GCM) ist wegen deren grober räumlicher 
Auflösung nicht möglich. Vielmehr werden Regionalisierungsstrategien eingesetzt, 
um räumlich höher aufgelöste Daten zu generieren. Häufig werden dynamische 
Regionalisierungen verwendet, um in einem räumlich eingeschränkten Bereich das 
Klimasystem mit hoher Auflösung zu simulieren. Dazu wird in das relativ grob auf-
gelöste globale Modell ein regionales Fenster gesetzt. Der Antrieb außerhalb des 
Fensters erfolgt durch das globale Modell. 
 
Sechs unterschiedliche Regionale Klimamodelle (RCMs), angetrieben durch fünf 
verschiedene GCMs und basierend auf zwei Repräsentative Konzentrationspfaden 
(RCPs; jeweils 12 Simulationen pro RCP), wurden mit ihren jeweiligen Klimasigna-
len für die vorliegenden Testreferenzjahre eingesetzt. Diese Vorgehensweise ent-
spricht anerkannter Praxis bei Studien der zukünftigen Klimaentwicklung, wonach 
in einer Ensemble-Betrachtung mehrere Modelle einzusetzen sind. Dabei wurden 
die Klimasignale für den Zeitraum 2031–2060 als relevant für die zukünftigen TRJ 
erachtet. Das von den Modellen zu diesem Zeitpunkt reproduzierte Klimasignal ist 
zwar noch nicht so stark wie ein entsprechendes Signal am Ende des 21. Jahrhun-

a) b) 
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derts, allerdings sind die Unsicherheitsfaktoren gegenüber einem weiter in der Zu-
kunft liegenden Zeitbereich geringer. 
 
 
Tab. 7.1: Zusammenfassung der Gitterkonfigurationen und Parametrisierungen 
hier verwendeter RCMs (modifiziert nach Jacob et al., 2013) 
 CCLM RCA RACMO WRF HIRHAM REMO 
Institution CLMCOM SMHI KNMI IPSL-

INERIS DMI CSC 

Gitterauflö-
sung 

0.11 º 
x0.11º 

0.11 º 
x0.11º 

0.11 º 
x0.11º 

0.11 º 
x0.11º 

0.11 º 
x0.11º 

0.11 º 
x0.11º 

Vertikale 
Schichten 40 40 40 32 31 27 

Grenzschicht 
Schema  Louis 1979 Cuxart et al 

2000 

Lenderink 
and Holts-
lag 2004 

YSU, Hong 
et al. 2006 Louis 1979 Louis 1979 

Konvektions-
schema 

Tiedtke 
1989 

Kain and 
Fritsch 
1990; 
Kain 2004; 
Jones and 
Sanchez 
2002 

Tiedtke 
1989; 
Nordeng 
1994; Neg-
gers et al 
2009 

Grell and 
Devenyi 
2002 

Tiedtke 
1989 

Massen-
fluss 
Tiedtke 
1989; 
Nordeng 
1994 für 
CAPE 
Schließung; 
Pfeifer 
2006 

Mikrophysik 

Doms et al. 
2007; 
Baldauf and 
Schulz 
2004 

Rasch and 
Kristjáns-
son 1998 

Tiedtke 
1993; 
Tompkins 
et al, 2007; 
ECMWF-IFS 
2007;Negg
ers 2009 

Hong et al. 
2004 

Lohmann 
and Roeck-
ner 1996 

Lohmann 
and 
Roeckner 
1996 

Strahlung 
Ritter and 
Geleyn 
1992 

Savijärvi 
1990; 
Sass et al. 
1994 

Fouquart 
and Bonnel 
1980; 
Mlawer et 
al.1997 

RRTMG, 
Lacono et 
al, 2008 

Morcrette 
et al 1986; 
Giorgetta 
and Wild 
1995 

Morcrette 
1986; Gi-
orgetta and 
Wild 1995 

Landoberflä-
chen-schema 

TERRA-ML 
Doms et al. 
2007 

Samuels-
son et al. 
2006 

Van den 
Hurk et al 
2000; Bal-
samo et al. 
2009 

NOAH Hagemann 
2002 

Hagemann 
2002; 
Rechid et 
al. 2009 

Thermische 
Bodenschich-
ten  

10 5 4 4 5 5 

Bodenschich-
ten Feuchte  8 3 4 4 1 1 

Hauptrefe-
renz 

Rockel et 
al. 2008; 
http://www
.cosmo-
model.or 

Samuels-
son et al. 
2011; Ku-
piainen et 
al. 2011 

Meijgaard 
van et al. 
2012 

Version 
3.3.1, 
Skamarock 
et al. 2008 

Christensen 
et al. 1998 

Jacob et al. 
2012 

 
 
Das World Climate Research Programme (WCRP) Coordinated Downscaling Expe-
riment (CORDEX, http://wrcp-cordex.ipsl.jussieu.fr; Giorgi et al. 2006) ist ein in-
ternational koordiniertes Netzwerk zur Verbesserung regionaler Klimamodelle. Ei-
ne breit angelegte, europäische CORDEX Initiative (http://www.euro-cordex.net) 
erstellte auf Basis der CMIP5 (Coupled Model Intercomparison; Taylor et al., 2012) 
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regionale Klimaprojektionen für Europa in 12,5 km horizontaler Auflösung. Sechs 
unterschiedliche RCMs, angetrieben durch fünf unterschiedliche GCMs, wurden zur 
Erstellung zukünftiger ortsgenauer TRJ verwendet werden. Tab. 7.1 fasst die ver-
schiedenen Gitterkonfigurationen und Parametrisierungen der hier verwendeten 
RCMs zusammen.  
 
Maßgeblich zur Beurteilung des zukünftigen Klimas waren die neuen Representati-
ve Concentration Pathways (RCP) Szenarien, die für den fünften Sachstandsbe-
richt des IPCC (Moss et al., 2010) definiert worden sind. Im Unterschied zu den 
bisher verwendeten Special Report on Emission Scenarios (SRES), spezifizieren die 
RCP keine sozioökonomische Szenarien, sondern basieren auf Änderungen ver-
schiedener Strahlungsantriebe (W/m²) am Ende des 21. Jahrhunderts im Ver-
gleich zum vorindustriellen Niveau bzw. den zeitlichen Verläufen der Strahlungs-
antriebe sowie zugehöriger Emissionspfade (siehe Tab. 7.2). 
 
 
Tab. 7.2: Auflistung der vier RCP-Szenarien (nach Plagemann & Imbery) 

Szenario Szenarien-Entwicklung 

RCP8.5 Ähnlich dem bisherigen A2-Szenario. Das CO2-
Äquivalent beträgt in 2100 über 1370 ppm. 

RCP6.0 
Stabilisierung des Strahlungsantriebs in 2100 bei 
einem CO2-Äquivalent von ca. 850 ppm (ähnlich 
A1B). 

RCP4.5 Anstieg des CO2-Äquivalents bis 2100 auf 650 ppm 
(ähnlich B1). 

RCP2.6 
Anstieg der Treibhausgaskonzentration bis 2020 auf 
ca. 490 ppm, danach Rückgang der Konzentration 
(ähnlich E1).  

 
 
In Abb. 7.1 dargestellte Verläufe des Strahlungsantriebs sind repräsentativ für die 
jeweiligen Szenarien. Das RCP8.5 Szenario entspricht einer Welt, in der keinerlei 
Maßnahmen zum Klimaschutz unternommen werden und das Wirtschaftswachs-
tum weiterhin auf Verbrennung fossiler Energieträger fußt. RCP4.5 geht von einer 
moderaten Entwicklung aus und ist ressourcenschonend orientiert. RCP2.6 zeich-
net ein optimistisches Bild, dessen Emissionspfad nur durch einen sofortigen Stopp 
aller Treibhausgasemissionen zu erreichen wäre. Bei verstärkten globalen Klima-
schutzanstrengungen wäre selbst RCP2.6 möglich, allerdings nur wenn sämtliche 
Länder mitziehen würden. Die Emissionen von Treibhausgasen müssten bis Ende 
des Jahrhunderts (2100) um 70% reduziert werden, was ein komplettes Umden-
ken bezüglich des Energieverbrauchs voraussetzt (Van Vuuren et al., 2011). Die 
Daten der einzelnen RCP-Szenarien können von folgender Seite heruntergeladen 
werden: http://esgf-data.dkrz.de/esgf-web-fe/. 
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Abb. 7.1: Strahlungsantriebsänderung der RCP- sowie ausgewählter SRES-
Szenarien (IPCC AR5 WG 1) 
 
 
7.2 Strategie zur Erzeugung zukünftiger TRJ 
 
Wie bei den TRJ für das gegenwärtige Klima, besteht der Wunsch der Anwender, 
jeweils ein TRJ zu erhalten, das die mittleren respektive die extremen Bedingun-
gen wiedergibt. Dies hat Auswirkungen auf die Art, wie die Information der regio-
nalen Klimaprojektionen für die zukünftigen TRJ genutzt werden kann. Eine denk-
bare Herangehensweise zur Erzeugung zukünftiger TRJ wäre die Analyse simulier-
ter Jahre eines Klimamodells gewesen, mit dem Zeithorizont 2031–2060. In die-
sem hätte die Identifikation eines Jahres erfolgen können, das dem Mittelwert (für 
das mittlere TRJ) oder einem 90%-Quantil (für das extreme TRJ) der simulierten 
Jahre entspricht. Die zugrunde liegende Sortierung hätte anhand von Beurtei-
lungskriterien wie der Mitteltemperatur oder der Zahl der Überschreitungen einer 
Temperaturschwelle (TRJ mit warmen Sommern) respektive der Gradtagsumme 
(TRJ mit kalten Wintern) erzeugt werden können. Dies wäre jedoch nicht praktika-
bel gewesen, denn bei der Erstellung von Testreferenzjahren, die die zukünftige 
Klimaentwicklung berücksichtigen, galt es mehrere Anforderungen zu erfüllen: 
 

• Verwendung eines Ensembles von Klimamodellen zur Erhöhung der Reprä-
sentativität der Datenbasis 

• Erzeugung eines mittleren bzw. zweier extremer TRJ-Datensätze 
• Die TRJ werden in stündlicher Auflösung erzeugt – von den regionalen Mo-

dellen ist dies zumeist nicht erfüllt. Der ,,gemeinsame Nenner” aller Modelle 
ist die tägliche Auflösung 

 
Um den genannten Anforderungen gerecht zu werden, wurde eine Kombination 
der bereits für die Vorgänger-TRJ benutzten Verfahren angewandt. Dabei erfolgte 
eine Zusammensetzung der TRJ aus Witterungsepisoden des Zeitraumes 1995-
2012. Die für den Zusammenbau benötigten Witterungsepisoden wurden so aus-
gewählt, dass sie den Jahresgang und die Streuung der von den regionalen 
Klimamodellen projizierten Lufttemperatur möglichst treffend wiedergeben.  
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Des Weiteren war bei der Auswertung von Modellsimulationen zu beachten, an 
welchen Ortskoordinaten diese ihre Ergebnisse erzeugen. Dynamische Modelle ge-
ben ihre Ergebnisse auf einem Rasterfeld mit einer räumlichen Auflösung von 
0.11° (~ 12 km) aus. Die Rasterfeldausgabe der dynamischen Modelle bringt mit 
sich, dass in jedem Feld dessen mittlere Höhe verwendet wird. Besonders auffälli-
ge Unterschiede zum 1 km² Zielraster finden sich in orografisch stark geglieder-
tem Gelände. Um eine Übereinstimmung mit den ortsgenauen gegenwärtigen TRJ 
zu gewährleisten wurden die Ergebnisse der RCMs daher, unter Berücksichtigung 
der Geländehöhe, auf das 1 km² Zielgitter interpoliert. 
 
 
Tab. 7.3: Auflistung derzeitig verfügbarer GCM-RCM Kombinationen für die 
RCP4.5 bzw. RCP8.5 Szenarien 

GCM CCLM RCA RACMO HIRHAM WRF REMO Anzahl
Kontrollauf CNRM-CM5 x x 2

EC-EARTH x x x x 4
IPSL-CM5A-MR x x 2
HadGEM2-ES x x x 3
MPI-ESM-LR x x (x) 2

13 Total

GCM CCLM RCA RACMO HIRHAM WRF REMO
RCP45 CNRM-CM5 x x 2

EC-EARTH x x x x 4
IPSL-CM5A-MR x x 2
HadGEM2-ES x x x 3
MPI-ESM-LR x x (x) 2

13 Total

GCM CCLM RCA RACMO HIRHAM WRF REMO
RCP85 CNRM-CM5 x x 2

EC-EARTH x x x x 4
IPSL-CM5A-MR x x 2
HadGEM2-ES x x x 3
MPI-ESM-LR x x (x) 2

13 Total

RCP26 EC-EARTH x x 2 Total  
 
 
Tab. 7.3 zeigt eine Übersicht zu den derzeit verfügbaren GCM-RCM Kombinationen 
für das RCP4.5 bzw. das RCP8.5 Szenario (Stand 20.7.2016). Aktuelle Entwicklun-
gen lassen zurzeit eher das Hochemissionsszenario RCP8.5 erwarten, es werden 
allerdings zunehmend Anstrengungen unternommen, um eine Umsetzung des 
RCP4.5 zu ermöglichen. Das RCP4.5 Szenario kann daher als untere bzw. das 
RCP8.5 Szenario als obere Grenze der zu erwartenden Entwicklungen der globalen 
Treibhausgasemissionen und –konzentrationen gesehen werden. Daher wurde das 
mittlere Zukunfts-TRJ auf Basis eines Ensembles aus RCP4.5- sowie RCP-8.5-
basierten Szenarien erstellet.  
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7.3 Erstellung mittlerer zukünftiger TRJ Datensätze 
 
Ähnlich zum gegenwärtigen Testreferenzjahr wurde auch das zukünftige TRJ durch 
Zusammenfügen realer Witterungsabschnitte aus dem Zeitraum 1995-2012 er-
stellt. Allerdings wurden dazu nur der Jahresgang und die Standardabweichung 
der Lufttemperatur herangezogen. Die Globalstrahlung wurde nicht berücksichtigt, 
da regionale Klimamodelle gegenwärtig keine zuverlässigen Aussagen bezüglich 
der zukünftigen Änderung der kurzwelligen Strahlungsparameter zulassen. Basis 
für das mittlere zukünftige TRJ war das Temperaturmittel über alle verfügbaren 
Modelljahre des Zeitraums 2031-2060 ausgedrückt als modellspezifische Abwei-
chung vom jeweiligen Mittelwert (Klimasignal ΔT), den das Modell für den soge-
nannten Kontrollzeitraum 1971-2000 berechnet hat. Wie bei den mittleren gegen-
wärtigen TRJ wurden zunächst strenge Auswahlkriterien definiert, die, falls kein 
geeigneter TRJ-Datensatz gefunden werden konnte, sukzessive gelockert wurden 
(siehe Tab. 7.4). Abhängig von der maximal auftretenden monatlichen Differenz 
des TRJ-Datensatzes zum mittleren Jahresgang des Zeitraums 1995-2012 erhielt 
dieser ein Qualitätsbit IL zwischen 0 und ein 7. 
 
 
Tab. 7.4: Maximal zulässige monatliche Abweichung für mittlere und extreme Zu-
kunfts-TRJs für ein bestimmtes Qualitätsniveau (IL) 
 

IL Delta TT [°C] Mittel TT [°C] Streuung TT [%] 
0 4,5 0,30 15 
1 5,0 0,30 20 
2 5,5 0,35 25 
3 6,0 0,40 30 
4 6,5 0,45 35 
5 6,5 0,50 40 
6 6,5 1,00 45 
7 6,5 > 1,0 50 

 
 
7.3.1 Bestimmung des Δ-Jahresgangs 
 
Zunächst musste für jeden Rasterpunkt der mittlere Jahresgang der Zukunftsperi-
ode (2031-2060) sowie des Kontrollzeitraums (1971-2000) bestimmt werden. Der 
mittlere Jahresgang von Klimasimulationen (bzw. auch des Klimasignals ΔT) ist 
anfällig auf sampling Artefakte. Artefakte können dabei durchaus in der Größen-
ordnung des Klimasignals auftreten. Daher wurde der mittlere Jahresgang einer 
Klimasimulation gefiltert, insbesondere da dieser (wie bei den TRJ) in täglicher 
Auflösung verwendet wurde. Um die kurzzeitigen (von Tag-zu-Tag), physikalisch 
nicht erklärbaren Schwankungen zu eliminieren, wurde ein von Bosshard et al. 
(2011) beschriebenes Verfahren (Fast Fourier Transformierte (FFT) dritter harmo-
nischer Ordnung) eingesetzt. FFT liegt die Annahme zugrunde, dass der Jahres-
gang eine eindeutige Periodizität aufweist (Ganzjahresperiode), die von kürzeren 
Perioden unterschiedlicher Amplituden überlagert wird. Dieses Vorgehen impliziert, 
dass diejenigen Signale einer GCM-RCM Zeitserie, die eine höhere Frequenz auf-
weisen als die optimale harmonische Ordnung des Filters, weißes Rauschen sind. 
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Abb. 7.2: Kreuzvalidierungs-
Ergebnis der Filterung mit stei-
gender harmonischer Ordnung 
(HO 1 bis HO 12) im Mittel über 
alle Rasterpunkte Deutschlands für 
das Modell CNRM-CCLM (RCP4.5). 
Die Resultate der 15-
Jahresperioden sind in rot (1971-
1985) und blau (1986-2000) dar-
gestellt 
 

Kreuzvalidierung wurde eingesetzt um jene harmonische Ordnung für den Jahres-
gang zu finden, die die Zeitserie optimal repräsentiert. Die Validierung basierte im 
gezeigten Beispiel auf dem 30-jährigen Kontrolllauf (1971-2000) des GCM-RCM 
CNRM-CCLM. Für 59 x 78 Rasterpunkte über Deutschland (und umliegende Gebie-
te) wurde aus dem Kontrolllauf von CNRM-CCLM eine Zeitserien von 30 Jahren 
Länge extrahiert und in zwei Teile zerlegt. Zwei unterschiedliche 15-jährige Zeit-
fenster wurden analysiert, um die Robustheit hinsichtlich dekadischer Variabilität 
zu prüfen. Auf jeden Rasterpunkt und für jede harmonische Ordnung wurde eine 
zweifache Kreuzvalidierung angewendet, wobei das Modell jeweils mit dem einen 
Block kalibriert und auf den zweiten Block angewendet wurde. Ziel war es jene 
Ordnung zu finden, für die der RMSE am kleinsten wird. Abb. 7.2 zeigt das Resul-
tat der Kreuzvalidierung. Ab der 2. harmonischen Ordnung (HO) sank der RMSE 
auf ein tieferes Niveau und verblieb auf diesem Niveau bis etwa zur 5. Ordnung. 
Abhängig von der analysierten Periode schwankte der niedrigste RMSE zwischen 
HO 2 und HO 4. Der RMSE von HO 0 war deutlich größer im Vergleich zu höheren 
harmonischen Ordnungen und wird daher nicht gezeigt.  
 

Abb. 7.3: Vergleich der Jahres-
gänge geglättet mittels 
smoothing Splines (rot), 3. har-
monischer Ordnung (blau) und 
dem Monatsmittel (grün) für das 
Modell CNRM-CCLM (RCP4.5) am 
Rasterpunkt 10°E/47°N. Der 
modellierte Jahresgang ist als 
schwarze Linie dargestellt 
 
 
 
 
 

Zur Illustration zeigt Abb. 7.3 den Jahresgang des Rasterpunkts 10°E und 47°N 
wie ihn CNRM-CCLM (RCP4.5) in der Kontrollperiode simulierte, sowie mittels 
smoothing Splines (SSP) und HO 3 gefilterte Jahresgänge. SSP und HO 3 erfass-
ten den Jahresgang beide gut, wobei HO 3 die jährlichen Extreme im Januar und 
Juli besser approximierte. Zudem basierte die HO 3 Filterung auf der Annahme 
unterschiedlicher, auf atmosphärischen Rückkopplungsprozessen basierter Periodi-
zitäten, während SSP ein reines Glättungsverfahren darstellt. Weil Untersuchun-
gen an Temperaturzeitserien Schweizer Stationen ebenfalls eine optimale Filterung 
für HO 3 ergaben (Bosshard et al., 2011), wurde HO 3 auch hier zur Glättung der 
RCM-Zeitserien verwendet. Für jedes GCM-RCM wurde der Jahresgang des Kon-
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trolllaufs (1971-2000) sowie des Zukunftslaufs (2031-2060) separat mittels HO 3 
gefiltert.  
 

 
Abb. 7.4: Beispiel für die Abweichungen zwischen den mittleren Tagesmitteltem-
peraturen des Projektionszeitraums 2031-2060 und den modellspezifischen Ta-
gesmitteltemperaturen des Kontrollzeitraums 1971-2000 für den Gitterpunkt 
8,81°E und 48,78°N. Dargestellt sind die mittels eines harmonischen Filters ge-
glätteten mittleren täglichen Temperaturabweichungen (°C) im Verlauf des Jahres 
 
Abb. 7.4 zeigt Jahresgänge des Klimasignals ΔT (2031-2060 minus 1971-2000) 
für RCMs beider Szenarien sortiert nach deren Antriebsmodellen am Gitterpunkt 
8,81°E und 48,78°N. Unterschiede zwischen den Modellläufen sind gut erkennbar. 
Hervorzuheben sind Simulationen des GCM-Antriebsmodells HadGEM mit einem 
vergleichsweise hohen ΔT-Werten sowie die des GCM-Antriebsmodells MPI mit e-
her niedrigen ΔT-Werten. Der ΔT Jahresgang der meisten Modelle wies zwei Ma-
xima auf, eines im Winter, ein zweites im Spätsommer aber auch hier traten mo-
dellspezifische Differenzen auf. 
 
Summation des aus allen verwendeten regionalen Klimamodellen gewonnenen 
mittleren Änderungssignals des Temperaturjahresganges und des aus Messungen 
gebildeten mittleren Temperaturjahresgang der Periode 1971-2000 liefert einen 
mittleren zukünftigen Jahresverlauf der Lufttemperatur für den Projektionszeit-
raum 2031-2060. Zur Ermittlung des mittleren Zukunfts-TRJ wurden nun reale 
Witterungsabschnitte aus dem Zeitraum 1995-2012 so ausgewählt, dass der für 
2031-2060 projizierte mittlere Temperaturjahresgang sowie dessen Streuung 
(siehe Abb. 7.5) bestmöglich repräsentiert werden. 
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Abb. 7.5: Beispiel für einen mittleren zukünftigen Temperaturjahresgang für den 
Zeitraum 2031-2060 zusammengesetzt als Mittel aus allen verwendeten regiona-
len Klimasimulationen am Gitterpunkt 8,81°E und 48,78°N. Dargestellt sind die 
Abweichungen der mittleren Tagestemperatur vom Kontrollzeitraum 1971-2000 
(untere Kurve) und die mittlere Standardabweichung der Tagesmitteltemperatur 
des Zeitraum 2031-2060 (obere kurve). Beide sowohl als Einzelwerte als auch als 
mittels eines harmonischen Filters geglättete Kurve 
 
 
7.3.2 Interpolation des ΔT 
 
Wie die TRJ des gegenwärtigen Klimas, stehen auch die zukünftigen TRJ für jeden 
beliebigen Ort in Deutschland (1 km²) zur Verfügung. Die zur Auswertung ver-
wendete Modellsimulationen lagen allerdings in einer räumlichen Auflösung von 
0.11° (~ 12 km) vor. Die Rasterfeldausgabe der dynamischen Modelle bringt mit 
sich, dass in jedem Feld dessen mittlere Höhe verwendet wird. Besonders auffälli-
ge Unterschiede zum 1 km² Zielraster finden sich in orografisch stark geglieder-
tem Gelände. Daher wurde das Klimasignal (ΔT) der RCMs mittels Regression ge-
gen die Geländehöhe auf das 1 km² Zielgitter übertragen. Wie Untersuchungen 
zeigten, variiert der Vertikalgradient des ΔT mit der Jahreszeit und der geographi-
schen Lage. Folglich wurde entschieden das ΔT an einem Rasterpunkt im 1 km² 
Zielgitter für jeden Kalendertag separat zu interpolieren, wobei jeweils alle ΔT 
Werte im Umkreis von 100 km (~ 250 Gitterwerte) berücksichtigt wurden. Als Bei-
spiel sind in Abb. 7.7 (c-d) interpolierte ΔT Werte (Ensemblemittel) für zwei Ka-
lendertage (1. bzw. 181.) dargestellt. Unterschiede zwischen den beiden Kalender-
tagen sind deutlich erkennbar, nicht nur hinsichtlich der Amplitude des ΔT sondern 
auch bezüglich deren geographischer Verteilung.  

 
Abb. 7.6: Mittlerer Tempera-
turjahresgang aller SYNOP 
Stationen Deutschlands der 
Periode 1971-2000 
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Abb. 7.7: Interpolierte Beobachtungen des Zeitraums 1971-2000 (a-b), interpo-
liertes mittleres Klimasignal (2031-2060 minus 1971-2000) als Mittel aus allen 
verwendeten regionalen Klimasimulationen (c-d), bzw. Summe aus Beobachtun-
gen und dem Klimasignal (e-f), für den 1. (a,c,e) und den 181. (b,d,f) Kalendertag 
[°C] 

a) b) 

c) d) 

e) f) 
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Basis der mittleren zukünftigen TRJ war das Mittel der Temperatur über alle ver-
fügbaren Modelljahre zweier RCP-Szenarios (RCP4.5 und RCP8.5) des Zeitraums 
2031-2060, ausgedrückt als modellspezifische Abweichung ΔT vom jeweiligen 
20C-Mittelwert (1971-2000). Addition des mittleren Änderungssignals ΔT und des 
mittleren beobachteten Temperaturjahresgang im Zeitraum 1971-2000 (Abb. 7.6) 
lieferte den mittleren zukünftigen Jahresverlauf der Lufttemperatur für den Zeit-
raum 2031-2060. Das mittlere zukünftige Klima ist exemplarisch in Abb. 7.7 für 
den 1. Kalendertag (e) und den 181. Kalendertag (f) dargestellt. Zur Erstellung 
der in Abb. 7.7 illustrierten Beobachtungskarten für den 91. bzw. (a) den 181. (b) 
Kalendertag wurde das in 2.1 beschriebene Verfahren auf klimatologische Tages-
werte (z.B. Mittelwert aller 1. Januare der Periode 1971-2000) angewendet. Die 
ortsgenauen Zukunfts-TRJ wurden, wie bereits die bisherigen Zukunfts-TRJ (siehe 
Spekat et al., 2011), aus realen Witterungsabschnitten des Zeitraums 1995-2012 
zusammengesetzt. Die Witterungsabschnitte wurden dabei so ausgewählt, dass 
der für 2031-2060 projizierte mittlere Temperaturjahresgang nebst Streuung 
bestmöglich wiedergegeben wurde. 
 
 
7.4 Extreme zukünftige TRJ 
 
Zunächst wurde, separat für jeden Gitterpunkt und für jeden der 24 Modellläufe 
eine Rangfolge der simulierten Jahre 2031-2060 gebildet. Zur Beurteilung warmer 
Sommer war das Sortiermaß die Zahl der Tage, an denen das 90%-Quantil der 
Tagesmaximumtemperatur überschritten wird. Zur Beurteilung kalter Winter war 
es die Gradtagzahl mit der Bezugstemperatur 12°C. Von den entsprechend sortier-
ten Modelljahren wurde dasjenige ausgewählt, das in der Rangfolge dem 90%-
Quantil entspricht. Bei 30 Modelljahren ist dies der 4. Rang.  
 
Um die Repräsentativität der Aussage zu erhöhen, werden zusätzlich bei jedem 
Modell die benachbarten drei Ränge ober- und unterhalb des ausgewählten Jahres 
einbezogen. Danach wird die Differenz der mittleren täglichen Lufttemperatur der 
Szenariodaten zu den Werten des Kontrollzeitraumes 1971-2000 bestimmt, um 
den Bias zu eliminieren. Verwendet wird hierzu der mittlere Jahresgang der Luft-
temperatur aller 24 regionalen Klimasimulationen für den Zeitraum 1971-2000. 
 
Die selektierten 7 (Rangplatz des 90%-Quantils und jeweils drei Nachbarn darüber 
und darunter) x 24 (Modellläufe) Jahre in Einheiten der Abweichung zum mittleren 
Jahresgang 1971-2000, wurden für jeden Kalendertag gemittelt. Daneben wurde 
für jeden Kalendertag die Streuung der 7 x 24 Szenariowerte berechnet. Daraus 
resultierte ein modifizierter Jahresgang samt Angabe zur täglichen Streuung der 
verwendeten Modelldaten. Dieser Jahresgang ist charakteristisch für Extreme des 
Klimas 2031-2060 und basiert auf einem Ensemble von Regionalisierungen. 
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Abb. 7.8: Beispiel für einen aus 168 beitragenden modellierten Jahren im Bereich 
des 90%-Wertes der Rangfolge bezüglich dem 90%-Quantil der Tagesmitteltem-
peratur aus den Projektionszeitraum 2031-2060 gewonnenen mittleren Jahresver-
lauf der Temperaturabweichung zum modellspezifischen Vergleichszeitraum 1971-
2000 sowie der Standardabweichung der Tagesmitteltemperatur. Der rote Rahmen 
markiert den Auswahlzeitraum für das Sommerhalbjahr. (Es bedeuten: Mit-roh: 
Einzelwerte Abweichung Tagesmitteltemperatur, Stabw_roh: Einzelwerte Stan-
dardabweichung Tagesmitteltemperatur, Mit_filt bzw. Stabw_filt: mittels eines 
harmonischen Filters geglättete Kurve der Temperaturabweichung bzw. der Stan-
dardabweichung) 
 
 
Aus den 168 beitragenden Temperaturdifferenzen eines Kalendertages wurden der 
mittlere Jahresverlauf und die Standardabweichung berechnet. Abb. 7.8 illustriert 
die sommerbezogene Auswahl für den Gitterpunkt 8,81°E und 48,78°N. Entspre-
chend dem weiter oben beschriebenen Vorgehen für die mittleren Zukunfts-TRJ, 
erfolgte auch für die extremen Zukunfts-TRJ eine Glättung mittels eines harmoni-
schen Filters. Auch extreme Testreferenzjahre werden, entsprechend dem Wunsch 
der Projekt-Begleitgruppe, als 365-tägige Zeitbereiche zur Verfügung gestellt, in 
die Sommer bzw. Winter eingebettet sind. Daten außerhalb des eingerahmten 
Zeitraums gehören zwar zu den vom Modell simulierten Jahren, wurden aber bei 
der Auswahl extremer Jahre nicht berücksichtigt. Analysen von Zeitbereichen au-
ßerhalb des Halbjahresfensters sind folglich im Grunde nicht zulässig. 
 
Wie schon beim mittleren TRJ wurden auch extreme Zukunft-TRJ aus realen Witte-
rungsabschnitten im Zeitraum 1995-2012 zusammengesetzt. Wobei deren Selek-
tion so erfolgt, dass die Anpassung an den oben beschriebenen Temperaturjahres-
gang nebst Streuung möglichst gut ist. Die Globalstrahlung wurde nicht berück-
sichtigt, da regionale Klimamodelle gegenwärtig keine zuverlässigen Aussagen be-
züglich deren zukünftiger Änderungen zulassen. Wiederum wurden zunächst harte 
Auswahlkriterien definiert, die, falls kein geeigneter TRJ-Datensatz gefunden wer-
den konnte, sukzessive gelockert wurden (siehe Tab. 7.4). Abhängig von der Här-
te der schließlich erfüllten Auswahlkriterien wurde dem TRJ-Datensatz ein Quali-
tätsbit IL zwischen 0 und ein 7 zugeordnet (siehe Tab. 7.4).  
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Die auf diese Weise bestimmten extrem warmen sommer- bzw. extrem kalten 
winter-fokussierten Testreferenzjahre liegen für jeden der rund 300‘000 Gitter-
punkte über Deutschland in einer ASCII-Datei vor. Format und Parameterumfang 
entsprechen dem der gegenwärtigen TRJ-Datensätzen (siehe Kapitel 3.4). 
 
 
8. Fazit 
 
In den einzelnen Projektphasen erfolgten wesentliche Teilschritte zur Erstellung 
ortsgenauer TRJ-Datensätze basierend auf den klimatischen Verhältnissen des ge-
genwärtigen und zukünftigen Klimas. 
 

• Analyse der Datenlage für die Erstellung ortsgenauer TRJ 
• Parameterweise Ausarbeitung einer geeigneten Methodik zur Erstellung 

ortsgenauer TRJ und Implementierung des Stadteffekts 
• Erweiterung der Methodik zur Erstellung mittlerer TRJ 
• Erstellung von methodischen Ansätzen zur Erstellung extremer Testrefe-

renz-Sommer und -Winterhalbjahre 
• Erweiterung der Methodik zur Erstellung zukünftiger extremer und mittlerer 

TRJ 
 
Damit stehen verschiedene ortgenaue Testreferenz-Datensätze zur Verfügung. Sie 
wurden mit dem Leitgedanken einer möglichst hohen Kompatibilität zu Spekat et 
al. (2011) erstellt, befinden sich aber auf einer methodisch weiter entwickelten 
Basis. Bedeutende Erweiterungen erfolgten durch Interpolation der TRJ-
Parameter, die Einbeziehung von Satelliten- und Reanalysedaten und der Berück-
sichtigung des Stadteffekts. Die in diesem Vorhaben entwickelten TRJ können bei-
spielsweise für Wirkmodelle im Bereich Heiz- und Klimatechnik eingesetzt werden. 
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