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Editorial
Liebe Leserinnen und Leser,
Sie halten ein besonderes Heft in den Händen:
zum ersten Mal wurde eine Promet -Ausgabe
in österreichischer Regie erstellt . Wir sind dem
Fachredakteur Prof . Schöner aus Graz und
dem Fachgutachter Prof . Rotach aus Innsbruck
sehr dankbar , dass sie sich dieser zwar lang¬
wierigen , aber umso mehr lohnenden Aufgabe
gewidmet haben . Und natürlich gilt den vielen
Autorinnen und Autoren , die zu dem Heft bei¬
getragen haben , ebenfalls der Dank des Deut¬
schen Wetterdienstes . Ich bin mir sicher , dass
das Thema „Hochgebirgsmeteorologie und Gla¬
ziologie “ nicht nur von den Wissenschaftlern
und Studierenden aus dem Alpenraum gele¬
sen , sondern auch von vielen unserer Lese¬
rinnen und Lesern aus dem „flacheren Land“
beachtet werden wird.

In den vergangenen Jahren wurde der regel¬
mäßige Leserkreis unserer Zeitschrift übrigens
peu -a-peu in Österreich und in der Schweiz
erweitert . Zunächst kamen die Mitglieder der
Österreichischen Gesellschaft für Meteorolo¬
gie hinzu , danach auch viele Mitglieder der
Schweizerischen Gesellschaft für Meteorolo¬
gie und Mitarbeiter von MeteoSchweiz.

Mit diesem Heft hat sich die Nummerierung
der Prometausgaben grundlegend geändert.
Nunmehr werden die Hefte mit einer fortlau¬
fenden Heftnummer durchgezählt , so dass Sie
jetzt die insgesamt 98 . Ausgabe in den Hän¬
den halten . Die gedruckten Hefte können nicht
mehr abonniert werden , sondern nur noch ein¬
zeln beim DWD gekauft werden . Für alle die,
die sie aus dienstlichen Gründen , als Instituts¬
angehörige oder als Mitglieder einer meteoro¬
logischen Gesellschaft bekommen haben , än¬
dert sich aber nichts.

Auf vielfachen Wunsch haben wir die Adres¬
sen der Autoren jetzt jeweils an das Ende ei¬
nes Beitrages gestellt , damit schneller gesehen
werden kann , aus welcher Institution bzw . wel¬
chem Ort die beteiligten Autoren stammen.

Ich wünsche Ihnen viel Spaß (und Lernerfolg)
bei der Lektüre dieses überaus interessanten
Heftes.
Beste Grüße,
Ihr
Jörg Rapp

Redaktionsschluss: Oktober 2016
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Hochgebirgsmeteorologie und Glaziologie

Zu diesem Heft

In diesemHeft werden meteorologische Vorgänge im Hochgebirge , also den höchst gelegenen Teilen des Gebirges,
behandelt. Diese Vorgänge sind sehr oft in Wechselwirkung der Atmosphäre mit der Kryosphäre, also mit Schnee,
Eis und Permafrost , deren Erforschung Aufgabe der Glaziologie ist. Wie in diesemHeft gezeigt wird kann die Kryo¬
sphäre einen merklichenEinfluss auf die Gebirgsatmosphäre haben - und nicht nur umgekehrt. Eine kombiniertes
ThemenheftHochgebirgsmeteorologie und Glaziologiezeigt sich daher als eine interessante Aufgabenstellung und
soll durch die vorliegende Ausgabe von PROMET den Stand der Forschung zusammenfassen.

Da das Hochgebirge zu einem großen Teil unbewohnt, meist schwer erreichbar und von extremen Umweltbedin¬
gungen geprägt ist, liegen für diese Region vergleichsweise deutlich weniger und unzuverlässigere Messungen
vor, wodurch auch das meteorologische Prozessverständnis schlechter ist. Ein wesentlicher Impulsfür die Hoch¬
gebirgsmeteorologie und Glaziologie entstand durch die Gründung der Hochgebirgsobservatorien in der zweiten
Hälfte des 19ten und beginnenden 20ten Jahrhunderts , wie zum Beispiel 1864 auf dem Säntis, 1886 auf dem
Sonnblick, 1901 auf der Zugspitze , oder dem Jungfraujoch im Jahr 1931 . Ursprünglich gedacht , um aus höheren
Luftschichten Beobachtungsdaten zu bekommen , folgten bald wichtige Erkenntnisse, die nicht nur die Gebirgsme-
teorologie vorantrieben , sondern auch das Wissen der Meteorologie insgesamt verbesserten . Erste Erkenntnisse
über den Föhn durch Julius Hann oder die Ficker 'sehen Bergwetterregeln seien hier als Beispiel genannt . Jedoch
nicht nur die Meteorologie sondern auch die Glaziologie konnte von denfür Feldmessungen sehr günstig gelege¬
nen Hochgebirgsobservatorien profitieren.

Der Einfluss der Meteorologie auf die forschungsgeschichtlich jüngere Glaziologie war von Beginn weg groß.
Insbesondere die alpine Glaziologie wurde durch die Meteorologie der Universität Innsbruck entscheidend mit¬
geprägt . Bedeutende Glaziologen wie Herfried Hoinkes oder Nobert Untersteiner waren von ihrer Ausbildung
Meteorologen , die von diesem meteorologischen Hintergrund geprägt , grundlegende Untersuchungen zum Ener¬
gie- undMassenhaushalt alpiner Gletscher durchführten. Die Exzellenzder alpinen Glaziologie bildete später eine
wesentliche Grundlage für ihre Übertragung auf die polaren Eismassen in Grönland und Antarktis.

Typische meteorologische Phänomene des Hochgebirges wie etwa die Ausbildung thermischer Windsysteme oder
extremer Inversionen undMinimumtemperaturen in Dolmen sind seitjeher Thema der alpinen Gebirgsmeteorolo-
gie. Vom Standpunkt der weiter oben erwähnten Wechselwirkung zwischen Atmosphäre und Kryosphäre ist auch
die Sonderform eines thermischen Windes über Gletscher, der durch die kalte Eisoberfläche verursacht wird, in¬
teressant, wie auch in einem der Beiträge beschrieben wird. Wohl am besten zeigt sich die enge Verflechtung
von Meteorologie und Glaziologie am Bespiel der Schneeforschung. Die komplexen Vorgänge des Schneenieder¬
schlags , der Umverlagerung der Schnees sowie des Energieaustauschs sind Forschungsfokus der Gebirgsmeteo-
rologie und Glaziologie.

Die Beiträge dieses Bandes sind vor diesemHintergrund zusammengestellt. Der Beitrag von P. Weihs et al . widmet
sich der Strahlungsmeteorologie, insbesondere der Höhenabhängigkeit der Strahlungskomponenten. Der zweite
Beitrag von W. Schöner zeigt den Einfluss der Gebirge auf den Niederschlag , wobei ein besonderer Fokus auf
das Hochgebirge gelegt wird. In den Beiträgen von P. Seibert und R . Steinacker sowie von M . Dorninger geht es
vorwiegend um thermische Prozesse , einerseits die thermischen Windsysteme und andererseits die Ausbildung
extremer Kaltluftseen. Bodennähe atmosphärische Prozesse und ihre Wirkung auf die Schneedecke im Beitrag von
M . Lehning und R . Mott stellen dann die Schnittstelle von der Meteorologie zur Glaziologie her. Der Energie- und
Massenhaushalt der Gletscher (Beitrag Mölg et al .) sowie der alpine Permafrost (Beitrag Haeberli et al .) sind die
Hauptbeiträge zum Thema Glaziologie. Das Sonderphänomen der Bannerwolken im Beitrag von V. Wirth rundet
die Zusammenstellungdieses Heftes ab

Wolfgang Schöner und Mathias Rotach
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W. SCHÖNER

Niederschlag im Hochgebirge

Precipitation at high mountains

Zusammenfassung
Gebirge beeinflussen die räumliche Verteilung des Niederschlags stark. Die Messung des Niederschlags
im Gebirge ist jedoch schwierig und die Unsicherheit der Messungen groß . Trotz dieser Tatsache konnte
das Prozessverständnis der Interaktion zwischen den niederschlagsbildenden Prozessen und dem Ge¬
birge in den letzten Jahrzehnten deutlich verbessert werden . Das ist für viele praktische Anwendun¬
gen wichtig, da Gebirgsregionen überproportional viel Niederschlag empfangen, teilweise in Form von
Schnee speichern und tieferhegende Gebiete über den Abfluss mit Wasser versorgen . Aber auch viele
Naturkatastrophen werden vom Niederschlag im Gebirge verursacht . Aus dem daher sehr umfangrei¬
chen Themenbereich „Niederschlag und Gebirge“ wird in dieser Arbeit der Fokus auf das Hochgebirge
gelegt. Neben der Höhenabhängigkeit der Niederschlagsmenge und den zugrundeliegenden Mechanis¬
men, steht auch die Frage der Niederschlagsform (fest-flüssig) im Interesse dieser Arbeit . Die Zunahme
des Regenniederschlags auf Kosten des Schneeniederschlags im Sommer ist eine wichtige Größe für das
Verständnis des gegenwärtigen Rückgangs des Permafrosts und der Gletscher in Gebirgsregionen.

Abstract
Mountains influence the spatial distribution of precipitation strongly. However, precipitation at high
mountains is difficult to measure and the measurement uncertainty is large. Despite of this fact , the
understanding of mechanisms of the interaction between the precipitating processes and the topography
of mountains has significantly improved in recent decades . This is important for many practical applica-
tions, since mountain regions receive significantly more precipitation compared to lower elevation areas,
partly stored as snow, thus providing water for downstream areas from discharge. Additionally, many
natural hazards are triggered by precipitation in mountain regions. From the broad topic of „precipitation
and mountains“

, this work focuses on precipitation at high mountains . Besides the elevation dependence
of precipitation amount and its underlying mechanisms, the paper discusses the type of precipitation
(liquid- solid) . Increasing liquid precipitation at the expense of snow precipitation in summer is an im¬
portant factor in understanding the current retreat of the permafrost and glaciers in mountainous regions.

1 Einleitung

In diesem Beitrag wird die Niederschlagsverteilung im Ge¬
birge beschrieben . Es wird dabei der Frage nachgegangen,
welchen Einfluss die Orographie auf die niederschlagsbil¬
denden Prozesse hat und damit die räumliche Verteilung
des Niederschlags in Gebirgsregionen bestimmt . Der Fo¬
kus hegt , im Sinne des generellen Themas dieses Heftes , in
der Darstellung des Einflusses des Hochgebirges - also der
höchsten Regionen eines Gebirges - auf die Niederschlags¬
verteilung , wobei der Begriff „Hochgebirge“ zunächst eine
genauere Definition verlangt , die weiter unten versucht
wird . Die Alpen, als eine meteorologisch besonders gut
untersuchte Gebirgsregion, stehen dabei im Zentrum der
Überlegungen und Ausführungen.

Die Fragestellung der niederschlagsbildenden Prozesse im
Gebirge und die sich daraus ergebende Niederschlagsver¬
teilung sind für viele Aufgabestellungen der Meteorolo¬
gie und Hydrologie von grundlegender Bedeutung . Ganz
besonders ist der überproportional große Beitrag der Ge¬
birge zum Wasserhaushalt, beziehungsweise zum Abfluss
der flussabwärts hegenden Einzugsgebiete (siehe zum Bei¬
spiel VIVIROLI et al . 2003 ) von Interesse . Auch die Ei¬
genschaft der Gebirge Niederschlag in Form von Schnee
(aber auch Firn und Gletschereis) zu speichern und damit
zum Beispiel extreme Abflussereignisse zu puffern (siehe
etwa BLÖSCHL et al. 2013) oder Abfluss durch Schmelz¬
wasser in Trockenzeiten zu liefern (KOBOLTSCHNIGund
SCHÖNER 2011) ist für viele Gebiete der Erde höchst re¬
levant. Da in vielen Gebirgen sowohl die mittlere Nieder-
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schlagsmenge als auch die Menge des in der Schneedecke
gespeicherten Niederschlags mit der Seehöhe zunehmen,
ist die Rolle der Gebirge für den Wasserkreislauf, im Ver¬
gleich zur ihrer Fläche, überproportional groß.

Ein Vergleich verschiedener Gebirgsregionen weltweit
zeigt, dass es nicht möglich ist, eine fixe Seehöhe als Ab¬
grenzung für das Hochgebirge anzugeben , sondern dass
eine die Seehöhe flexibel berücksichtigende Definition
verwendet werden muss. Schnell kommt man hier zu Dis¬
kussionen des Begriffs Hochgebirge, die man zum Bei¬
spiel insbesondere in geographischen Publikationen finden
kann . Als eine sinnvolle, von der Seehöhe losgelöste, Ab¬
grenzung für das Hochgebirge erscheint die Vegetations¬
verbreitung . So können die subalpine oder die alpine Stufe
als Abgrenzung verwendet werden, womit diese entweder
durch die Waldgrenze oder die Baumgrenze gegeben ist.
Das würde eine Abgrenzung bei etwa 1500 bis 2000 m für
die Alpen ergeben. Oberhalb davon ist das Hochgebirge zu
finden. Weiters ist es sinnvoll, eine minimale Größe der
Höhenerstreckung beziehungsweise des relativen Reliefs
vorauszusetzen . BARSCH und CAINE (1984) geben für
das Hochgebirge eine Höhenerstreckung > 1000 m/5 km
beziehungsweise ein relatives Relief > 500 m/km2 an . Eine
allgemein gültige Definition von Hochgebirge lässt sich
in der Literatur aber nicht finden. In Abstimmung auf den
Themenschwerpunkt dieses Promet-Heftes auf „Hochge-
birgsmeteorologie und Glaziologie“ erscheint der Fokus auf
die alpine und nivale Höhenstufe sinnvoll.

Der Einfluss der Gebirge auf atmosphärische Strömungs¬
vorgänge und Luftmasseneigenschaften ist ganz wesent¬
lich und muss daher in Wetter- oder Klimamodellen hin¬
reichend abgebildet werden , um brauchbare Simulationen
zu ermöglichen. Ganz besonders gilt dies für die Simula¬
tion des Niederschlags in Gebirgsregionen. Entsprechende
Untersuchungen zum Einfluss der Gebirge auf die Nie¬
derschlagsbildung und -Verteilung sind mittlerweile sehr
zahlreich (siehe zum Beispiel die Übersichtsdarstellung in
BARRY, 2008) . Mit Bezug auf HOUZE (2012) ist darauf
hinzuweisen , dass die Gebirge meist nicht die Ursache des
Niederschlags sind, sondern die niederschlagsbildenden
Prozesse und damit die Niederschlagsmenge teilweise sehr
stark beeinflussen . Vom Standpunkt der Forschungsent¬
wicklung betrachtet waren es insbesondere eine Reihe von
Arbeiten und Großprojekte seit den beginnenden 1980er
Jahren , wie das Alpine Experiment (ALPEX) oder das
Mesoscale Alpine Programme (MAP) , die das Verständnis
der zugrundeliegenden Prozesse der Niederschlagsbildung
und damit der Niederschlagsverteilung im Gebirge deutlich
voran gebracht haben (siehe zum Beispiel BINDER und
SCHÄR 1997, ROTUNNO und HOUZE 2007, RICHARD
etal . 2007) .

Eine im Zusammenhang mit dem Niederschlag im Gebir¬
ge seit langem auch im zentralen Interesse stehende For¬
schungsfrage ist die Schneefallgrenze, sowie die damit
verknüpfte Schneelinie, ganz besonders auch die zeitliche
Veränderung dieser Größen. Das Interesse an dieser For¬

schungsfrage hat mit der großen Relevanz des Schnees für
viele Prozesse in der Natur, aber auch mit seiner ökonomi¬
schen Bedeutung zu tun . Eine erste einfache Überlegung
würde die Schneefallgrenze mit der Höhe der 0°C Grenze
der Lufttemperatur gleichsetzen. Mehrere Untersuchun¬
gen (zum Beispiel STEINACKER 1983 ) haben jedoch ge¬
zeigt, dass die Feuchttemperatur viel besser geeignet ist die
Schneefallgrenze zu beschreiben . Neueste Arbeiten (zum
Beispiel MINDER 2008) haben die Fragestellung noch¬
mals deutlich detaillierter betrachtet , was im Laufe dieser
Abhandlung noch gezeigt wird.

Eine umfassende Darstellung zur Interaktion zwischen Ge¬
birge und Niederschlagsbildung könnte ein Lehrbuch fül¬
len und kann daher im Rahmen eines Promet-Beitrages nur
überblickmäßig erfolgen. Darum fokussiert dieser Beitrag
auf folgende, auch für die Glaziologie relevante, Detail¬
kapitel:

In Kapitel 2 werden Analysen der Niederschlagsverteilung
im Hochgebirge aus Niederschlagsmessungen vorgestellt,
wobei auch die Anteile der verschiedenen Formen des Nie¬
derschlags gezeigt werden . Dabei wird ausschließlich auf
quantitative Größen (Niederschlagsmenge) Bezug genom¬
men, die Frage des Niederschlagschemismus aber beiseite¬
gelassen. In Kapitel 3 werden die niederschlagsbildenden
Prozesse für Gebirgsregionenund deren Bedeutung für das
Hochgebirge beschrieben , wobei Kapitel 4 , als Folge der in
Kapitel 3 beschriebenen Prozesse, der Frage der Seehöhe
maximalen Niederschlags im Gebirge nachgeht. In Kapi¬
tel 5 wird dann auf den Schneefall als besonders relevante
Niederschlagsform im Hochgebirge (und für die Glaziolo¬
gie) eingegangen. Dazu wird der Stand des Wissens über
die Schneefallgrenze und ihr Bezug zur Nullgradgrenze
beschrieben . Im abschließenden Kapitel wird ein kurzer
Ausblickversucht.

2 Analyse der Niederschlagsverteilung im Hochgebirge
aus Messungen mit Niederschlagssammlern

Beginnt man die Untersuchung der Niederschlagsvertei¬
lung im Hochgebirge mit einer Analyse der vorliegenden
Messungen, so zeigt sich, dass die systematischen Fehler
der Niederschlagsmessung sehr groß sein können und mit
der Seehöhe zunehmen . Somit steigt die Unsicherheit der
Niederschlagsanalysen aus Beobachtungen für das Hoch¬
gebirge deutlich an . Eine Vielzahl von Studien hat sich
des Problems der Korrektur des systematischen Fehlers
der Niederschlagsmessung mittels Ombrometer/-graph
angenommen, wobei beispielgebend auf die Arbeiten von
SEVRUK (zum Beispiel 1982) hingewiesen sei . Auch zu
den Niederschlagssammlern alternative Methoden der Nie¬
derschlagsmessung (etwa Radar oder Distrometer) sind
von den zunehmenden Messfehlern mit zunehmender See¬
höhe betroffen und können das Problem der unzureichen¬
den Messgenauigkeit und fehlenden räumlichen Dichte
nur bedingt verbessern . Abbildung 1- 1 zeigt die Probleme
der Niederschlagsmessung im Hochgebirge ganz deutlich
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Vergleich Niederschlagsmessgeräte
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Abb . 1-1 : Vergleich der mit verschiedenen Niederschlagssamm-
lem gemessenen Jahressummen des Niederschlags am Sonnblick
(3105 m, Hohe Tauern, Österreich) . Die beiden Ombrometer Nord
und Süd (Hellmann-Niederschlagsmesser) sind baugleich aber
ohne Windschutzvorrichtung ausgestattet, TG04 und TG05 sind
zweit Totalisatoren mit monatlicher Ablesung, wobei TG04 mit
Windschutzring ausgestattet ist, die Auffangfläche von TG05 ohne
Windschutzring aber hangparallel ausgeführt ist (aus LEIDIN¬
GER 2013 ).

am Beispiel des 3105 m hohen Sonnblicks in den öster¬
reichischen Hohen Tauern. Obwohl die dargestellten Nie¬
derschlagssammler im Gipfelbereich des Sonnblicks nur
einige 10er Meter voneinander entfernt sind, weichen die
Messergebnisse teilweise drastisch voneinander ab und die
Messungen sind teilweise unkorreliert . Auch wenn die dar¬
gestellten Probleme der Niederschlagsmessung im Hochge¬
birge mit dem ausgewählten Standort Sonnblick, auf Grund
der Seehöheund Exponiertheit , sicherlich sehr extrem sind,
kann allgemein auf die Unsicherheit der hochalpinen Nie¬
derschlagsmessungen geschlossen werden . Für vertiefende
Aussagen über die Messgenauigkeit des Niederschlags im

Gebirge sei auf die recht umfangreiche Literatur zu diesem
Thema verwiesen.

Generell muss festgehalten werden, dass das Hochgebirge
in den Beobachtungsmessnetzen der hydrologischen und
meteorologischen Dienste stark unterrepräsentiert ist. Das
gilt insbesondere für den Niederschlag, dessen räumliche
Schwankungen und Messfehler besonders groß sind. Viele
der Niederschlagsmessungen im Hochgebirge werden mit
Totalisatoren bei halbjährlichen Ablesungen durchgeführt,
was die Messfehler deutlich vergrößert . Solche Daten müs¬
sen daher entsprechendvorsichtig analysiert werden. Einge¬
hende Untersuchungen der Höhenabhängigkeit des Nieder¬
schlags im Hochgebirge aus Messdaten liegen unter andrem
für das Sonnblick Gebiet vor. Für dieses Gebiet besteht seit
1928 ein Niederschlagsmessnetz das sowohl die Südseite
(Oberes Mölltal) als auch die Nordseite (Raurisertal , als Sei¬
tental des Salzachtals) des Alpenhauptkammes abdeckt. Die
Auswertungen (Abbildung 1-2) zeigen im Mittel deutlich
unterschiedliche vertikale Niederschlagsgradienten nörd¬
lich (blaue Linie in Abbildung 1 -2) und südlich des Alpen¬
hauptkammes (rote Linie in Abbildung 1-2) , mit den größten
Differenzen bei gleicher Seehöhe in etwa 2200 bis 2300 m
Seehöhe. Diese Differenz wird durch einen stärkeren Hö¬
hengradienten auf der Südseite im Vergleichzur Nordseite
oberhalb von 2500m verursacht . Es muss der Vollständig¬
keit halber betont werden, dass bei Betrachtung von Höhen¬
gradienten auf Basis einzelner Monate oder einzelner Tage
sehr starke Abweichungenvon den gezeigten mittleren Gra¬
dienten zu beobachten sind, oft auch keine Abhängigkeiten
von der Seehöhe zu finden sind. Diese komplexen Struktu¬
ren des Niederschlags werden nach Berücksichtigung der
zugrundeliegenden Prozesse der Niederschlagsbildung, die
durch die Gebirge beeinflusst werden, verständlich (siehe
Kapitel 3 ) . Die mittlerenVerhältnissederHöhenabhängigkeit
des Niederschlags sind jedoch eine erste und gute Grund¬
lage auf dem Weg zu einem umfassenderen Verständnis.

Höhenabhängigkeit des Niederschlags
Sommerhalbjahr , 1981 - 2010
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Höhenabhängigkeit des Niederschlags
Winterhalbjahr , 1981 - 2010
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Abb . 1-2 : Höhenabhängigkeit des Niederschlags im Sonnblickgebiet (Hohe Tauern, Österreich) aus monatlichen Totalisatorenmessungen
(TG . . . Totalisatoren im Bereich Goldbergkees, TF . . . Totalisatoren im Bereich Kleinfleißkees, TW . . . Totalisatoren im Bereich Wurtenkees)
und zeitlich hochauflösendenNiederschlagssammlern des Messnetzes der Zentralanstalt für Meteorologie und Geodynamik als Mittel über
die Periode 1981 -2010 (aus LEIDINGER 2013 ) .
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solid precipitation as a function of temperature - single values and tanh -fit
sp = 0.5* tanh ( 2 * a1 * { t - a2 ) / a3 ) + 0.5

data basis : 84 Austrian sites January
1961 -90 means a1 a2 a3

-10 .01 1.203 100

solid precipitation as a function of temperature - single values and tanh -fit
sp = 0.5* tanh ( 2 * a1 * { t - a2 ) / a3 ) + 0.5

data basis : 84 Austrian sites August
1961 -90 means a1 a2 a3

-8 .34 2 .885 100

;o . 60 ;o . 60

temperature (deg C) temperature (deg C)

Abb . 1-3 : Anteil des festen Niederschlags in Abhängigkeit von der Monatsmitteltemperatur in Österreich im Januar ( links) und August
(rechts) . Die Kurven wurden durch Least- Square-Anpassung von Ausgleichfunktionen (Tangenshyperbolikusfunktion) an Beobachtungs¬
werte von 84 Klimastationen für die Periode 1961 -90 bestimmt (aus SCHÖNERund BÖHM 2007).

Interessanterweise decken sich diese kleinräumigeren Be¬
obachtungen für das Sonnblickgebiet mit Untersuchungen
der großräumigeren Strukturen der Höhenabhängigkeit des
Niederschlags in den Alpen . Dabei wurden in gleicher See¬
höhe an der Nordseite deutlich höhere Niederschlagsmen¬
gen als inneralpin gefunden wurden (siehe BARRY 2008) .
Aus Abbildung 1 -2 ist ferner ableitbar, dass die größten
Niederschlagsmengen im Bereich des Alpenhauptkammes,
also in den größten Seehöhen, auftreten . Ob dieses Merk¬
mal generell für Gebirge gilt, oder ob die Seehöhe maxima¬
len Niederschlags auch unterhalb der höchsten Erhebungen
eines Gebirges liegen kann , wird in Kapitel 3 noch genauer
beschrieben.

Wie in der Einführung beschrieben , ist die Form des Nie¬
derschlags (also ob in Form von Schnee oder Regen) eine
in der Praxis sehr wesentliche Fragestellung. Langjährige
Messungen der Form des Niederschlags liegen aus dem
österreichischen meteorologischen Messnetz der ZAMG
vor, da bei den Terminbeobachtungen des Niederschlags
neben der gemessenen Menge auch die Form als Prozent¬
anteil abgeschätzt wird . Die Form des Niederschlags wird
sehr stark durch die Lufttemperatur bestimmt , wobei die
Komplexität dieser Fragestellung in Kapitel 4 noch näher
behandelt wird . Jedenfalls lässt sich ein sehr guter Zusam¬
menhang zwischen der Lufttemperatur und dem Anteil
des festen Niederschlags hersteilen, der auch bei der Be¬
trachtung mittlerer Atmosphärenzustände (Monatsmittel¬
temperaturen) gut erkennbar ist (Abbildung 1 -3 ) . Der Zu¬
sammenhang ist jedoch deutlich nichtlinear und kann gut,
so wie in Abbildung 1-3 gezeigt, mittels einer Tangenshy¬
perbolikusfunktion angenähert werden . Da die Lufttem¬
peratur im Hochgebirge stark höhenabhängig ist, kann die

Temperaturabhängigkeit sehr gut auf eine Seehöhenabhän¬
gigkeit umgelegt werden . Für die Glaziologie besonders
interessant sind die jährlichen bis dekadischen Verände¬
rungen des festen Niederschlags, oder sogar Veränderun¬
gen auf noch längerer Zeitskala . So ist die Abnahme des
Schneeniederschlags bei gleichzeitig deutlicher Zunahme
des Regenniederschlags im Sommer, besonders seit den
beginnenden 1980ern, eine wesentliche Ursache für den
Rückgang des Permafrostes in den Alpen (siehe Beitrag

4000-1

3500'

3000- |
Mt. Cameroon(SW)

2500*

< 1500-

1000-

'Cameroon(SE)

Mean annual precipitation (cm)

Abb. 1-4 : Geglätteter Verlauf der Höhenabhängigkeit des mittle¬
ren Jahresniederschlags (cm) für verschiedene Regionen in den
Tropen. Der grau markierte Bereich zeigt den Bereich maxima¬
len Niederschlags (aus LAUER 1975, übernommen aus BARRY
2008)
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HAEBERLI et al . in diesem Heft) . Auch die stark negati¬
ven Massenbilanzen der Alpengletscher seit den beginnen¬
den 1980er Jahren sind stark durch Rückkoppelungseffekte
des Schnees über die Albedo, etwa durch Häufigkeit und
Menge der sommerlichen Neuschneefälle verursacht (siehe
Beitrag MÖLG et al . in diesem Heft) . Aus Abbildung 1 -3
ist auch zu entnehmen, dass der Sonnblick im Sommer bei
Monatsmitteltemperaturen knapp über 0°C eine besonders
große Temperatursensitivität in Bezug auf den Anteil des
Schneeniederschlags aufweist, also eine Veränderung der
Lufttemperatur um 1°C eine deutlich größere Veränderung
des Prozentanteils an Schneeniederschlag bewirkt als bei
kälteren oder wärmeren Ausgangstemperaturen.

(ii) Prozesse die mit der Blockierung, Um- oder Überströ¬
mung von Gebirgen beschrieben werden können und

(iii) thermodynamische Prozesse gehobener Luft , insbe¬
sondere die exponentielle Abnahme des Sättigungs¬
dampfdruckes mit abnehmender Temperatur und da¬
mit auch mit zunehmender Seehöhe.

Die folgende Beschreibung von Beispielen des Einflusses
eines Gebirges auf die Niederschlagsbildung (Abbildung
1 -6) basiert auf dieser Dreigliederung der Prozesse und
folgt im Wesentlichen den Arbeiten von HOUZE (1993)
und HOUZE (2012) :

Vergleicht man die vertikale Niederschlagsverteilung im
Sonnblickgebietin den Alpen mitder tropischer Gebirgsregi-
onen, zeigt sich sehrklar (Abbildung 1-4) , dass die Änderung
des mittleren Niederschlags mit der Seehöhe sehr komple¬
xe Muster aufweisen kann und eine Zunahme des Nieder¬
schlags mit der Seehöhe keine generelle Gültigkeit besitzt.
Diese Verteilungsmuster des Niederschlags sowie die Höhe
des maximalen Niederschlags können nur vor dem Hinter¬
grund der niederschlagsbildendenProzesse verstanden wer¬
den, die im anschließenden Kapitel 3 beschrieben werden.

3 Beeinflussung der Niederschlagsbildung durch Ge¬
birge

Die Mechanismen der Wolken- und Niederschlagsbildung
die durch ein Gebirge beeinflusst werden können , wurden
in verschiedenen Fachartikeln eingehend beschrieben . In
der Meteorologie liegt der Fokus dabei primär auf den Me¬
chanismen welche die Niederschlagsmenge bestimmen.
Daneben können natürlich auch die Effekte , die
die chemische Zusammensetzung des Nieder¬
schlags verändern , diskutiert werden . WHITE-
MAN (2000) führt zwei wesentliche Prozesse
der Niederschlagsbildung an , die durch Gebirge
teilweise sehr stark modifiziert werden (Abbil¬
dung 1 -5) :

Abbildung 1 -6 (a) zeigt die als Seeder-Feeder-Mechanismus
beschriebene Wirkung der Gebirge auf Wolkenund Nieder¬
schlag. Dabei fallen die Eiskristalle einer höherhegenden
Stratiformen Wolke in eine tiefer liegende stark mit unter¬
kühlten Wassertröpfchen angereicherten Wolke , die durch
erzwungenes Aufsteigen entstanden ist. Dadurch kommt
es zu einem starken Anwachsen der Niederschlagsteilchen
durch die von Bergeron und Findeisen beschriebenen Me¬
chanismen der Niederschlagsbildung („Riming“ ) .

Abbildung 1 -6 (b) beschreibt eine Situation, bei der stabil
geschichtete Luft durch ein Gebirge zum Aufsteigen ge¬
zwungen wird . Diese Bereitschaft der Luftmasse für eine
erzwungene Hebung kann durch eine einfache Beziehung
(Froude-Zahl) beschrieben werden, in der die Stabilität, die
Anströmgeschwindigkeit und die Höhe des Gebirges ein-
gehen. Die gehobene Luft kühlt dadurch ab , erreicht Sät¬
tigung und Wolken und Niederschlag können sich bilden.
Die Niederschlagsrate kann gut aus anströmseitigen Ver¬
tikalprofilen (Radiosondenaufstiege) der Temperatur, des
Taupunktes und des Windprofils abgeschätzt werden . Auf

Terrain -Forced Mechanisms
(Require liftingor flowconvergence)

Convective Mechanisms

(i) Mechanismen die durch die Orographie
der Gebirge beeinflusst werden und im Zu¬
sammenhang mit Hebung beziehungswei¬
se Kanalisierung der Strömung und Strö¬
mungskonvergenz stehen und

(ii) Mechanismen die Konvektionsprozesse
(vom Boden aus) steuern.

Bei einer vermehrt auf die unterschiedlichen
Mechanismen abzielenden Gliederung können
folgende drei Gruppen von Prozessen der Nieder¬
schlagsbildung, die durch die Orographie beein¬
flusst werden, unterschieden werden:

Orographie Lifting

Channeling

(Require heating of ground by sun)

Convection

Snow

llpslope Flow
Convergence

Lee Side Convergence Convergence
Displacement

Abb .l -5 : Durch die Geländeorographie verursachte Mechanismen, die Hebung
(i) Prozesse auf der mikrophysikalischen Ska- erzeugen können und bei entsprechend vorhandenem Feuchtegehaltder Luft und

la des Partikelwachstums und der Partikel- instabiler Schichtung zu Gewitterbildung oder allgemein zu einer verstärkten
deposition der Niederschlagsteilchen, Wolken- und Niederschlagsbildung führen können (aus WHITEMAN 2000) .
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der Leeseite des Gebirges kommt es durch Verdunstung zu
Wolkenauflösung. Einige Arbeiten haben jedoch gezeigt,
dass die in Abbildung 1 -6 (b) beschriebene Situation durch
die Bildung von Leewellen und Leewolken oft deutlich
komplexer ist und der Niederschlag ein Zusammenwirken
des luvseitigen erzwungenen Aufsteigens und der Hebung
im Bereich der Leewelle ist (HOUZE 2012) . Der in Abbil¬
dung 1 -6 (b) beschriebene Niederschlag ist typisch für die
Interaktion der Gebirge mit niederschlagsbringenden Luft¬
massen in den mittleren Breiten.

Eine zu Abbildung 1 -6 (b) ähnliche Überströmung der Al¬
pen wird in Abbildung 1 -7 gezeigt. Dabei tritt jedoch der
Fall ein , dass ein Teil tieferer Luftschichten durch das Ge¬
birge blockiert wird , während höhere Luftschichten das
Gebirge überströmen können . In Abhängigkeit der Stärke
der Überströmung der höheren Luftschichten entsteht an
der Grenze zwischen blockierter und überströmter Luft
eine Schicht mit Windscherung und turbulente Wirbelbil¬
dung . Diese „Overturning cells“ bildet sich trotz stabiler

g)

Abb . 1- 6 : Mechanismen von orographisch beeinflusstem Nieder¬
schlag: (a) Seeder-Feeder-Mechanismus, (b) Kondensation durch
erzwungene Hebung, (c) Auslösung von Konvektion durch er¬
zwungene Hebung, (d) anströmseitigeAuslösung von Konvektion,
(e) thermisch ausgelöste Konvektion, (f ) leeseitig ausgelöste Kon¬
vektion, (g) leeseitige Verstärkung von Konvektion (nach HOUZE
1993).

bis neutraler Schichtung und sind ausschließlich dyna¬
misch verursacht . In einer schon bestehenden Wolke mit
Niederschlag kann es dadurch zu einer deutlichen Intensi¬
vierung des Niederschlags durch Partikelwachstum verur¬
sacht durch Verreifung und Aggregation beziehungsweise
Koaleszenz kommen.

Abbildung 1-6 (c) stellt die Situation einer hochreichenden
Konvektion mit Wolkenbildung dar, die durch orographi-

sche Hebung von (sehr) instabil geschichteter Luft auf der
Luvseite ausgelöst wird . Bei großer Mächtigkeit dieser
instabilen Luft im Luv können sehr hochreichende Cu¬
mulonimbus-Wolken und Gewitter mit Graupel und Hagel
entstehen . Gewitter entstehen normalerweise im Luv im
Bereich zwischen der Voralpenzone und den Gebirgskäm-
men . Die potentielle Temperatur der bodennahen instabil
geschichteten planetaren Grenzschicht im luvseitigen Be¬
reich liegt über der der darüber liegenden Luft.

Abbildung 1 -6 (d) zeigt eine zu Beispiel (c) ähnliche Situ¬
ation, jedoch wird in diesem Fall hochreichende Konvekti¬
on bereits im luvseitigen Vörlandbereich ausgelöst. Wenn
die Instabilität der luvseitigen Luftmasse groß genug ist,
kann die Auslösung bereits durch vorgelagerte Hügel oder
Vorgebirge passieren . Die Konvektion kann aber auch bei
stabil geschichteter luvseitiger Grenzschicht durch soge¬
nannte hydraulische Sprünge entstehen. Das ist ein sprung¬
haftes Anheben der blockierten stabilen Grenzschicht in
Richtung zum Gebirge. Das sprunghafte Anheben kann
dann Konvektion auslösen.

Abbildung 1 -6 (e) beschreibtdenFall, dassKonvektiondurch
thermische Zirkulationen/Windsysteme (siehe Beitrag von
SEIBERT und STEINACKER in diesem Heft) im Bereich
des Gebirgskammes durch Konvergenz der Luft ausgelöst
wird , indem die Luft über das Niveau freier Konvektion
gehoben wird . Diese Zirkulation wird für den gesamten
Alpenkamm auch häufig unter dem Begriff „ Alpines Pum¬
pen“ beschrieben und ist an gradientschwache, strahlungs¬
intensive Wetterlagen gebunden. Ein typischer Tagesgang
ist daher charakteristisch mit Niederschlag zum Zeitpunkt
größter Erwärmung oder kurz danach. Kommt es durch die
thermische Zirkulation zur Ausbildung von Schwerewel¬
len, kann sich das Niederschlagsgebietvom Gebirgskamm
wegbewegen (siehe auch Erklärung in Abbildung 1 -6 (b)) .
Die in Abbildung 1 -6 (e) beschriebene Situation zeigt den

* Widespread snow associated
with large-scale baroclinic System

° Rain

OO Overturning cell

TjTjTj| Region of enhanced growth
1111111by coalescence

□ Region of enhanced growth by
riming and aggregation

Abb . 1-7 : Konzeptionelles Modell der dynamischen und mikro¬
physikalischen Mechanismen, die eine orographische Verstär¬
kung des Niederschlags verursachen , mit einer Scherschicht, die
eine stark abgebremste oberflächennahe Schicht von einer darüber
liegenden Schicht mit ausgeprägter Strömung über das Gebirge
trennt (aus HOUZE 2012 ).
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typischen Fall während des Tages . Es kann aber auch wäh¬
rend der Nacht, durch absinkende kalte Luft die auf insta¬
bile feuchte Talluft trifft , Konvektion, Wolkenbildung und
Niederschlag ausgelöst werden . Diese Art der Beeinflus¬
sung der Niederschlagsbildung durch Gebirge spielt nicht
nur in den Alpen eine Rolle, sondern auch für Gebirge im
Bereich der ITCZ (Innertropischen Konvergenzzone) .

Die Abbildung 1 -6 (f) und (g) beschreiben die besondere
Situation von isolierten Bergen , die nicht überströmt , son¬
dern umströmt werden . Dadurch kann es im Lee zur Kon¬
vergenz der Strömung und Hebung der Luft kommen . In
weiterer Folge kann Konvektion ausgelöst werden und es
kann zu Wolken- und Niederschlagsbildung kommen.

Diesen Überlegungen zum Einfluss der Gebirge auf um-/
überströmende Luftmassen müssen im Falle von über das
Gebirge hinwegziehende Fronten nochmals verfeinert wer¬
den . Da kann es zu komplexen Interaktionen kommen, wo¬
bei nach BARRY (2008) zwei wesentliche Prozesse statt¬
finden, nämlich eine Veränderung der Charakteristik der
Front, sowie die mögliche Auslösung von Zyklogenese im
Lee des Gebirges. So kann etwa blockierte seichte Kaltluft
in inneralpinen Becken, über die sich die Front schiebt,
den Temperaturgegensatz im Falle einer Kaltfront ver¬
mindern oder im Falle einer Warmfront verstärken . Auch
die unterschiedliche Neigung von Kaltfronten (steiler) und
Warmfronten (flacher) im Vergleich zur Neigung des an¬
geströmten Gebirges kann luvseitig zum Einschließen von
stauender Luft führen und in weiterer Folge zu einer Be¬
einflussung der Hebungsvorgänge. Zyklogenese wird durch
das orographische Blockieren von Kaltluft und Zunahme
der Baroklinität in der unteren Troposphäre ausgelöst. Für
eine detailliertere Darstellung der Interaktion zwischen
Gebirge und Frontensystemen sei auf BARRY (2008) ver¬
wiesen.

Gewitter sind eine typische Erscheinung für Gebirgsregi-
onen, mit einigen besonderen Eigenschaften . Prinzipiell
können Gewitter in Gebirgen in gleicher Weise wie an¬
derswo ausgelöst werden , aber die in den obigen Beispie¬
len beschriebenen Prozesse der erzwungenen Hebung und
Konvektion können eine zusätzliche große Rolle für die In¬
tensität eines Gewitters spielen. Die Intensität eines Gewit¬
ters kann dann besonders groß werden , wenn die Zone des
Aufwärtsschlauches (Updraft) und des Abwärtsschlauches
(Downdraft) durch starke vertikale Windscherung gegenei¬
nander geneigt sind. Dann kann starker Niederschlag direkt
vom Aufwärtsschlauch in den Abwärtsschlauch gelangen.
Der Nachschub an Niederschlag aus dem Aufwärtsschlauch
ist damit besonders effektiv. Gleichzeitig wird die warm¬
feuchte Luft vor dem Abwärtsschlauch durch die kalte Luft
im Abwärtsschlauch gehoben, ähnlich der Hebung an einer
Kaltfront . Ist der Abwärtsschlauch besonders stark ausge¬
prägt spricht man von sogenannten Downbursts (Abb . 1 -8) .

WASTL (2008) hat eine detaillierte klimatologische Ana¬
lyse der Niederschlagsstrukturen im Bereich der deutschen
und österreichischen Alpen prozessorientiert durchgeführt

und auch die Höhenabhängigkeit des Niederschlags behan¬
delt. Eine erste interessante Fragestellung war die Klassifi¬
zierung der Niederschlagsereignisse nach der Windrichtung
(in 700 hPa, zur Charakterisierung der Anströmrichtung)
und dem Niederschlagstyp (Warmfront, Kaltfront , kon¬
vektives Ereignis, Rest) . Sehr schön zeigt sich am Beispiel
der Zugspitze (Abbildung 1 -9) der deutliche Unterschied
zwischen Sommer und Winter mit vorwiegend frontalem
Niederschlag im Winter, insbesondere aus Kaltfronten , und
stark konvektivem Anteil im Sommer. Die Anströmrich¬
tung ist im Winter sehr stark um Nordwest konzentriert , im
Sommer ist der Sektor Südwestbis West dominant . Um den
Unterschied Tal-Berg herauszuarbeiten hat WASTL (2008)
Stationspaare von Wetterstationen verglichen und dabei als
wichtige Zusatzinformation auch die Höhe der Schneefall¬
grenze untersucht (Abbildung 1 -10) . Die Beispiele in Ab¬
bildung 1-10 zeigen ganz klare Muster auf, die durch die
zugrundeliegenden atmosphärischen Vorgänge recht gut
verstanden werden können . Die Bergstationen empfangen
besonders dann deutlich mehr Niederschlag als die Tal¬
stationen, wenn die Anströmung aus dem Sektor West bis
Nord erfolgt und die Schneefallgrenze tief liegt. Das sind
Wetterlagen im Winter mit Advektion von kalter Polarluft
die durch orographische Hebung zu einer starken Zunah¬
me des Niederschlags führen . Im Sommer dagegen führen
konvektive Zellen, die im Bereich des Karwendelgebirges
entstehen und mit der Südwesthöhenströmung vom Gebir¬
ge weggebracht werden, sogar zu stärkeren Niederschlägen
im Tal , da das Reifestadium erst nach einer gewissen Zeit,
und damit einer Verlagerung der Zellen , erreicht wird (sie¬
he WASTL 2008).

Zusammenfassend kann aus der Arbeit von WASTL (2008)
geschlossen werden, dass die Interaktion zwischen Gebir¬
ge und Niederschlagsbildung, bis in die Höhen des hier im
VordergrundstehendenHochgebirges, sehr komplexist. Die

DowndraftLL ^ Front

\ V * Cold Dense Air

Abb . 1-8 : Besonders starke Gewitter können in Gebirgsregio-
nen entstehen, wenn der Downdraft-Bereich mit kalter Luft der
Gewitterzelle voraneilt und damit das Herannahen der Gewitter¬
zelle ankündigt . Die warme Luft wird dann ähnlich wie bei ei¬
ner Kaltfront vom Boden abgehoben. Ist der Downdraft-Bereich
besonders intensiv ausgeprägt spricht man von Downburst
(WHITEMAN 2000) .
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Abb . 1-9 : Niederschlagssumme (mm/Jahr) auf der Zugspitze als Funktion der Windrichtung (in 700 hPa) und des Niederschlagtyps für das
Sommer- (a) und Winterhalbjahr (b) (aus WASTL2008) .
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Abb . 1- 10 : Niederschlagsmenge Berg minus Tal (mm/Jahr) für die Stationspaare (a) Zugspitze- Garmisch (2964 m und 720 m) und (b) Ru-
dolfshütte-Kaprun (2315 m und 785 m) in Abhängigkeit von der Windrichtung in 700 hPa (aus WASTL2008).

Windgeschwindigkeit in 700 hPa zeigt einen deutlich posi¬
tiven Zusammenhang mit der Niederschlagsmenge, da mit
der Windgeschwindigkeitdie Kondensationsratebei orogra-
phischer Hebung (gesättigter Aufstieg) zunimmt . Bei tiefen
Temperaturen (Schneefallgrenze < 1000 m) ist die Nieder¬
schlagsverstärkung, obwohl die Luft weniger Feuchte auf¬
nehmen kann , größer, da Anströmung aus nordwestlicher
bis nördlicher Richtung vorwiegend im Winter und in Ver¬
bindung mit größeren Windgeschwindigkeiten vorkommt.
Schließlich konnte die Arbeit von WASTL (2008) zeigen,
dass die Mächtigkeit der zu hebenden gesättigten Luft¬
schicht eine wesentliche Ausgangsgröße für die orographi-
sche Niederschlagsverstärkung ist, da damit die Menge an
kondensierbarem Wasserdampf festgelegt ist. Als dominie¬
render Prozess der Niederschlagsverstärkung zeigte sich der
Seeder-Feeder-Effekt, wobei die Möglichkeit zur Bildung
einer orographischenHebungswolkeentscheidend ist.

4 Zur Frage der Seehöhe maximalen Niederschlags in
Gebirgen

Wie im vorigen Kapitel beschrieben wurde , kann die Oro-
graphie der Gebirge, in Abhängigkeit von der Anström-
richtung, zu einer ausgeprägten erzwungenen Hebung von
Luftmassen führen , wodurch sich die physikalischen Ei¬
genschaften der gehobenen Luftmasse (Temperatur, Feuch¬
te, Luftdruck) deutlich verändern . Als erste einfache Über¬
legung kann festgehalten werden, dass mit Annäherung in
den Gipfelbereich der Gebirge (also ins Hochgebirge) im
Allgemeinen die wirksame Hebung, wegen des abneh¬
menden Volumenanteils der Gebirge (und damit die blo¬
ckierende Wirkung des Gebirges) deutlich abnimmt . Aus
diesem Grund kann man annehmen , dass die (erzwungene)
Hebungswirkung der niederschlagsbildenden Luftmassen
abnimmt je weiter man ins Hochgebirge kommt.
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Die Frage der Höhe in der das Maximum des Niederschlags
zu erwarten ist, muss aber insbesondere im Zusammen¬
hang mit der Wolken- und Niederschlagsbildung betrachtet
werden . Damit wird klar , dass hierzu auch nach verschie¬
denen Klimazonen unterteilt werden muss . Bei Vernach¬
lässigung horizontaler Strömungsvorgängewäre prinzipiell
zu erwarten , dass die größte Niederschlagsmenge unge¬
fähr im Bereich der Wolkenuntergrenze zu vermuten ist,
da dort die größten Tropfen und die größte Teilchenanzahl
bei gleichzeitig noch minimaler Verdunstung der Tropfen
zu erwarten sind (BARRY 2008) . Im Bereich von Cumu¬
lonimbus-Wolken kann diese Zone durch ausgeprägte Auf¬
winde aber nach oben verschoben sein. In den Tropen wird
der Höhenbereich maximalen Niederschlags stark durch
Konvektionsvorgänge bestimmt . Insbesondere im Bereich
der durch den Passat beeinflussten Regionen befindet sich
im Bereich des Antipassats sehr trockene Luft , so dass ma¬
ximale Niederschläge in Höhen von 500 bis 700 m (küs¬
tennahe Gebiete) und 1000 bis 1500 m (Landesinnere) zu
finden sind. Auf Mauna Loa (Hawaii) wird in 700 m etwa
5500 mm Niederschlag/Jahr gemessen, während es in der
Gipfelhöhe von 3300 m nur 440 mm Niederschlag/Jahr
sind (siehe BARRY 2008) .

Da der Feuchtegehalt der Atmosphäre mit zunehmender
Seehöhe abnimmt , könnte eigentlich ebenso auch eine Ab¬
nahme der Niederschlagsmenge mit der Seehöhe erwartet
werden . Die wesentlichen Größen, die die vertikale Vertei¬
lung des Niederschlags bestimmen , sind aber die Konver¬
genz des Wasserdampfflusses, der Gehalt an Wolkenwasser
und das vertikale Profil der Windgeschwindigkeit.

Für die Alpen haben FREI und SCHÄR (1998) eine um¬
fangreiche Analyse der räumlichen Verteilung des Nieder¬
schlags basierend auf Beobachtungsdaten durchgeführt.
Abbildung 1 -11 zeigt ein Nord-Süd -Profil der Nieder¬
schlagsmengen, sowie deren Variabilität im Bereich von
Tirol. Es zeigt sich aus dieser Abbildung ganz klar , dass
die höchsten Niederschläge im Bereich der Nordabdachung
beziehungsweise der Südabdachung gemessen werden,
während in den höchsten Gebieten des Alpenhauptkam¬
mes deutlich geringere Werte zu verzeichnen sind. Die
Zone maximalen Niederschlags liegt also nicht im Bereich
der höchsten Erhebungen . Neben der Niederschlagsmenge
haben auch die Spannweite und die Variabilität des Nie¬
derschlags im Bereich der Nord- und Südabdachung die
größten Werte, die zumindest teilweise durch die sehr un¬
terschiedlichen Seehöhen der Stationen in diesem Bereich
begründet werden kann . Die Zone mit den höchsten Nie¬
derschlagswerten liegt im Norden bei etwa 800 m und im
Süden bei etwa 1200 m mittlerer Seehöhe. Auch der Wert
der Spannweite und der Variabilität nimmt im Bereich des
Alpenhauptkammes wieder ab , trotz der weiterhin sehr un¬
terschiedlichen Seehöhe der Stationen (manche liegen in
inneralpinen Tälern, manche sind in den Hochlagen) .

Zu diesem Alpenquerprofil ist anzumerken , dass bei geo¬
graphisch anderer Lage des Profils, zum Beispiel weiter im
Osten im Bereich von Salzburg, dieser Gegensatz zwischen

Nord- beziehungsweise Südabdachung und Alpenhaupt¬
kamm sich nicht so klar zeigen würde.

5 Die Schneefallgrenze und ihre Beeinflussung durch
Gebirge

Für das Verständnis der Schneefallgrenze ist die Nullgrad¬
grenze eine erste wichtige Schlüsselgröße, da sie den Pha¬
senübergang fest zu flüssig für das Wasser unter den in der
Troposphäre herrschenden Druckbedingungen definiert.
Die Nullgradgrenze bezeichnet jene Seehöhe, unterhalb
der fallender Schneeniederschlag zu schmelzen beginnt.
Die Zone unterhalb der 0°C-Grenze ist die Schmelzschicht.
Komplizierter ist die Festlegung der Schneefallgrenze.
Diese ist keine klar abgegrenzte Linie oder Fläche, sondern
muss als eine, oft sehr mächtige Schichtgedacht werden , in
der flüssigerNiederschlag, teilweise geschmolzener Schnee
und Schnee gleichzeitig existieren können . Eine genaue
Abgrenzung könnte erst bei Festlegung eines definierten
Anteils von zum Beispiel Schnee erfolgen, etwa als die See¬
höhe in der 50 % der Masse des Hydrometeors (Mischungs¬
verhältnis) von Schnee und Graupel bereits in flüssigen
Niederschlag umgewandelt wurde . Eine andere Festlegung
wäre über den vertikalen Massenfluss (Niederschlagsrate)
möglich, also die Höhe in der die Massenflüsse von festem
und flüssigem Niederschlag gleich groß sind. Aus obiger
Definition wird klar, dass eine Beobachtung der Schnee¬
fallgrenze nicht einfach ist und aufwendigere Messsyste¬
me wie zum Beispiel ein Wetterradar (zur Beobachtung
der Höhe des „Radar Bright Band“ (BB) -Signals infolge
von Aggregation und veränderter Fallgeschwindigkeit der
Hydrometeore, siehe zum Beispiel HOUZE 1993) verlangt.

Mehrere durch die Orographie der Gebirge verursachte
Prozesse können nun sowohl die Höhe der 0°C-Grenze

mm/d mMSL

J I L
S 45 .0

2400

2000

1600

1200

800

400

Abb . 1- 11 : Mittlerer jährlicher Niederschlag (Boxplot) und Höhe
der Topographie (Linie) für ein Nord- Süd-Profil im Bereich der
Ostalpen . Die Daten stellen zonale Mittel für 10,2° ö .L . und
12,6° ö .L . dar. Die Boxplots zeigen den „Interquartile Range“ so¬
wie die Minima und Maxima des mittleren Niederschlags von Sta¬
tionen des jeweiligen Breitenstreifens. Die Anzahl der Stationen
im jeweiligen Breitenstreifen beträgt zwischen 45 und 80 nördlich
von 47° n .B . und zwischen 10 und 30 südlich von 47 ° n .B . (FREI
und SCHÄR 1998).
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als auch der Schneefallgrenze beeinflussen . Die folgenden
Überlegungen beziehen sich auf die Übersichtsdarstellung
von MINDER (2010) . Der erste wesentliche Prozess ist die
Abkühlung durch das Schmelzen von Niederschlagsteil¬
chen aus Schnee die durch die Hebung und die dadurch ver¬
ursachte Abkühlung entstanden sind. Im Prinzip führt diese
Überlegung zur Findeisen-Theorie der Niederschlagsbil¬
dung (FINDEISEN 1940) zurück , der aus Beobachtungen
für stratiformen Niederschlag ein konzeptionelles Modell
entwickelte, um die große Mächtigkeit der nahezu isother¬
men Schicht in einem Bereich nahe 0°C zu verstehen . Nach
dieser Theorie führt das Wechselspiel von Abkühlung
durch Schmelzen und dadurch verursachter lokaler Labili¬
tät dazu , dass die Mächtigkeit der Schicht selbstverstärkend
anwächst. Im Falle der Gebirge ist anströmseitig dieser
Effekt durch die erzwungene Hebung und dadurch verur¬
sachte Intensivierung des Niederschlags besonders deutlich
ausgeprägt . Leeseitig fehlt diese Wirkung.

MINDER (2010) formuliert als weitere Hypothese für die
Größe der Absenkung der Schneefallgrenze die Abhängig¬
keit von der Schneekristallgröße. Größere Schneekristalle
brauchen länger zum Schmelzen als kleinere (zum Beispiel
ein Schneekristall mit 10 mm Durchmesser kann etwa
100 m weiter absinken als ein Schneekristall mit 5 mm
Durchmesser) . Da sich bei höheren Niederschlagsintensi¬
täten im Allgemeinen größere Schneekristalle bilden , ist
daher mit zunehmender Intensität auch eine zunehmende
Absenkung der Schneefallgrenze zu erwarten.

Außerdem ist für Gebirge zu beobachten , dass luvseitig
ein Teil der anströmenden Luft auf Grund geringer Wind¬

geschwindigkeit oder/und Stabilität in der anströmenden
Luftmasse blockiert wird und die blockierte Luft kälter
ist als die überströmende Luft (zum Beispiel während des
Durchgangs einer Kaltfront) . Die blockierte Luft kann
dann zu einer Absenkung der Schneefallgrenze führen.
Schließlich ist auch noch die Wirkung der Talform auf die
Absenkung der Schneefallgrenze zu erwähnen . Diese wird
vielfach durch den sogenannten „TopografieAmplification
Factor“ TAF beschrieben . Der TAF beschreibt die Masse
der Talatmosphäre, die abgekühlt werden muss. Da die
Luftmasse in Kerbtälern deutlich kleiner als in U-Tälern
oder im Flachland ist, kann die Schneegrenzabsenkung bei
Kerbtälern besonders deutlich ausfallen.

Im Sinne des besonderen Fokus dieser Arbeit auf das Hoch¬
gebirge kann man festhalten , dass für die Alpen im Winter
die Schneefallgrenze tiefer liegt als die hier gewählte unte¬
re Begrenzung des Hochgebirges selbst und daher (nahezu)
der gesamte Niederschlag in Form von Schnee fällt und eine
Schneegrenzabsenkung des Niederschlags nicht relevant
ist (siehe Abbildung 1-3) . Die beschriebenen Effekte üben
daher vorwiegend in den Übergangsjahreszeiten und im
Sommer (je nach Seehöhe) einen Einfluss aus . Aus Abbil¬
dung 1 -12 ist abzuleiten, dass der Einfluss der Gebirgshöhe
auf die Absenkung der Schneefallgrenze im hier definier¬
ten Hochgebirge eher gering ist. Mit Ausnahme des Me¬
chanismus der Absenkung durch die verbrauchte Energie
für den Phasenübergang durch den orographisch verstärk¬
ten Niederschlag kommt es zu keiner weiteren Verstärkung
der Mechanismen . Jedoch kann aus den in Abbildung 1 -12
gezeigten Modellsimulationen klar eine Absenkung der
Nullgradgrenze in der Größenordnung von 150 bis 200 m
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Abb . 1- 12 : Einfluss der Gebirgshöhe auf die Absenkung der Nullgradgrenze AZ0C , auf die Absenkung der Schneefallgrenze AZS (definiert
über das Mischungsverhältnis) und auf die Absenkung der Schneefallgrenze AZOCtoS aus beiden Mechanismen (linke Abbildung) , sowie
der Beitrag einzelner Mechanismen zur Absenkung der Schneefallgrenze (rechte Abbildung) , bestimmt durch Modellsimulationen (WRF-
Modell und Lagrangesches Hebungsmodell) : (AZOCtoS )parcel = Beitrag durch erzwungene Hebung und adiabatischeAbkühlung (Lagrange-
schen Hebungsmodell) , (AZ0CtoS)Ad . = Beitrag durch adiabatische Abkühlung durch erzwungene Hebung, (AZ0CtoS)LCpmelt = Beitrag
durch Verbrauch von latenter Energie der Phasenumwandlung durch orographisch verstärkten Niederschlag, (AZ0CtoS)Micro . = Beitrag
durch mikrophysikalische Prozesse (MINDER 2010 ) .
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sowie der Schneefallgrenze in der Größenordnung von 310
bis 380 mbei einer Gebirgshöhe zwischen 1500 und 3000 m
abgeleitet werden.

6 Zusammenfassung und Ausblick

Die Messung des Niederschlags im Gebirge bleibt auch in
Zukunft eine große Herausforderung für die Meteorologie
und Hydrologie. Eine Reihe großangelegter Beobachtungs¬
experimente konnte allerdings das Prozessverständnis der
Interaktion zwischen den niederschlagsbildenden Luftmas¬
sen und dem Gebirge in den letzten Jahrzehnten deutlich
verbessern . Fokussiert man auf dies in diesem Beitrag im
Vordergrund stehende Hochgebirge, wird jedoch nicht nur
die Unsicherheit der Niederschlagsmessungen größer, son¬
dern auch das Prozessverständnis schlechter, da im Hoch¬
gebirge ein wesentlicher Anteil des Niederschlags in Form
von Schnee fällt und auch die Windgeschwindigkeit mit
der Seehöhe zunimmt . Hochalpine Niederschlagsmuster
sind daher sehr kleinräumig und zu den in dieser Arbeit
beschriebenen Mechanismen der Interaktion zwischen
Gebirge und Atmosphäre kommen noch Prozesse hinzu,
die den Niederschlag nach dem Ereignis beeinflussen und
umlagern (siehe den Beitrag von LEHNING und MOTT in
diesem Heft) .

Die Schneefallgrenze ist eine sehr bestimmende Größe im
Hochgebirge, ihr Verständnis daher äußerst wichtig. Meh¬
rere Arbeiten haben gezeigt, dass die Orographie des Ge¬
birges zu einer sehr deutlichen Beeinflussung der Höhe der
Schneegrenze führen kann . Derartige Überlegungen sind
gerade im Zusammenhang mit dem Verständnis der durch
den Klimawandel bedingten Veränderungen der Schneede¬
cke in Gebirgsregionen wichtig. Neben einer verbesserten
und räumlich verdichteten Messung des Niederschlags im
Gebirge, müssen daher auch die Prozesse der Interaktion
zwischen Schneefallgrenze und Gebirge durch zukünftige
Forschung besser verstanden werden.
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2 Strahlung im Hochgebirge
Radiation in high alpine regions

Zusammenfassung
Für ein detailliertes Verständnis des Energieumsatzes zwischen Erdoberfläche und Atmosphäre sind
hochgenaue Messungen der kurz - und langwelligen Strahlungsflüsse unerlässlich. Die rauen Umweltbe¬
dingungen im (Hoch-)Gebirge stellen besonders große Anforderungen an die im operationeilen Messbe¬
trieb verwendeten Geräte zur Erfassung der Strahlungskomponenten. Weiters wird das Strahlungsfeld
durch Streuung und Reflexion an Luftmolekülen , Aerosolen und Wolken, durch verstärkte Bodenrefle¬
xion durch Zunahme der Albedo, sowie durch Absorption durch atmosphärische Spurengase signifikant
beeinflusst . Dieser Artikel gibt einen Überblick über die Strahlungsmessung sowie einen Vergleich des
Strahlungshaushalts zwischen (Hoch-)Gebirge und umliegendem Tiefland im Alpenraum.

Summary
To achieve a detailed understanding of the energy fluxes between the Earth 's surface and atmosphere
high-accuracy measurements of short- and longwave radiative fluxes are necessary. The rough meteoro-
logical conditions in high alpine regions pose challenges for radiation sensors used in routine monitoring
operations. Furthermore Scattering and reflection on air molecules, aerosols and clouds, increased sur¬
face reflection through increases of surface albedo and absorption by atmospheric trace gases are signi-
ficantly influencing the radiation field. This article provides an overview about radiation measurements
and the radiative balance in high alpine regions compared to surrounding areas.

1 Einleitung

Die elektromagnetische Strahlung gliedert sich bekann¬
terweise in mehrere Wellenlängenbereiche, die von der
extrem kurzwelligen Röntgenstrahlung bis hin zu den
langwelligen und wenig energiereichen Radio- und Fern¬
sehwellenlängen reichen. Für das Wetter und somit auch
das Klima sind aber nur die „kurzwellige“ (im Bereich von
0,28 bis 3,0 pm) und „langwellige“ Strahlung (im Bereich
von 3,0 bis 50,0 pm) relevant. Der kurzwellige Bereich
der Strahlung wird des Weiteren in den ultravioletten Be¬
reich, den sichtbaren (VIS ) und den infraroten Bereich (IR)
unterteilt . Je kurzwelliger die Strahlung, desto energie¬
reicher sind die einzelnen Photonen.

2 Strahlungsmessung im (Hoch-)Gebirge

Hochgenaue Strahlungsmessungen sind für ein de¬
tailliertes Verständnis des Energieumsatzes zwischen

Erdoberfläche und Atmosphäre von entscheidender Be¬
deutung . Seit Anfang des 20 . Jahrhunderts kommt der
Strahlungsmessung im (Hoch -) Gebirge , trotz ihrer tech¬
nischen Schwierigkeiten und speziellen Erfordernisse,
besondere Bedeutung zu . Dies liegt einerseits am wis¬
senschaftlichen Interesse an den Strahlungsbedingungen
unter vom Menschen möglichst unbeeinflussten Bedin¬
gungen , sowie andererseits an der Bedeutung der Strah¬
lungsmessung zur Ermittlung anderer Größen , wie zum
Beispiel des Gesamtozongehaltes . Carl Dorno (Schweiz) ,
Felix Exner und Inge Dirmhirn (Österreich ) , Johannes
Gunow und Fritz Kasten (Deutschland ) zählen zu den
Pionieren der hochalpinen Strahlungsmessung und for-
schung.

Generell wird zwischen kurzwelligen (0,28-3,0 pm) und
langwelligen (3,0 -50,0 pm) Strahlungsflüssen unterschie¬
den, wobei im kurzwelligen Wellenlängenbereichdem UV-
B , das heißt von 0,28 bis 0,315 pm, nochmals besondere
Beachtung geschenkt wird.
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2. 1 Messprinzipien zur Erfassung der kurz- und lang¬
welligen Strahlung

Generell sind vier Messprinzipien zur Bestimmung der
kurz - und langwelligen Strahlungskomponenten in Ver¬
wendung; diese basieren auf:
(1) Temperaturdifferenzen zwischen beschienenen und der

Sonnenstrahlung nicht ausgesetzten Thermosäulen,
(2) der Erwärmung einer bestrahlten Fläche und der damit

einhergehenden Phasenumwandlung einer mit dieser
verbundenen gut wärmeleitenden Substanz,

(3 ) der Bestimmung der elektrischen Heizleistung, welche
benötigt wird um einen Referenzkörper auf dieselbe
Temperatur wie die der beschienenen Thermosäule zu
erwärmen , und

(4) der Anwendung von Detektoren , welche die photo¬
elektrische bzw. photochemische Wirksamkeit der ein¬
treffenden Strahlung nützen (LÖFFLER 2012) . Eine
Übersicht zu gebräuchlichen breitbandigen Strahlungs¬
messgeräten für den kurz - und langwelligen Bereich ist
in Tabelle 2- 1 gegeben.

Wellenlängenbereich Messgerät

Kurzwellig (0,28 - 3,0 pm) Pyranometer
Pyrheliometer

Langwellig (3,0 - 50,0 pm) Pyrgeometer

Kurz- und Langwellig Netto-Radiometer

Tab . 2 - 1: Die gebräuchlichen breitbandigen Strahlungsmessgeräte
für die kurz - und langwellige Strahlung.

Bei der Messung im kurzwelligen Bereich ist zwischen di¬
rekter (I) und diffuser (D) solarer Strahlung sowie deren
Summe, der Globalstrahlung (G = I + D) , zu unterscheiden.
Des Weiteren wird der Bereich der UV-Strahlung mess-
technisch entsprechend der strahlungsphysikalischen Defi¬
nitionen getrennt erfasst.

Zur Messung der Globalstrahlung (G = I + D) werden Py¬
ranometer verwendet , die entsprechend ISO 9060 in drei
verschiedenen Güteklassen zur Verfügung stehen: „ Se-
kundär-Standard“ (die höchste Güteklasse) , sowie „Erste
Klasse“ und „Zweite Klasse“ (mit vergleichsweise größerer
Messungenauigkeit) . Je nach Aufgabenstellung und Genau¬
igkeitsanspruch finden Pyranometer dieser unterschiedli¬
chen Klassen im Forschungs- und Monitoring-Alltag ihre
Anwendung. Es sei an dieser Stelle angemerkt, dass im
Rahmen der meisten nationalen (zum Beispiel ARAD in
Österreich1)

, SACRaM in der Schweiz2)) und internationa¬
len (zum Beispiel BSRN, Baseline Surface Radiation Net¬
work) Messnetze im Monitoringbetrieb aufgrund der hohen
Genauigkeitsanforderungen ausschließlich Pyranometer
der Klasse „ Sekundär-Standard“ Verwendung finden. In

Pyranometer (Diffusstrahlung) Pyranometer (Globalstrshtun^

Sonnenfolger
Pyrheliometer

Abb. 2 -1 :ARAD - StationSonnblick(Quelle: GernotWeyss,ZAMG,
modifiziert) , Messgeräte auf Sonnenfolger montiert : Pyrhelio¬
meter, Pyrgeometer , Pyranometer (Globalstrahlung beziehungs¬
weise Diffusstrahlung ) .

flächendeckenden Messnetzen und für Fragestellungen
mit geringerem Genauigkeitsanspruch finden, bedingt
durch entsprechend geringere Anschaffungskosten und
auch reduzierten Wartungsaufwand im täglichen Betrieb,
vielfach Geräte der Ersten und Zweiten Güteklasse (mit im
Vergleich zum sogenannten „ Sekundär Standard“ erhöhter
Messungenauigkeit) Verwendung. Zur Messung der diffu¬
sen Strahlung werden ebenfalls Pyranometer eingesetzt,
jedoch wird im Vergleich zur Globalstrahlung hierbei die
Messanordnung um ein Abschattungssystem zur Ausblen¬
dung der direkten solaren Komponente (Schattenring oder
Schattenkugel) erweitert (siehe Abb. 2- 1) .

Die rauen Umwehbedingungen im Hochgebirge stellengro¬
ße Anforderungen an die verwendeten Messgeräte. Daher
werden Pyranometer im Regelbetrieb in ventilierten und
beheizten Schutzgehäusen betrieben , um beispielsweise
Reifansatz , Schneebelag oder Bedeckung durch gefrieren¬
den Niederschlag an den Domen zu verhindern . Tritt trotz
Ventilationund Beheizung eine derartige Beeinträchtigung
an der Messanordnung auf (Abb . 2-2) , so ist diese manuell
durch entsprechend notwendiges Betreuungspersonal (bei¬
spielsweise Beobachtungspersonal an meteorologischen
Stationen) schnellstmöglich zu beheben.

Zur Messung der direkten Strahlung werden Pyrheliometer
eingesetzt . Da für diese Messung die präzise Ausrichtung
zur Sonne unerlässlich ist, werden Pyrheliometer im Rou¬
tinebetrieb mittels eines sogenannten Sonnenfolgers der
aktuellen Sonnenposition nachgeführt . Beim Betrieb eines
Pyrheliometers im Hochgebirge ist vor allem der Ganzjah¬
restauglichkeit (für fortlaufende Messungen) sowie der kon¬
tinuierlichen Wartung besondere Beachtung zu schenken.

Die Ultraviolettstrahlung umfasst etwa 7 % der extrater¬
restrischen solaren Strahlung und stellt - auf die einzelnen
Photonen bezogen - den energiereichsten Teil der kurz¬
welligen Strahlung am Boden dar (LÖFFLER 2012) . Zur

1) http :/www .zamg .ac .at/strahlung/arad .html
2) http ://www.meteoschweiz .admin .ch/home/mess-und-prognosesysteme/atmosphaere/strahlungsmessnetz
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Abb. 2-2 : ARAD - Station Sonnblick mit Reifansatz nach rauer Witterung
(Quelle: Beobachter Sonnblick, ZAMG)

Messung der Ultraviolettstrahlung werden spezielle Pyra¬
nometer, mit unterschiedlichen Filtern zur getrennten Er¬
fassung der UV-A und UV-B Spektralbereiche, eingesetzt.
Des Weiteren findet bei UV-Pyranometern grundsätzlich
ein Dom aus speziellem Quarzglas Verwendung (LÖFF¬
LER 2012) .

Die langwellige Strahlung im thermischen Infrarotbereich
von 3 bis 50 pm, aus dem oberen und unteren Halbraum,
wird mittels Pyrgeometer (siehe Abb . 2- 1) gemessen. Je
nach Orientierung des Pyrgeometers wird dabei die ab¬
wärts - oder aufwärtsgerichtete langwellige Strahlung
erfasst . Ein sogenanntes Netto-Pyrgeometer besteht aus
zwei (baugleichen) Pyrgeometern , wobei eines in Richtung
Atmosphäre und das andere in Richtung Erdoberfläche
ausgerichtet ist. Im Gegensatz zu Sensoren zur Messung
der kurzwelligen Strahlung ist im Bereich der langwelli¬
gen Strahlungsmessung die langwellige Ausstrahlung der
Messgeräte selbst zu berücksichtigen.

Neben den oben erwähnten Geräten zur Messung der
kurzwelligen und langwelligen Strahlungskomponen¬
ten finden auch Geräte zur kombinierten Messung dieser
Größen, sogenannte Nettoradiometer Verwendung. Bei die¬
sen Nettoradiometern wird sowohl die einfallende als auch
die reflektierte Strahlung gemessen. Je nach Aufbau und

Komplexität des Nettoradiometers wird zwischen
Zwei- (je ein auf- und abwärtsgerichteter Sensor)
und Vierkomponenten-Nettoradiometern (je zwei
auf- und abwärtsgerichtete Sensoren) unterschieden
(LÖFFLER 2012) .

Neben der Auswahl eines geeigneten Messstand¬
orts (freies Sichtfeld, keine Horizontüberhöhung)
stellen Umwelteinflüsse eine besondere technische
Herausforderung für die Strahlungsmessung im
Gebirge dar. Raue Witterung , verbunden mit Re¬
gen, Schnee, Hagel , Reif , und Gewitter stellt hier¬
bei die größte Herausforderung dar (Abb. 2-2) . Um
die Messdome der Messgeräte frei von Frost- und
Eisansatz zu halten werden spezielle Ventilations¬
und Heizsysteme verwendet . Im Speziellen wird

die Heizleistung zum Beispiel beim Betrieb von Pyra¬
nometern im Hochgebirge im Vergleich zu Routinemes¬
sungen unter gemäßigten Bedingungen deutlich erhöht
(OLEFS et al . 2016 ) . Neben Witterungseinflüssen stellt vor
allem die Verschmutzung von Domen durch Staub und/
oder Pollen aber auch Hinterlassenschaften von Vögeln
und anderen Tieren eine nicht zu vernachlässigende Be¬
einträchtigung der Strahlungsmessung dar. Um eine präzi¬
se Strahlungsmessung zu ermöglichen ist daher die stetige
Wartung und Kontrolle der Messsensorik im Hochgebirge
unerlässlich.

KontinuierlicheMessungenderkurzwelligenundultraviolet-
ten solaren Strahlungund der langwelligenatmosphärischen
Strahlung werden im Alpenraum zur Zeit an den Stationen
in Davos (Schweiz, im Rahmen von SACRaM) , Inns¬
bruck , Kanzelhöhe , Sonnblick (Österreich, im Rahmen von
ARAD) sowie Zugspitze (Deutschland , Deutscher Wetter¬
dienst) durchgeführt . Andere Stationen führen Messungen
in nur einem oder zwei der drei oben erwähnten Wellenlän¬
genbereichen durch (Abb . 2-3) .

3 Strahlungsflüsse im Hochgebirge: Vergleich mit
tiefergelegenen Standorten

Verschiedene physikalische Phänomene führen zu
einer Veränderung der Intensität der solaren Strah¬
lung in unserer Atmosphäre. Einerseits wird die von
der Sonne emittierte Strahlung bei der Durchque¬
rung der Atmosphäre an Luftmolekülen und durch
Aerosole gestreut, das heißt von der ursprünglichen
Einfallsrichtung abgebracht. Hierbei findet keine
Energieumwandlung statt, jedoch wird die Aus¬
breitungsrichtung der Photonen verändert . Luft¬
moleküle führen zu der sogenannten Rayleigh-
Streuung, während Aerosole Mie-Streuung auslö-
sen. Die Rayleigh-Streuung weist eine Abhängig¬
keit von UV auf (k = Wellenlänge) , welche zu einer
starken Zunahme der Streuung und des Anteils der
diffusen Himmelstrahlung bei kürzeren Wellenlän¬
gen führt . Desweiteren kann es durch Mehrfach¬
reflexionen, welche zu einer erhöhten Streuung in

PayerneJungfraujoch

Abb. 2 -3 : Stationen an denen UV (UV ), hochqualitative (auf/ähnlich BSRN-
Qualität) kurzwellige (SW ) sowie langwellige (LW ) Strahlungsmessungen im
Alpenraum durchgeführt werden . Kontinuierlich durchgeführte Messungen
der Wetterdienste, welche aber nicht dieser Qualität entsprechen, sind nicht
angeführt.
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den kürzeren Wellenlängenbereichen führen , zu Strah¬
lungsüberhöhungen kommen . Weiters kann verstärkte
Bodenreilexion durch Zunahme der Albedo (zum Beispiel
bei Schneebedeckung im Gebirge) zu einer Zunahme der
abwärts gerichteten diffusen Himmelstrahlung und Global¬
strahlung führen.

Ein weiteres in der Atmosphäre stattlindendes Phänomen
ist die Absorption der Strahlung durch atmosphärische
Spurengase: hierbei wird die Strahlungsenergie in Wärme
umgewandelt. Die atmosphärischen Gase reemittieren je¬
doch Strahlung in Abhängigkeit ihrer Temperatur und ih¬
res spektralen Emissionsvermögens. Diese Emission wird
durch folgende Gleichungbeschrieben

Ex (X,T) = £,P, (X,T) (1)

wobei 1 die Wellenlänge, T die Temperatur der Luft , £,
die spektrale Emissionskonstante der Gase und P , die
Plancksche Funktion , welche die spektrale Emission ei¬
nes schwarzen Körpers in Abhängigkeit seiner Temperatur
wiedergibt , darstellen.

Die Dicke der Atmosphäre nimmt mit zunehmender See¬
höhe ab . Gleiches gilt für die Dichte der Luft beziehungs¬
weise den Luftdruck , die Lufttemperatur (mit Ausnahme
von Inversionsschichten) , die Aerosolkonzentration sowie
den Inhalt der gesamten vertikalen Säule der atmosphäri¬
schen Gase. Dies führt zu einer Abnahme der gestreuten
und der absorbierten Strahlung mit zunehmender Höhe. Es
wird weniger Strahlung gestreut und absorbiert, das heißt
die Schwächung (Extinktion) der direkten Sonnenstrah¬
lung ist geringer verglichen zu tieferen Lagen , bei denen der
optische Weg durch die Atmosphäre wesentlich länger ist.

In der Regel führt dies unter wolkenlosen Bedingungen zu
einer Zunahme der direkten kurzwelligen Sonnenstrahlung
und zu einer Abnahme der diffusen Strahlung mit zuneh¬
mender Seehöhe (Abb . 2-4 , a und b) . Das Auftreten von
Bewölkung verändert das Strahlungsfeld jedoch außeror¬
dentlich. Der Einfluss von Wolken ist komplex, jedoch gilt
generell, dass Wolken einfallende Strahlung reflektieren
und streuen. Ab einer gewissen Dichte der Wolken(schicht)
setzt sich das Strahlungsfeld unterhalb derselben nur mehr
aus gestreuter diffuser Strahlung zusammen . In Abb . 4 sind
exemplarisch die Höhengradienten der täglichen Mittelwer¬
te der Strahlung über eine 30 -jährige Periode für die Mona¬
te Januar (Abb . 2-4 a) und Juli (Abb . 2-4 b) dargestellt. Der
Unterschied zwischen den Globalstrahlungswerten unter
wolkenlosen Bedingungen und den klimatologischen Mit¬
telwerten (Monatsmittel 1981 - 2010) ergibt sich vor allem
durch den Einfluss der Bewölkung . Der Höhengradient der
(klimatologischen) mittleren täglichen Globalstrahlungs¬
werte , welche auch bewölkte Verhältnisse beinhalten , zeigt
eine Zunahme von etwa 4 % (1,5 W/m2) pro 100 m für den
Monat Januar und 0,3 % (0,68 W/m2) pro 100 m für den
Juli über den gesamten Höhenbereich der Messstationen.
Die größere Zunahme im Winter ist charakteristisch für
den Alpenraum und begründet sich in der Häufigkeit von
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Abb . 2-4 : Über den Tag gemittelte Globalstrahlung, Direktstrah¬
lung und Diffusstrahlung für typische wolkenlose und bewölkte
Tage als Funktion der Seehöhe für die Monate Januar (A) und
Juli (B ) . Die Werte sind den klimatologischen Mittelwerten der
Globalstrahlung der Periode 1981 -2010 gegenübergestellt. Die
Messwerte stammen von Stationen des österreichischen ARAD-
Netzwerkes aus den Jahren 2013 bis 2015 : Wien Hohe Warte (202
m Seehöhe), Graz (366 m Seehöhe) , Innsbruck (578 m Seehöhe),
Kanzelhöhe (1540 m Seehöhe) und Sonnblick (3106 m Seehöhe).
Die klimatologischen Mittelwerte werden von der österreichi¬
schen Zentralanstalt für Meteorologie und Geodynamik (www.
zamg .ac .at) frei zur Verfügung gestellt.

Hochnebelsituationen in tieferen Lagen . Die Obergrenze
des Hochnebels liegt durchschnittlich bei einer Seehöhe
von etwa 1000 m . In Abb . 2-4 sind auch typische Werte für
bewölkte Verhältnisse dargestellt. Die Globalstrahlung er¬
reicht Werte bei bewölkten Verhältnissen die nur die Hälfte
beziehungsweise ein Drittel der gemessenen Globalstrah¬
lung bei wolkenlosem Himmel betragen können.

Der ultraviolette (UV-A- und UV-B -) Bereich stellt einen
Teilbereich der kurzwelligen Strahlung dar, in dem die
Streuung an Luftmolekülen aufgrund der Abhängigkeit
der Rayleigh Streuung von 1//. ' viel stärker ist und , ver¬
glichen mit längeren Wellenlängenbereichen, zu einem
höheren Anteil an diffuser Himmelsstrahlung führt . Im
UV-Bereich spielt vor allem das stratosphärische Ozon als
atmosphärisches Spurengas eine besondere Rolle. Bedingt
durch die Absorption an Ozon und molekularem Sauer¬
stoff wird in der Regel keine Strahlung mit einer Wellen¬
länge, die kleiner als 0,28 pm ist, in tiefere Schichten der
Atmosphäre und schon gar nicht bis zum Erdboden durch¬
gelassen.
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1000 m, ist auch in Abb . 2-5 ersichtlich. Wie erwähnt be¬
einflussen vor allem Bewölkung und Ozongehalt der At¬
mosphäre die UV-Strahlung, diese beiden Faktoren führen
zu dem ersichtlichen deutlichen Unterschied zwischen ma¬
ximalen Werten (wolkenlose Bedingungen) und mittleren
klimatologischen Messwerten (siehe Abb . 2-5) . In Abb . 2-6
sind die Tagesgängeder UV-Strahlung für jene Tage , an de¬
nen Rekordwerte des UVI beobachtet wurden , für die drei
österreichischen Gebirgsstationen Kanzelhöhe/Gerlitzen,
Hafelekar und Sonnblick dargestellt. Auf der Kanzelhöhe
wurde am 16 . Juli 2007 ein UV-Index-Wert von fast 10 ge¬
messen. Der gleichmäßige Verlauf der Strahlung an diesem
Tag lässt auf einen wolkenlosen Tag schließen. Die extreme
UV-Intensität tritt auch in Verbindung mit sehr niedrigen
Werten der Ozonschichtdicke (282,5 Dobson-Einheiten
(DU) , gemessen am Hohen Sonnblick) auf. Hingegen zeigt
der zackige Verlauf der Kurven vom 2 . Juli 2008 am Haf¬
elekar sowie am Sonnblick gemessenen UV-Strahlung ist
ersichtlich, dass die extremen UV-Werte einerseits durch
die mit 297,8 DU relativ dünne Ozonschichtdicke und an¬
dererseits durch eine durch Bewölkung verursachte Strah¬
lungsüberhöhung zustande kamen.

Im langwelligen Bereich spielt die Sonne als Strahlungs¬
quelle eine untergeordnete Rolle. Alle Körper auf der
Erdoberfläche sowie atmosphärischen Gase emittieren
entsprechend ihrem spektralen Emissionsfaktor und dem
Planckschen Gesetz Strahlung. Gase, die den Strahlungs¬
transport im langwelligen Bereich beeinflussen , haben ihre
Absorptionsbanden (die nach dem Kirchhoffschen Gesetz
den Emissionsbanden entsprechen) im Bereich des soge¬
nannten atmosphärischen Fensters zwischen 8 und 14 pm.
Zu diesen Gasen zählen größtenteils homogen durchmisch¬
te Treibhausgase wie Kohlendioxid, Lachgas oder Methan.
Wasserdampf, der große zeitliche und örtliche Inhomo-

Abb . 2 -5 : Klimatologische (1999 -2014 ) Monatsmittelwerte (unte¬
rer Balken) des UV-Index und maximaler UV-Index pro Kalen¬
dermonat (oberer Balken) für die Stationen (A .) Bad Vöslau (286
m Seehöhe) , (B .) Innsbruck (577 m Seehöhe) und (C .) Sonnblick
(3106 m Seehöhe) in Österreich . Die Messdaten stammen vom ös¬
terreichischen UVB -Messnetz und sind farblich in Einheiten des
UV-Index klassifiziert (www.uv-index.at) .

Die UV- Strahlung hat aufgrund der hohen Energie der
einzelnen Photonen eine hohe biologische Wirksamkeit.
UV-Strahlung kann mit der Zeit unter anderem zu schwer¬
wiegenden gesundheitlichen Schäden (zum Beispiel Haut¬
krebs , Katarakt) führen . Als Maß zur Quantifizierung der
Intensität der UV-Strahlung wurde deswegen eine genorm¬
te Größe, der UV-Index (UVI) , eingeführt . Dieser UV-In¬
dex ist die mit der Erythemwirkungsfunktion gewichtete
spektrale UV-Strahlung in mW/m 2

, welche durch einen
Faktor 25 dividiert wird . In Mitteleuropa nimmt der UV-
Index in der Regel Werte zwischen 1 und 13 , mit einemjah¬
reszeitlichen Maximum in den Sommermonaten, an . Die
UV-Strahlung nimmt vergleichbar der kurzwelligen Strah¬
lung mit der Seehöhe zu (AMBACH und BLUMTHALER
1987) . Diese Höhenabhängigkeit, von etwa 10 bis 20 % pro

Sonnblick
Gerlitzen
Hafelekar

x co -

Uhrzeit in MEZ

Abb . 2 -6 : Tagesgang des UV-Index für jene Tage , an denen die
absoluten Maxima im Juli an den Stationen Sonnblick (3106 m
Seehöhe) , Hafelekar (2200 m Seehöhe) und Gerlitzen (1540 m See¬
höhe) gemessen wurden . Die Maxima wurden am Hafelekar und
am Sonnblick am 2 . Juli 2008 und auf der Gerlitzen am 16 . Juli
2007 gemessen. Der Tagesmittelwertder Ozonschichtdickebetrug
297,8 Dobson Einheiten (DU) am 2 . Juli 2008 beziehungsweise
282,5 DU am 16 . Juli 2007. Während die Strahlungskurve auf der
Gerlitzen einen wolkenlosen Tag dokumentiert , deutet der am
2 . Juli 2008 gemessene UV-Index auf Schwächungen der Strah¬
lungbeziehungsweise StrahlungsüberhöhungendurchWolkenhin.
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Abb . 2-7 : Tagesmittelwert der langwelligen atmosphärischen Ge¬
genstrahlung für die ARAD - Stationen Wien, Graz , Innsbruck,
Kanzelhöhe und Sonnblick als Funktion der Seehöhe für die Mo¬
nate Januar (A) und Juli (B) . Der Mittelwert stellt den mittleren Ta¬
gesmittelwert für Januar beziehungsweise Juli
für die ARAD -Messperiode 2011 bis 2015 dar.
Außerdem werden typisch bewölkte Tage mit !
maximaler Intensität der langwelligen Strah¬
lung und typische wolkenlose Tage , an denen
Minima der langwelligen Strahlung erreicht ^ ,
werden, dargestellt. 5 1

genitäten aufweist, zählt auch zu den Treibhausgasen, die
im langwelligen Bereich eine wichtige Rolle spielen. Ne¬
ben der atmosphärischen Gaskonzentration beeinflusst die
Lufttemperatur in der jeweiligen atmosphärischen Schicht
ganz wesentlich die atmosphärische Gegenstrahlung (siehe
Gleichung 1) . Nach dem Stefan Boltzmann Gesetz nimmt
die langwellige Emission mit der vierten Potenz der Tem¬
peratur des Körpers/Stoffes zu . Besondere Bedeutung
kommt hierbei wiederum Wolken zu , da diese im Gegen¬
satz zu Spurengasen, die nur in bestimmten Banden absor¬
bieren und emittieren , mit schwarzen Körpern gleichzuset¬
zen (das heißt £,

= 1 für /. = 3 - 100 pm) sind, welche über
den gesamten langwelligen Wellenlängenbereich maximal
absorbieren und emittieren.

Das Höhenprofil der langwelligen atmosphärischen Ge¬
genstrahlung zeigt aufgrund des negativen vertikalen Tem¬
peraturgradienten der Erdatmosphäre eine Abnahme der
langwelligen atmosphärischen Strahlung. Minimalwerte
der langwelligen Strahlung treten- im Gegensatz zur kurz¬
welligen Strahlung - bei wolkenlosem Himmel auf. Wol¬
ken, als schwarze Strahler, befinden sich in der Regel in
den tieferen atmosphärischen Schichten, in denen höhere
Temperaturen auftreten . Daher emittieren Wolken entspre¬
chend mehr langwellige Strahlung als die wolkenlose At¬
mosphäre. Im Januar (Abb . 2-7 a) ist die atmosphärische
Gegenstrahlung erwartungsgemäß wegen der niedrigeren
atmosphärischen Temperaturen geringer (um etwa 50 bis 60
W/m2) als im Juli (Abb. 2-7 b) , in denen die Monatsmittel¬
werte je nach Seehöhe zwischen 290 und 360 W/m2 liegen.

A)

Abb . 2- 8 : Tagesgang der kurzwelligen (KW)
Globalstrahlung und reflektierten Strahlung,
der langwelligen (LW ) atmosphärischen und
vom Boden emittierten Strahlung für einen
wolkenlosen Tag Mitte Juli (A) im Hochge¬
birge (3106 m Seehöhe) und (B) Flachland
(200 m Seehöhe) . Die sich jeweils ergebende
gesamte Strahlungsbilanz ist auch dargestellt.
In den Modellberechnungen wurde die Tem¬
peratur der unteren atmosphärischen Schicht
mit Hilfe von langjährigen Tagesgängen der
Lufttemperatur am Sonnblick (A) und für
Wien (B) berechnet . Für die Oberfläche wur¬
de im Hochgebirge (A) ein Gletscher (Ober¬
flächentemperatur konstant mit 0°C während
des ganzen Tages angenommen) gewählt. Die
Oberflächentemperatur für die tiefergelegene
Station wurde gemessenen Daten der Ober¬
flächentemperatur eines nackten Bodens an
einem typischen Sommertag aus OKE (1987)
entnommen . Aus diesen Oberflächentempera¬
turen wurde mittels Stefan-Boltzmann-Gesetz
die nach oben gerichtete langwellige Strahlung
berechnet.
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3.2 Strahlungsbilanz

Die Strahlungsbilanz an der Erdoberfläche ist die Diffe¬
renz zwischen empfangener und abgegebener Strahlungs¬
leistung . Sie stellt, neben der Advektion, die entscheidende
Größe für die lokalen klimatischen Gegebenheiten (unter
anderem für die auftretenden Oberflächen- und Lufttem¬
peraturen ) an einem Ort dar. In diesem Kapitel werden zu¬
erst Verhältnisse bezogen auf eine horizontale Fläche ohne
Horizonteinschränkung behandelt . Die in topographisch
strukturiertem Gelände zusätzlich bedeutenden Einfluss¬
faktoren (Beschattung , Neigung der Fläche, Horizontein¬

schränkung , Mehrfachreflexionen) werden nachfolgend
in Kapitel 4 besprochen . Auf einer horizontalen Fläche
hängt im kurzwelligen Bereich der nach oben gerichtete
Strahlungsfluss vorwiegend von der Albedo der Oberflä¬
che ab . In weiterer Folge führt diese Zunahme der Albe¬
do (zum Beispiel durch höher reflektierende Schneebede¬
ckung) , durch Mehrfachstreuungen zwischen Boden und
Atmosphäre , zu einer leichten Zunahme der einfallenden
(nach unten gerichteten) Strahlung . Die erhöhte Albedo
führt gleichzeitig zu einer Abnahme der an der Erdober¬
fläche gespeicherten Energie (Abb . 2-8 und 2-9) . Da die

Zahl der Schneedeckentage (definiert als Tage , an denen
mindestens 50 % der umgebenden Flächen mit zumindest
1 cm Schneeschichtdicke bedeckt sind) stark mit der See¬
höhe zunimmt , wird bedingt durch diese höhere Albedo
eine geringere Netto -Strahlungsbilanz im kurzwelligen
Bereich in größeren Höhen erwartet . Abb . 2-8 stellt Simu¬
lationsergebnisse des Tagesgangs der Strahlungsflüsse an
einem typischen wolkenlosen Sommertag (15 . Juli) an ei¬
nem hochgelegenen alpinen Ort (3106 m Seehöhe) und an
einem tiefergelegenen Ort (Seehöhe 200 m) mit der selben
geographischen Breite dar . Diese Berechnungen wurden
mit dem Modell „ libRadtran“ (MAYER und KYLLING

2005, www .libradtran .org) durchgeführt . Bei dem
höhergelegenen Ort wird angenommen , dass der
fiktive Beobachter sich über einer Gletscherfläche
mit einer konstanten Oberflächentemperatur von
0 °C aufhält . Am tiefergelegenen Ort wurde ein für
die nördliche Hemisphäre (49 °N, in Kanada) typi¬
scher sommerlicher Verlauf der Oberflächentempe¬
ratur eines nackten Bodens aus OKE (1987) ange¬
nommen . Diese Oberflächentemperaturen werden
für die Berechnung der mit Hilfe des Stefan Boltz¬
mann Gesetzes nach oben gerichteten langwelligen
Strahlungsemission des Bodens verwendet . Der di¬
rekte Vergleichzwischen dem höher und tiefer gele¬
genen Ort zeigt , dass am hochalpinen Standort eine
höhere kurzwellige Globalstrahlung aber niedrigere
langwellige atmosphärische Gegenstrahlung auf-
tritt . Die durch die Gletscherfläche höhere Albedo
(A, Annahme A = 0,7) führt zu einer viel höheren
reflektierten Bestrahlungsstärke der einfallenden
Strahlung , die in weiterer Folge untertags zu einer
deutlichen Reduktion der Strahlungsbilanz führt.
Da am tiefergelegenen Standort das Maximum der
Oberflächentemperatur erst am frühen Nachmittag
(etwa 15 Uhr) erreicht wird (Abb . 2-8 b) ergibt sich
ein unsymmetrischer Verlauf der Strahlungsbilanz.
Die Strahlungsbilanz erreicht auch dort die gerings¬
ten Werte (negative Werte) nach dem Sonnenun¬
tergang , wo der Boden noch aufgeheizt ist und die
nach oben gerichtete langwellige Strahlung etwas
höher ist, und dagegen die kurzwellige einfallende
Strahlung bei null liegt.

Abb . 2-9 stellt den Tagesmittelwert der Netto-Strah¬
lungsbilanz (der kurzwelligen und langwelligen
Komponenten) für verschiedene Szenarien am Sonn-
blick (3106 m Seehöhe) dar : ( 1 ) für Änderungen der

Bodenalbedo aufgrund von Schneebedeckung (Änderung
von 0,2 auf 0,8 ) , (2) für wolkenlose und bewölkte Tage
(optische Dicke der Wolken = 15 ) und (3 ) für unterschied¬
liche Bodentemperaturen . Die Strahlungsbilanz erreicht im
Sommer (Abb . 2-9 a) meistens positive Werte , während
sie im Winter (Abb . 2-9 b) vor allem negative Werte auf¬
weist . Eine erhöhte Albedo (zum Beispiel durch Schnee¬
bedeckung) führt zu einer starken Reduzierung der Strah¬
lungsbilanz, obwohl die nach unten gerichtete kurzwellige
Strahlung durch Mehrfachstreuung und Mehrfachreflexion
zwischen Bodenoberfläche und Atmosphäre leicht erhöht

Sommer

A=0.2 / Tb=20 / wls A=0.2/Tb =10/bew A=0.8 / Tb=o / bew

A=0,2/Tb =10/wls A=0,8/ Tb=0 / wls A=0,2 / Tb=20 / bew

Winter

A=0.2 / Tb=10/ Wls A=0.2 / Tb=0 / bew A=0.8 / Tb=0 / bew

A=0,2 / Tb=0 / wls A=0,8/ Tb=0 / wls A=0,2/Tb =10/bew

Abb . 2 -9 : Ergebnisse der Tagesmittelwerte der Strahlungsbilanz für ausge¬
suchte Szenarien für den Sommer (A) (15 . Juli) und Winter (B) ( 15 . Januar) .
Berechnungen wurden mit dem Strahlungsübertragungsmodell „libRadtran“
für das Observatorium Sonnblick berechnet . A = Albedo , Tb = Oberflächen¬
temperatur , wls = wolkenlos, bew = bewölkt.
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ist. Die Ergebnisse deuten darauf hin, dass die langwellige
Strahlungsbilanz (Bodenemission und atmosphärische Ge¬
genstrahlung) über den Tag eine sehr große Rolle spielt und
zum Beispiel die erwartete Verminderung der Nettostrah¬
lungsbilanz bei Bewölkung stark abfedert . Bei bewölkten
Verhältnissen kann die langwellige Strahlungsbilanz um
etwa 150 W/m2 höhere Werte erreichen als unter wolken¬
losen Verhältnissen. Die Bestimmung der Oberflächentem¬
peratur bei fehlender Messung ist komplex, da diese von
der gesamten Energiebilanz beeinflusst wird . Zur Bestim¬
mung des in der Strahlungsbilanz benötigten Bodenwär¬
mestroms ist die Kenntniss des latenten Wärmeflusses, der
fühlbaren Wärme sowie genaue Kenntniss des vertikalen
Bodentemperaturprofils und der Bodeneigenschaften (Bo¬
denleitfähigkeit, spezifische Wärmekapazität und Dichte)
von Nöten.

4 Einflussfaktoren auf das Strahlungsfeld im Hoch¬
gebirge: Vergleich mit Verhältnissen an niedrig gele¬
genen Standorten

Die Strahlungsabschwächung durch Wolken hängt von der
optischen Dicke der Bewölkung ab . Diese wiederum wird
maßgeblich vom Flüssigwassergehalt und von der vertika¬
len Ausdehnung und optische Dicke der Bewölkung be¬
stimmt . Generell unterscheidet man entsprechend gängiger
Klassifikationen zwischen tiefen, mittelhohen und hohen
Wolken sowie Wolken mit großer Vertikalerstreckung.
Hohe Wolken und Wolken mit großer Vertikalerstreckung
reichen in der Regel bis zur Tropopause. Die maximal
mögliche Mächtigkeit der Bewölkung wird verglichen mit
Standorten im Flachland an höhergelegenen Observatorien
kleinere Werte erreichen . Mittelhohe Wolken, die sich über
den Gipfeln befinden, können aber auch höhere optische
Dicken (zum Beispiel optische Dicken gleich 20) erreichen
(International Satelitte Cloud Climatology Project (ISC-
CP) , www.ncdc.noaa .gov/isccp) . Der mittlere Bewölkungs¬
grad ist stark von den lokalen meteorologischen Verhält¬
nissen abhängig. In gebirgigen Regionen wie zum Beispiel
dem Alpenraum tritt durch Konvektion und orographische
Effekte im Sommer an höheren Standorten vermehrt Be¬
wölkung auf. Im Winter ist dagegen die Sonnenscheindau¬
er an diesen Orten (jenen , die über der Hochnebelschicht
liegen) viel höher. Basierend auf den Daten der Wolkenkli¬
matologievom ISCCP wurden der Einfluss der Bewölkung
auf die Tagesmittelwerteder Globalstrahlung für das Hoch¬
gebirge und für das umliegende Tieflandmittels libRadtran
Simulationenabgeschätzt (Tabelle 2-2) . Diese Simulationen
ergaben Abnahmen der Globalstrahlung bei Bewölkung
verglichen zu wolkenlosen Verhältnissen ca. zwischen 40
und 70 % bei einer für diese geographische Breite sehr rea¬
listischen optischen Dicke der Wolken gleich 15.

Aerosole stellen die schwebenden flüssigen und festen Par¬
tikeln in der Erdatmosphäre dar. Die Aerosolkonzentration
ist durch anthropogene und natürliche Emissionen in den
unteren atmosphärischen Schichten deutlich erhöht und
nimmt mit zunehmender Seehöhe ab . Während die opti¬

sche Dicke der Aerosole (Angström-Koeffizient) in den
ersten 2000 m Werte zwischen 0,1 und 0,4 annimmt , liegt
dieser Wert in Seehöhen über 3000 m zwischen 0,03 und
0,06 (WEIHS und WEBB 1997, WEIHS et al . 1999) . Si¬
mulationen zeigen, dass sich aus diesem Unterschied in der
Aerosolkonzentration Schwankungen von etwa 24 % im
UV und im kurzwelligen sichtbaren Bereich im Tiefland
aber von nur 3 bis 4 % im Hochgebirge ergeben.

Atmosphärische Gase absorbieren in bestimmten Wellen¬
längenbereichen, sogenannten Absorptionsbanden. Ozon
hat unter anderem Absorptionsbanden im UV-Bereich zwi¬
schen 0,22 und 0,35 pm (Hartley- und Huggins-Banden),
im sichtbaren Bereich bei 0,7 pm (Chappuis-Bande) , sowie
weitere Banden im langwelligen Bereich bei 4,7 und 9,6 (in
der Mitte des atmosphärischen Fensters) und 14 pm . Da die
Absorption im Bereich der Chappuis-Bande relativ gering
ist, spielt Ozon vor allem im UV-Bereich und im langwelli¬
gen Bereich eine wichtige Rolle.

Um den Einfluss von Ozon auf die UV-Strahlung im Hoch¬
gebirge verglichen zum Tiefland zu verdeutlichen, wurden
Simulationen mit einem Strahlungstransfermodell durch¬
geführt . In diesen Berechnungen wurde eine systematische
Differenz von 10 % in der Ozonsäule, bedingt durch die
unterschiedlichen Höhenlagen, angenommen (Tabelle 2-2) .
In den Strahlungstransfersimulationen wurde eine Verän¬
derung der Ozonschichtdickevon 312 auf 272 DU im Som¬
mer und 320 auf 230 DU im Winter angenommen, diese
Veränderung entspricht dem Unterschied der jeweiligen
langjährigen klimatologischen Mittel zu den gemessenen
Minimalwerten . Diese Verminderungen der Ozonschicht¬
dicke führen Berechnungen mit einem Strahlungstrans¬
fermodell zur Folge (unter wolkenlosen Bedingungen) zur
Erhöhung der UV- Strahlung von 17 % im Sommer bezie¬
hungsweise von 36 % im Winter.

Des Weiteren wurde in diesen Berechnungen der Ein¬
fluss der atmosphärischen Gase Kohlendioxid , Lachgas
und Methan als vernachlässigbar betrachtet (das heißt der
Einfluss auf die Strahlungsintensität ist kleiner als 1 %) .
In Tabelle 2-2 ist auch der Einfluss der Bodenalbedo dar¬
gestellt . Die Albedo führt durch multiple Streuung und
Reflexion zu einer Zunahme der einfallenden (nach unten
gerichteten) Strahlung . Diese Zunahme kann zu relativen
Zunahmen von 34 % im UV und 5 % im kurzwelligen
Bereich führen.

5 Einfluss der Topographie auf das Strahlungsfeld

In der Regel werden Messungen der solaren kurzwelligen
und der atmosphärischen langwelligen Strahlung an ho¬
rizontalen Messplattformen mit möglichst geringer Ho¬
rizontüberhöhung durchgeführt . Die Strahlungsflüsse in
komplexem Gelände werden aber stark von der Topogra¬
phie beeinflusst , die zu Einschränkungen des optimalen
Horizonts und so zur Beschattungseffekten führen kann.
Außerdem hat die Horizonteinschränkung auch einen Ein-
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| JANUAR
Komponente Annahme Schwankung Hochgebirge Schwankung Tiefland

UV KW LW UV KW LW
Unterschied von -70 .3 -63,7 186 -59 .5 -56,6 120

Bewölkung wolkenlos zu bewölkt mW/m2 W/m2 W/m2 mW/m2 W/m2 W/m2
(optische Dicke Wolken= 15) -51 % -66 % 64% -48 % -65 % 33 %

Aerosole
Hochgebirge
Angstrom Koeffizient von
0,03 auf 0,06,
Tieflandvon 0,1 auf 0,4

-5 .5
mW/m2

-3,5
W/m2

-28
mW/m2

- 16
W/m2

-4% -3% -24 % -24 %

Reduzierung der 49 .6 0,6 0,74 42 0,4 1,6
Ozon Ozonschichtdicke mW/m2 W/m2 W/m2 mW/m2 W/m2 W/m2

von 320 auf 230 DU 36% 0,6 % 0,24 % 36% 0,6 % 0,4 %
Reduzierung vom 4,3 7 3,8 40

Wasserdampf Flüssigwassergehalt W/m2 W/m2 W/m2 W/m2
um 75 %. 4% 10% 6% 14%

46 .8 5,7 49 4,5
Albedo Erhöhung von 0,2 auf 0,8 mW/m2 W/m2 mW/m2 W/m2

34% 5% 42% 7%
Vertikales Unterschied 70 70
Lufttemperatur Modellatmosphäre W/m2 W/m2
Profil Winter zu Sommer 19% 24%

| JULI
Komponente Annahme Schwankung Hochgebirge Schwankung Tiefland

UV KW LW UV KW LW
Unterschied von -617 -216 181 -577 -205 78,7

Bewölkung wolkenlos zu bewölkt mW/m2 W/m2 W/m2 mW/m2 W/m2 W/m2
(optische Dicke Wolken= 15) -44 % -54 % 50% -44 % -55 % 18,5 %

Aerosole
Hochgebirge
Angstrom Koeffizient von
0,03 auf 0,06,
Tieflandvon 0,1 auf 0,4

-39 .34
mW/m2

5
W/m2

322 .83
mW/m2

- 100
W/m2

-3 % -2% -23 % -23 %

Reduzierung der 222 0,8 0,48 238 0,7 0,7
Ozon Ozonschichtdicke mW/m2 W/m2 W/m2 mW/m2 W/m2 W/m2

von 312 auf 272 DU 17% 0,3 % 0,13 % 17% 0,3 % 0,16%
Reduzierung vom 4 82,3 3,4 92

Wasserdampf Flüssigwassergehalt W/m2 W/m2 W/m2 W/m2
um 75 %. 1,5 % 23 % 6% 22%

Tab . 2 -2 : Veränderung der Tagesmittelwerte der Globalstrahlung im Januar und im Juli für das Hochgebirge (3100 m Seehöhe) und für
eine Tieflandstationals Funktion von typischen Veränderungen von atmosphärischen Parametern (Bewölkung, Aerosole, Ozonschichtdicke,
Wasserdampfgehalt, Lufttemperatur ) und Veränderungen der Umwelt (Albedo) . UV = ultravioletter Wellenlängenbereich, KW = kurzwelli¬
ger Wellenlängenbereich, LW = langwelliger Wellenlängenbereich. Annahmen über „typische Schwankungen“ beruhen bei der Bewölkung
auf Daten des ISCCP, bei Aerosolen auf WEIHS et al. ( 1999) und WEIHS und WEBB ( 1997 ), bei Ozon auf Ozonmessdaten des Observatori¬
ums Sonnblick, bei Wasserdampf auf meteorologischeDaten der relativen Luftfeuchtigkeit, bei Albedo auf gängigen Literaturwerten und bei
vertikalen atmosphärischen Profilen auf Modellatmosphären (US Standard Atmosphere , ccmc.gsfc .nasa .gov/modelweb/atmos/us_standard.
html.

fluss auf die diffuse Strahlung, die in der Regel bei nie¬
driger Albedo reduziert , bei einer erhöhten Albedo aber er¬
höht werden kann . Die auf eine geneigte Fläche einfallende
solare kurzwellige Strahlung hängt vom Winkel zwischen
direkten Sonnenstrahlen und Fläche ab , wobei in der Regel
durch Neigung eine höhere Horizonteinschränkung auftre-
ten wird . Dies führt zu einer Abnahme der diffusen Strah¬
lung bei niedriger Umgebungsalbedo beziehungsweise zu
einer Erhöhung der diffusen Strahlung bei einer Erhöhung
der Albedo.

Die emittierte langwellige Strahlung wird von der langwel¬
ligen abwärtsgerichteten Strahlung, vom Anteil des sichtba¬
ren Himmelsgewölbes, und von der Emission der 3 -D -Um¬
gebung beeinflusst. Die Emission der 3 -D -Umgebung wird
von der Oberflächentemperatur und von der zwischen Sen¬
sor und emittierendem Körper stattfindenden Extinktion
durch die Atmosphäre beeinflusst. PLÜSS und OHMURA
(1997) haben gezeigt, dass nach den ersten 1000 m des op¬
tischen Wegs nach der Emission die Temperatur der Luft¬
massen im optischen Weg der ausschlaggebende Faktor für
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SVF=1
SFV=0,7
SFV=0,55

E S -

Nach unten gerichtete langwellige Strahlung in W m 2

Abb . 2- 10 : Langwellige Strahlung in einem Tal in Abhängigkeit
der Höhe über dem Talboden und des „Sky View Factors“

(SVF ) .
Die Einflüsse der Atmosphäre auf die von den Hängen emittierte
langwellige Strahlung wurden in der Berechnung vernachlässigt.

die langwellige Strahlungsintensität ist. Die topographische
Struktur , geometrische Ausrichtung (bei Tälern) , Reflexi¬
onseigenschaften der Oberflächen sowie Oberflächen- und
atmosphärische Temperaturen haben sehr hohen Einfluss
auf die Strahlungsflüsse in alpinem Gelände. Die unter¬
schiedlichenEinflüsse der einzelnen Faktoren auf die kurz¬
welligen und langwelligen Strahlungsflüsse wurden in der
Vergangenheit in einer Reihe von Messkampagnen (zum
Beispiel MATZINGER et al. 2003 ) deutlich gezeigt.

Abb . 2-10 stellt Simulationendes vertikalen Profils der lang¬
welligen abwärts gerichteten Strahlung in zwei Tälern, die
jeweils einen Sky View Factor (SVF ) von 0,77 beziehungs¬
weise von 0,5 aufweisen, dar. Die Simulationenberuhen auf
einem einfachen Modell, das unter anderem von MARKS
und DOZIER (1979) verwendet wurde . Im Vergleich zu
diesen Berechnungen ist auch das vertikale Profil der lang¬
welligen nach unten gerichteten Strahlung über einer Ebene
(SVF = 1) dargestellt. Die Zunahme der langwelligen Strah¬
lung mit abnehmender Seehöhe ist umso größer, je größer
die Horizonteinschränkung ist. Dies steht mit der höheren
Emission der Hänge der umgebenden Berge verglichen zur
Emission der freien Atmosphäre im Zusammenhang.

Simulationen, in welchen die Abschwächung der von den
Hängen emittierten Strahlung durch die dazwischenlie¬
gende Atmosphäre nicht berücksichtigt ist, zeigen den Ein¬
fluss der Topographie auf die langwellige Strahlung (bei
SVF =0,55 etwa +20 W/m 2) . Die Oberflächentemperatur der
Hänge der umgebenden Berge wurde mit 15 °C angenom¬
men. Eine derartige Abnahme der langwelligen Strahlung
mit zunehmender Höhe in einem Tal verglichen zur freien
Atmosphäre wurde in Feldmessungen unter anderem von
MATZINGER et al . (2003 ) dokumentiert.

6 Resümee

Die Messung der einzelnen Strahlungsflüsse und die
Wartung der hierzu benötigten Messgeräte stellt durch
die rauen Umweltbedingungen eine besondere Heraus¬
forderung für das Strahlungs -Monitoring im (Hoch-)
Gebirge dar . Generell wird durch die dünnere Atmosphä¬
re im Gebirge eine Erhöhung der kurzwelligen globalen
und direkten Strahlungsflüsse (auch im UV-Bereich)
beobachtet . Dagegen ergeben sich im Bereich der diffu¬
sen Strahlung mit zunehmender Höhe nur geringfügige
Veränderungen . Messungen und Modellsimulationen zei¬
gen , dass dieser Seehöheneinfluss durch den Einfluss von
Bewölkung stark überlagert wird . Weitere wichtige Ein¬
flussfaktoren auf das Strahlungsfeld in alpinem Gelände
stellen die viel geringere Konzentration an Aerosolen in
der Luft sowie die erhöhte Bodenalbedo durch Schnee¬
bedeckung (im Vergleich zum Tiefland) dar . Diese füh¬
ren zu einer Erhöhung der Strahlung im UV und kurz¬
welligen Bereich . Im langwelligen Bereich ist vor allem
der Einfluss atmosphärischer Spurenstoffe (und hier vor
allem jener der homogen durchmischten Treibhausgase
Kohlendioxid , Lachgas und Methan , sowie des räumlich
variablen Wasserdampfs) sowie der Lufttemperatur in
den verschiedenen vertikalen Schichten von Bedeutung.
Des Weiteren werden die Strahlungsflüsse in komplexem
Gelände stark von der Topographie beeinflusst . Hierbei
ist vor allem der Einfluss der topographischen Struktur,
geometrische Ausrichtung (bei Tälern) , sowie Oberflä¬
cheneigenschaften von Bedeutung.
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P. SEIBERT, R . STEINACKER

Thermische Windsysteme über alpiner Topografie

Thermal wind Systems above alpine topography

Zusammenfassung
Über alpiner Topografie bilden sich bei gradientschwachen Wetterlagen charakteristische thermische
Zirkulationen aus . Diese bestehen aus einem Hangwindsystem mit kompensierender Vertikalbewegung
im Rest des Tales sowie einem talparallelen Windsystem als Folge der unterschiedlichen Tagesamplitude
der Temperatur im Gebirgsinneren und dem umgebenden Flachland . Letzteres ist mit einer Ausgleichs¬
strömung über der Kammhöhe verbunden . Diese Zirkulationen sind nicht nur für das Alpeninnere rele¬
vant , zum Beispiel für Schadstoff- und Lärmausbreitung , sondern exportieren auch Grenzschichtluft und
darin enthaltene Beimengungen in die Atmosphäre über dem Gebirge.

Summary
Under weak-gradient conditions, characteristic thermal circulations form over alpine topography. They
consist of a slope -wind System with compensating vertical motion over the rest of the valley and an
along-valley wind System as consequence of the different diurnal temperature amplitudes in the interior
of the mountain region and the surrounding lowlands. This latter circulation is connected with a compen¬
sating flow above the crest level . These circulations are not only relevant for the interior of the Alps (or
other mountains) , as for example for the dispersion of air pollution and the propagation of noise, but also
export boundary -layer air and the trace substances contained into the atmosphere over the mountains.

1 Einleitung

1 . 1 Übersicht

In Gebirgen bilden sich - vor allem an windschwachen
Schönwettertagen in der wärmeren Jahreszeit - Windsys¬
teme mit regelmäßigem, tagesperiodischem Wechsel der
Richtung . Diese Winde sind leicht wahrzunehmen und den
Menschenbekannt , in vielen Tälern werden sie der „Obere“
oder „Untere“ genannt , zum Teil haben sie auch eigene
Namen, wie etwa die „Ora del Garda“ im Trentino oder
der Höllentäler im Schwarzwald. Die meteorologische For¬
schung hat sich diesen Winden schon früh zugewandt und
es ist in der ersten Hälfte des 20 . Jahrhunderts ein grund¬
legendes Verständnis dieser Zirkulationen erreicht worden.

Gewöhnlich werden drei Arten von Winden unterschie¬
den : die Hangwinde , die Talwinde und eine Ausgleichs¬
strömung oberhalb der Berge. Die Erwärmung oder Ab¬
kühlung der geneigten Hänge zufolge ihrer Energiebilanz
treibt eine hangparallele Strömung in einer relativ dünnen
Luftschicht . Aus Kontinuitätsgründen kommt es inner¬
halb des Talquerschnitts dann zu Absinken (während des
Hangaufwinds) oder Aufsteigen (mit Hangabwind) , was

bei stabiler Schichtung eine adiabatische Erwärmung bzw.
Abkühlung der ganzen Talatmosphäre bewirkt . Diese ist
stärker als über der Ebene, primär weil die Energiebilanz
sich im Gebirge auf ein kleineres Luftvolumen verteilt . So
kommt es zu einem horizontalen Temperatur- und dann,
im Sinne einer direkten thermischen Zirkulation , auch ei¬
nem Druckgradienten , der einen Wind längs der Talachsen
antreibt . Die Rückströmung oberhalb der Kämme ist aber
nicht mehr durch die Topografie kanalisiert , weshalb sie
als eigene Strömung charakterisiert wird . Diese drei Be¬
standteile der thermischen Zirkulation im Gebirge werden
in dieser Reihenfolge besprochen . Man sollte sich jedoch
bewusst sein, dass es sich eigentlich nur um zwei Zirkula¬
tionsräder handelt, eines im Talquerschnitt, eines im Tal-
längsschnitt kombiniert mit einer Strömungskomponente
oberhalb der Kämme.

Ein besonderer thermisch angetriebener Wind im Hochge¬
birge ist der katabatische Wind in der Kaltlufthaut , die sich
über Gletschern (und auch Schneefeldern) in einer warmen
Umgebung bildet , und als Gletscherwind bekannt ist. Auf
einer größeren Skala können hier auch die katabatischen
Winde der Antarktis erwähnt werden , die allerdings in die¬
sem Artikel nicht näher diskutiert werden.
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1 .2 Nomenklatur

Die beiden Richtungen des Hangwindsystems werden
übereinstimmend als Hangauf- und Hangabwind (englisch
„up-slope “ und „down-slope wind“) bezeichnet . Sie sind
Beispiele von anabatischen (aufwärts gerichteten) und ka-
tabatischen (abwärts gerichteten) Luftbewegungen , wobei
vor allem der letztere Ausdruck weit verbreitet ist und auf
alle Arten von schwerkraftgetriebenen Kaltluftabflüssen
angewendet wird.

Im Falle der Winde in Tallängsrichtung findet sich häufig
die Bezeichnung „Bergwind“ für den talaus wehenden und
„Talwind“ für den talein wehenden Wind, analog zu Land¬
wind und Seewind (Bezeichnung nach der Herkunft , wie
auch bei den Himmelsrichtungen) . Diese Bezeichnung ist
allerdings nicht günstig , da die Bergwinde ja nicht von ei¬
nem Berg ins Tal wehen oder umgekehrt (das ist eher bei
den Hangwinden der Fall) , sondern innerhalb des Tals.
Deshalb ist die unmissverständliche Benennung als „Tal-
auswind“ und „Taleinwind“ vorzuziehen . Diese ist auch
korrekter als die Ausdrücke „Talauf-“ beziehungsweise
„Talabwind“

, welche sich vor allem in englischsprachi¬
ger Literatur („up-valley“ beziehungsweise „down-valley
wind“ ) finden, da - wie noch ausgeführt wird - die Nei¬
gung des Talbodens keine notwendige Bedingung für das
Talwindsystem darstellt.

1 . 3 Historischer Abriss

Die Erforschung der tagesperiodischen Gebirgswinde fällt
vor allem in die 1920er und 1930er Jahre. Es standen Tem¬
peratur- , Wind- und Druckbeobachtungen aus den Tälern
und von Bergstationen zur Verfügung. Außerdem wurden
aerologische Messverfahren wie optisch verfolgte Pilotbal¬
lone, zum Teil auch Radiosonden, eingesetzt . Geografische
Schwerpunkte waren das Salzachtal, das Inntal und das
Etschtal , aber auch an vielen anderen Orten wurden Un¬
tersuchungen angestellt. WAGNER (1938) gibt eine kurze
Darstellung der vorangehenden Arbeiten und präsentiert
bereits das im Abschnitt 1 . 1 vorgestellte Grundprinzip der
drei Arten von Winden. Popularisiert wurde es aber durch
die einleitende Zusammenfassung in DEFANT (1949) und
vor allem die als Illustration beigegebene schematische
Abbildung (Abb . 3 - 1) . Die Veröffentlichung in englischer
Sprache (DEFANT 1951) ließ dieses Schema dann welt¬
weit bekannt werden . Ein wichtiger Meilenstein war auch
das dynamische Modell der Hangwinde von PRANDTL
(1942) , das später vielfach weiter entwickelt wurde.

Um 1980 herum kam es zu einer Renaissance der Be¬
schäftigung mit den thermischen Gebirgswindsystemen,
einerseits durch Messkampagnen (Innsbrucker Hangwind-
Experiment 1978, MESOKLIP im Oberrheingraben 1979,
DISKUS im Dischmatal bei Davos 1980, MERKUR als
Teil von ALPEX im Unterinntal 1982) , andererseits durch
statistische Analysen und konzeptuelle Modelle vornehm¬
lich am meteorologischen Institut der Universität Inns¬
bruck . Dort entstand auch eine englische Übersetzung der

klassischen Arbeiten samt einer kurzen Übersicht der er¬
wähnten Feldprogramme (WHITEMAN und DREISEITL
1984) . WHITEMAN (1990) trug zur raschen Verbreitung
dieses Wissens bei , das sich auch in diversen Lehrbüchern
findet, insbesondere WHITEMAN (2000) und BARRY
(2008) . An der Universität München wurden theoretische
und vor allem numerische Untersuchungen vorangetrieben,
mit Anwendung auch auf außereuropäische Hochgebirge
(siehe zum Beispiel EGGER 1990 , ZÄNGL et al . 2001,
ZÄNGL 2004) . Die neueste Zusammenfassung des For¬
schungsstandes findet sich bei ZARDI und WHITEMAN
(2013) , die auch auf die inzwischen recht zahlreichen Ar¬
beiten aus Nordamerika eingehen. Wie zum Beispiel die
Arbeit von NADEAU et al. (2012) zeigt, ist aber selbst in
Bezug auf Beobachtungen in Fallstudien das Thema noch
nicht erschöpft.

2 Die Hangwindzirkulation

2. 1 Das Hangwindmodell von Prandtl

Die Theorie von PRANDTL (1942) liefert das Profil der
Windgeschwindigkeit und der potentiellen Temperatur
normal zu einem Hang unter vereinfachenden , aber für
die Darstellung der wesentlichen Charakteristika ausrei¬
chenden Annahmen . Man verwendet ein natürliches Ko¬
ordinatensystem, dessen Koordinaten wir wie üblich mit 5
(hangauf) und n (normal zum Hang in die Talatmosphäre
gerichtet) bezeichnen . Die Verhältnisse werden bezüglich
der Hangwindschicht als homogen entlang des Hangs und
als stationär angenommen, weiters wird auch die Variati¬
on quer zum Hang vernachlässigt . Die Theorie behandelt
demnach ein im Wesentlichen 1,5 -dimensionales Problem
(Hangnormalrichtung plus Advektion in Hanglängsrich¬
tung) . Der Neigungswinkel des Hangs werde mit a be¬
zeichnet. Die Variablen des mittleren (nicht turbulenten)
Zustands werden in einen Anteil des Hangwindes und in
einen Grundzustand zerlegt, wobei für den Grundzustand
hydrostatisches Gleichgewichtangenommen und die Dich¬
te p als konstant betrachtet wird . Damit erhalten wir für die
Bewegungsgleichungen in Hangrichtung (Gleichung 1) und
normal zum Hang (Gleichung 2)

A9 .
g — smcr

9 dn
( 1 )

A9 1 dpg — cosa = -
9 p dn (2)

wobei g die Schwerebeschleunigung ist, 6 die potentielle
Temperatur (die hier nur im Auftriebsparameter auftritt
und wie üblich als konstant betrachtet wird) und A8 die
Abweichung der potentiellen Temperatur in der Hangwind¬
schicht von jener in der freien Talatmosphäre darstellt.
Diese ist so wie die hangparallele Windkomponente vs
nur eine Funktion von n. Die linke Seite stellt den in die
jeweilige Richtung wirkenden Anteil der Auftriebskraft
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1 Sonnenaufgang
BeginnendeHangaufwinde Druckgefälletalaus
Noch Talauswind Tal kalt’ Ebene relativ warm

Tal Erwärmung, Ebene Abkühlung

2 Vormittags (ca . 9 Uhr)
Starke Hangaufwinde
Übergang vom Talaus - zum
Taleinwind

Druckgefälle: Null
Temperaturausgeglichen
starke Erwärmung im Tal, geringe Änderung
über der Ebene

3 Mittag bis früher Nachmittag
Abflauende Hangaufwinde
Taleinwind in voller
Entwicklung

Druckgefälle: talein
Tal warm , Ebene relativ kalt
keine wesentlicheTemperaturänderung

4 Später Nachmittag
Hangwindeerloschen
Taleinwind in gleicher
Stärke , bis an die Hänge

Druckgefälletalein
Tal warm , Ebene releativ kalt.
im Tal langsam Abkühlung

5 Abends
EinsetzendeHangabwinde
Talwind abflauend

Druckgefällenoch talein
im Tal wenig wärmer wie über Ebene
im Tal starke , Ebene nur geringe Abkühlung

6 Später Abend bis erste Nachthälfte
Hangabwinde
Übergang vom Talein - zum
Talauswind

DruckgefälleNull
Temperaturausgeglichen
im Tal weitere starke Abkühlung

7 Nachts
Hangabwinde
Talauswind

Druckgefälletalaus
im Tale kalt, Ebene relativ warm
im Tale Abkühlung, über der Ebene geringe
Abkühlung

8 Nachts bis morgens
Hangabwindeerloschen
Talauswind bis an die
seitlichen Hänge

Druckgefälletalaus
im Tale kalt, über der Ebene wärmer
geringe Temperaturänderungen

Abb . 3- 1 : Schema der Hang- und Talwinde (Abbildungen 1 bis 8 aus DEFANT 1949 , „Schematische Darstellung eines Tales und der in ihm
vorhandenen Luftströmungen an einem Normaltag“

) . Die Originallegenden wurden in leicht angepasster Form tabellarisch den Bildern
zugeordnet.
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dar ; diese wird für den hangparallen Wind durch die Rei¬
bung (Divergenz des turbulenten Impulsflusses normal
zum Hang v'v ' ) balanciert . Prandtl nimmt einen konstan¬
ten Diffusionskoeffizienten für Impuls Km an , da er das
Problem für eine laminare Strömung mit molekularer
Reibung - ohne Kenntnis von Beobachtungen zu haben
- formulierte (er skizzierte auch eine Version für turbu¬
lente Verhältnisse , allerdings mit einer über die Schicht¬
dicke integrierten Formulierung ) . Später wurde , zum Bei¬
spiel von DEFANT (1949) , ohne weiteren Kommentar der
Diffusionskoeffizient als turbulent interpretiert , dabei aber
weiterhin als konstant betrachtet , um zu einer einfachen
Lösung zu gelangen . In hangnormaler Richtung erfolgt
die Balancierung durch die Kraft zufolge des Gradienten
des Abweichungsdrucks p, der hydrostatisch über die vom
Hintergrundzustand abweichende Temperatur in der Hang¬
windschicht erzeugt wird ; diese Beziehung (Gleichung 2)
liefert keinen Beitrag zur Lösung , da der mittlere hangnor¬
male Wind mit den gemachten Annahmen verschwindet.
Aus Sicht des nichtrotierten Koordinatensystems folgt der
Hangwind deshalb dem Hang , weil auch ein horizontaler
Druckgradient vorhanden ist - je näher am Hang , umso
dicker ist die darüber liegende Schicht mit abweichender
Temperatur.

Zur Lösung wird noch eine thermodynamische Gleichung
benötigt:

de, dv '
„0’

r
d2A0

ds dn h dn2 (3)

Die Advektion potentieller Temperatur ist nur durch die
Änderung der Hintergrundtemperatur ()„ längs des Hangs
bedingt , und der stationäre Zustand wird durch die Diver¬
genz des hangnormalen turbulenten Wärmestroms her¬
gestellt ; dieser wird ebenfalls mithilfe eines konstanten
Diffusionskoeffizienten , Kh , angenähert . Im turbulenten
Wärmefluss wird ausschließlich die Abweichungstempe¬
ratur berücksichtigt ; dies ist zulässig , da die zweite Ab¬
leitung bei einer linearen Änderung der Hintergrundtem¬
peratur mit der Höhe verschwindet . Der in Gleichung 3
erscheinende hangparallele Gradient der Hintergrundtem¬
peratur wird sodann durch den vertikalen Gradienten aus¬
gedrückt (z ist wie üblich die zum lokalen Zenit weisende
Koordinate ) :

dflp dd,
ds dz

sma (4)

Wird nun Gleichung 4 in Gleichung 3 eingesetzt und diese
dann zweimal nach n differenziert , kann der Reibungs¬
term in Gleichung 1 mittels thermodynamischer Größen
ausgedrückt werden , und man erhält eine gewöhnliche
Differentialgleichung vierter Ordnung für A 6(n ) . Diese
kann integriert werden und man erhält schließlich die ge¬
suchten hangnormalen Wind - und Temperaturprofile

A #(« ) = A #(0)e ( cos£ (6)

mit der normierten Vertikalkoordinate

c = - L = 4,
4KmKh

f ^ sin 2 a
4KmKh

N 2 sin 2 a
2K

Asm#
(7)

wobei in der zweiten Form im Ausdruck für I, die Brunt-
Väisälä -Frequenz N = und schließlich ein geome¬
trisch gemittelter Diffusionskoeffizient K mit K2 = KmKh
verwendet wird . Für eine größenordnungsmäßige Abschät¬
zung wählen wir Km

= Kh
= 5 m 2s_1

, ^ = 0,4 - KT2Km-1
,

(entspricht einem Gradienten der gewöhnlichen Tempe¬
ratur = - 0,6K/100m , f = 3,5 - 10“2ms' 2K' 1 und a = 35°
Damit erhalten wir für die charakteristische Tiefe der
Hangwindschicht / . ~ 40 m . Die Höhe des Geschwindig¬
keitsmaximums n* und die Höhe , in der r v (erstmals ) ver¬
schwindet , « 0, lassen sich zu

n* = — L;4 n, = nL = 4n* (8)

ableiten , womit für unser Beispiel n* ~ 30 m und n 0 ~ 130 m
resultieren . Bei um einen Faktor 4 schwächerer oder stärke¬
rer Turbulenz halbieren bzw . verdoppeln sich diese Werte.

Die Übertemperatur der Hangwindschicht ergibt sich als
Funktion des fühlbaren Wärmestroms zu

L Q
KhPC,

(9)

womit aus Qh
= 300 Win 2 in unserem Beispiel rund 2 ;5 K

resultieren . Damit können wir schließlich die Geschwin¬
digkeit im Hangwindmaximum errechnen , rund 2,4 m s ' .
Alle diese Werte sind realistisch (DEFANT 1949) .

Aus den resultierenden Profilen (Abb . 3 -2) lässt sich able¬
sen , dass einerseits fühlbare Wärme vom Hang weg in die
Luft transportiert wird , und andererseits Impuls vom Maxi¬
mum des Hangwindes zur Oberfläche hin . Zusätzlich wird
auch Impuls in die hangferneren Luftschichten transpor¬
tiert , so dass die Hangwindschicht dicker ist als die Schicht
mit einer Temperaturanomalie . Die Divergenz des fühlba¬
ren Wärmestroms , proportional der zweiten Ableitung des
Temperaturprofils , erwärmt die gesamte Hangwindschicht,
wobei diese Erwärmung durch die Advektion kälterer Luft
ausgeglichen wird . Um diesen Fluss sicherzustellen , kühlt
sich die Luft außerhalb des Wendepunkts im Windprofil so¬
gar auf Temperaturen unter jenen der freien Talatmosphäre
ab . Der weitere Verlauf mit einer gedämpften periodischen
Funktion wird zwar von der formalen Lösung produziert,
ist aber praktisch bedeutungslos . Ein Gesamtbild der Tem¬
peraturverteilung über dem Hang erhält man allerdings nur,
wenn man die Hintergrund - und Abweichungstemperatu¬
ren wieder aufsummiert (strichlierte Kurve in Abb . 3 -2) .

vs (« ) = A <9 (0) , £ * *
eKm

dd0 | .— - e * sin^dz
DEFANT (1949) und Andere haben gezeigt , dass man
durch Wahl von geeigneten Werten für Km h-Profile finden
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Hangwind
Temperaturabweichung
Temp.abweichung+ Hintergrund-Temp.

£ 100

Hangwind (m/s ) bzw . Temperaturabweichung (K)

Abb . 3-2 : Beispiel für typische Profile der hangparallelen Wind¬
geschwindigkeit vs(«) und der Übertemperatur A0(«) der Hang¬
windschicht sowie der gesamten potentiellen Temperatur (als Ab¬
weichung vom Fußpunkt des Profils) nach der Hangwindtheo¬
rie von Prandtl mit den im Text definierten Zahlenwerten . Die
horizontalen Linien bezeichnen (von unten) die Höhen des Wind¬
maximums , des Vorzeichenwechsels für den Impulsfluss und
die Temperaturabweichung sowie für den Hangwind (Dicke der
Hangwindschicht) .

kann , die Beobachtungen gut entsprechen ; bis zum Wind¬
maximum ist die Übereinstimmung exzellent, darüber
wird - vor allem bei Hangaufwind - die Windgeschwindig¬
keit unterschätzt , wohl eine Folge der zu geringen turbulen¬
ten Diffusionskoeffizienten. In der Mitte eines weitgehend
homogenen Hanges ist die wohl einschränkendste Annah¬
me der Prandtl-Theorie jene , die den turbulenten Diffusi¬
onskoeffizienten als konstant betrachtet , obwohl bekannt¬
lich nach der ebenfalls auf Prandtl sowie auf W. Schmidt
zurück gehenden Theorie der oberflächennahen Grenz¬
schicht („Prandtl- Schicht“) K proportional zu z ist.

Die zahlreichen Erweiterungen dieser Theorie berück¬
sichtigen einen zeitlich variablen Antrieb und/oder eine
Variation längs des Hangs, sei es aufgrund einer Variation
der äußeren Antriebe, sei es durch Entrainment-Vorgänge
im Verlauf des Hangs (siehe zum Beispiel ZARDI und
SERAFIN 2015 und Abschnitt 5 . 1) . Für ein Verständnis der
grundlegenden Prozesse sind sie aber nicht erforderlich, zu¬
mal die Auswirkungen von Variationenlängs des Hangs auf
einfache Weise im nächsten Abschnitt behandelt werden.

2.2 Die energetische Theorie der Hangwinde von
Vergeiner

Das Resultat der Theorie von PRANDTL (1942) ist im
Wesentlichen eindimensional in Hangnormalrichtung , die
Lösungskurve kannbeliebig den Hang auf- und abwärts ge¬
schobenwerden . Im Unterschied dazu haben VERGEINER
(1982) beziehungsweise VERGEINER und DREISEITL
(1987) die gesamte Zirkulation in einer halben Talscheibe

im Blickpunkt , wobei Symmetrie zwischen beiden Talsei¬
ten und weiterhin Homogenität in Tallängsrichtung sowie
Stationarität angenommen werden (Abb. 3 -3) . Außerdem
betrachten sie ein Integral über die gesamte Hangwind¬
schicht; diese Theorie ist also ebenfalls 1,5 -dimensional,
nur dass die volle und die halbe Dimension im Vergleich
zur Prandtl-Theorie vertauscht sind, wodurch sich eine er¬
hebliche Vereinfachung ergibt . Als Ausgangspunkt dient
die Betrachtung der Energiebilanz der Hangwindschicht in
der Form

PC„vsH^ L + pc A© = Qh tan~ ' or (10)
dz dz

wobei nun H die Höhe einer scharf begrenzten , aber längs
des Hangs variablen Hangwindschicht darstellt , und 0„ die
Heizung der Hangwindschicht durch die positive Wärmebi¬
lanz der Unterlage (wenn wir den Fall des Hangaufwindes
betrachten , was wir in der Folge tun wollen) . Wir bemer¬
ken, dass nur das Produkt \’JI auftritt , welches die Dimen¬
sion nTs hat und einen Völumenstrom darstellt . In diesem
Modell ist also eine dünne Schicht mit kräftigem Wind ei¬
ner dickeren Schicht und entsprechend schwächerem Wind
äquivalent. Der erste Term repräsentiert die Leistung , die
erforderlich ist, um diesen Volumenstromin einer stabil ge¬
schichteten Umgebung aufrecht zu erhalten . Man beachte,
dass diese unabhängig von der Übertemperatur der Hang¬
windschicht ist. Der zweite Term stellt den Wärmegewinn
(Verlust) zufolge von Entrainment (Detrainment) dar. Das
Qh rechts bezieht sich auf eine horizontale Fläche. Alle Ter¬
me sind pro Höhenunterschied formuliert , weshalb 0„ mit
dem Faktor sin a und die Terme links mit cos a (auf die
rechte Seite gebracht ergibt sich dort der Cotangens) ge¬
wichtet werden.

Wenn wir zunächst die Stabilität im Tal als homogen an¬
nehmen, und ein Stück des Hangs als stärker geheizt be¬
trachten , so sehen wir , dass vfl dort höher sein muss. Der
Übergang wird durch den Entrainment-Term vermittelt -

>4

Abb . 3 -3 : Illustration der energetischen Theorie der Hangwinde
am Beispiel einesHangaufwinds und kompensierendenAbsinkens
bei Anwesenheit einer abgehobenen Inversion aus VERGEINER
und DREISEITL ( 1987 ).
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die zusätzliche Wärme vermag also eine gewisse Menge an
Talluft um A© zu erwärmen und kann so die Hangwind¬
schichtverstärken . Am oberen Ende einer solchenpositiven
Anomalie findet der umgekehrte Vorgang statt.

Eine zweite Betrachtungsoption ist es , den Wärmestrom
am Boden als konstant anzunehmen , und die Effekte in¬
homogener Stabilität zu untersuchen , hier am für die Tal¬
atmosphäre typischen Beispiel einer stabilen Schicht (zum
Beispiel abgehobene Inversion) , wie in Abb. 3 -3 . Im Be¬
reich der Inversion muss - bei sonst gleichbleibendenPara¬
metern - der Volumenstrom der Hangwinde abnehmen, an
ihrem Unterrand kommt es zu einer Divergenz . Umgekehrt
am Oberrand : um wieder die vorherige Stärke anzuneh¬
men , wird Luft aus der Talatmosphäre in den Hangwind
einbezogen.

Da wir eine Symmetrie längs der Talachse und homogene
Verhältnisse längs des Tals angenommen haben, muss es
aus Kontinuitätsgründen im Talquerschnitt außerhalb der
Hangwindschicht zu Absinken kommen. Die Absinkge¬
schwindigkeit ergibt sich aus dem Verhältnis der Hang¬
windschichtdicke zur Talbreite , das bei einem größeren
Tal etwa 1 :100 ist, woraus eine Absinkgeschwindigkeitvon
etwa 1 cm s resultiert. In einer Inversion muss das Absin¬
ken schwächersein als bei geringer Stabilität. Offensichtlich
ist die energetische Leistung der Erwärmung durch adiaba¬
tische Kompression in diesem kompensierenden Absinken
gleich groß wie der erste Term in Gleichung 10 , so dass über
den ganzen Talquerschnitt außerhalb von Entrainment- be¬
ziehungsweise Detrainment-Zonen die Energiebilanz in je¬
der Schicht ausgeglichen ist: die Heizung vom Boden her
erwärmt einerseits direkt die Hangwindschicht, anderer¬
seits indirekt die gesamte Talatmosphäre. Als Nebeneffekte
können wir erkennen, dass im Lauf der Zeit 1 . die gesamte
Stabilität in der Schicht unterhalb der Inversion abnimmt,
selbst wenn sich über dem Talboden keine konvektive
Grenzschicht ausbildet, 2 . die Inversionsschichtlangsam ab-
sinkt und 3 . an Stärke noch etwas zunimmt . Diese Prozesse
sind es , über die die Hangwindzirkulation eine Talwindzir¬
kulation antreibt, wie im Abschnitt 3 ausgeführt wird.

2 . 3 Wärmebilanz von Hängen

Auch wenn für die bisherigen Überlegungen einfache
Annahmen für die Wärmebilanz auf den Hängen ausrei¬
chend waren , ist eine detaillierte Betrachtung für das Ver¬
ständnis der Vorgänge in der Praxis notwendig. Letztlich
relevant ist der fühlbare Wärmestrom ; dieser wird beein¬
flusst von 1 . langwelliger Bilanz , 2 . kurzwelliger Bilanz
und 3 . Bowen-Verhältnis (zwischen fühlbarem und laten¬
tem Wärmestrom) und Bodenwärmestrom.

Die langwellige Strahlungsbilanz unterscheidet sich in
Gebirgstälern grundlegend von jener in der Ebene, da hier
die Horizonteinschränkung wesentlich ist. Ausjenen Rich¬
tungen , in denen die Topografie den Himmel verdeckt,
entspricht die Temperatur der Gegenstrahlung auch im
Fensterbereich der Oberflächentemperatur. In Tälern, ganz

besonders in engen und steilwandigen Tälern, ist daher die
nächtliche Abkühlung gehemmt. Die langwellige Bilanz
kann sich zwischen Kamm und Tal um einen Faktor 2 un¬
terscheiden.

Auch für die kurzwellige Strahlungsbilanz spielt der Ho¬
rizont wegen der Abschattung eine markante Rolle, wobei
wegen des im Gebirge noch größeren Anteils der direkten
Sonnenstrahlung die Hanggeometrie aber der wichtigs¬
te Parameter ist . Für den direkten Strahlungsgenuss einer
Hangfläche ist der Cosinus des Winkels zwischen der Son¬
ne und der Hangnormalen maßgeblich. Daher erhalten (in
mittleren Breiten) steile Osthänge am Morgen die maxima¬
le Globalstrahlung, zu Mittag mäßig steile Südhänge, und
am Abend steile Westhänge. Nordhänge erhalten je nach
Jahreszeit und Neigung wenig bis keine direkte und daher
auch weniger Globalstrahlung. Auch die Albedo ist im Ge¬
birge auf kleinem Raum hoch variabel . Einerseits können
dunkle Nadelwälder mit hellen Fels - und Schotterpartien
abwechseln, anderseits tritt eine Schneedecke mit entspre¬
chend hoher Albedo häufiger auf. Durch den Höhen- und
Expositionseinfluss auf die Schneedecke variiert dieser Pa¬
rameter auch räumlich stark.

Das Bowen-Verhältnis (fühlbarer zu latentem Wärmestrom)
ist durch die Vegetationbestimmt und hat daher typischer¬
weise einen Höhengradienten entsprechend den Vegetati¬
onsstufen : gut mit Wasser versorgte Wiesen am Talgrund,
Wald auf dem unteren Teil der Hänge; darüber zunehmend
spärlichere Vegetation von Almweiden über alpine Gras¬
heide zum vegetationsarmen alpinen Ödland . Ein Teil der
dadurch im Vergleich zu Wald und Wiese zusätzlich ver¬
fügbaren Energie geht allerdings in die Erwärmung des
Bodens, die im Ödland eine deutlich größere Rolle spielt.

Eine besondere Rolle spielen naturgemäß Gletscher und
Schneeflächen. In der großen Mehrzahl der alpinen Täler
ist der Flächenanteil von Gletschern - sofern überhaupt
vorhanden - gering und nur in wenigen Höhenstufen re¬
levant. Anders ist es mit der temporären Schneedecke, die
sich im Lauf des Frühjahrs nach oben hin und unter Aus¬
bildung inhomogener Apermuster zurückzieht . Die Ober¬
flächentemperatur von Schnee und Eis ist auf 0 °C limitiert
und Wasser zur Verdunstung steht immer zur Verfügung.
Dies führt zum Phänomen des Gletscherwindes als beson¬
derer Form des Hangabwindes (siehe Abschnitt 5 . 1) .

All diese Faktoren müssen bei der Frage nach den konkre¬
ten Charakteristika der Hangwinde (Abschnitt 2 .4) , aber
auch der Talwinde mit betrachtet werden.

2.4 Beobachtete Charakteristika der Hangwinde

Die Hangwinde reagieren rasch - innerhalb von Minu¬
ten - auf zeitliche Änderung des antreibenden fühlbaren
Wärmestroms und auch auf Inhomogenitäten längs des
Hangs . Da sich die Einstrahlung im Lauf des Tages sys¬
tematisch ändert , verschieben sich die Regionen mit ma-
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Abb . 3-4 : Blick vom Brixental (Tirol) nach Osten in Richtung Hahnenkamm und Leoganger Steinberge am 16 .9 .2015 um 9 :11 Uhr , anlässlich
eines Ballonwettbewerbs (ein Ballon ist sichtbar) . Es sind deutlich mehrere Dunstschichten im Tal erkennbar. Foto : R . Steinacker.

ximalem Hangaufwind entsprechend. Bei tiefem Sonnen¬
stand ist es möglich, dass der fühlbare Wärmestrom auf
beiden Talseiten entgegengesetzt gerichtet ist, und dement¬
sprechend auf einer Talseite Hangaufwind , auf der anderen
Hangabwind herrscht . In diesem Fall ist eine Querzirkula¬
tion im gesamten und nicht nur im halben Talquerschnitt
zu erwarten . Im ost-west-gerichteten Inntal kommt es nicht
selten vor, dass die Bäume und Felsen der Südhänge auch
im Winter aper sind, während die Nordhänge schneebe¬
deckt bleiben . Wenn dann die Sonne zu Mittag voll auf den
Südhang scheint, kommt es auch hier zu einer Querzirku¬
lation. Bei geringem fühlbarem Wärmestrom und starker
Stabilität im Tal wird ein Hangaufwind auch tagsüber aus-
bleiben.

Wenn auf beiden Seiten eines Kammes Hangaufwinde we¬
hen, konvergieren diese über dem Kamm , weshalb es dort
bevorzugt zur Entwicklung konvektiver Wolkenkommt . In
kleinerem Maßstab finden wir dieses Phänomen auch über
Seitenkämmen und generell konvexen Geländeformen auf
einem Hang. Dort kann es daher zur Ablösung der ansons¬
ten dem Hang folgenden Thermikblasen und -Schläuche
kommen, ein von Segel - und Gleitschirmfliegern genutztes
Phänomen.

Der Hangabwind unterscheidet sich vom Hangaufwind ei¬
nerseits dadurch , dass die nächtliche Wärmebilanz wesent¬
lich homogenerund im Laufe der Nacht weniger variabel ist
als die am Tag . Aus diesem Grund sind auch die Hangab¬
winde homogener. Zudem führen hier konvexe Geländefor¬
men zur Sammlung von Kaltluftabflüssen . Die abgeflosse¬
ne Kaltluft sammelt sich schließlich am Talgrund und baut
dort einebodennahe Inversionauf. Nach einer gewissen Zeit
wird es darin stabil genug sein, um weiteren Hangabwind
zunehmend abzuschwächen, zumal in den unteren Hangab¬

schnitten die langwellige Bilanz weniger negativ ist. Auf
diese Weise sammeln sich im Winter in den Alpentälern
und -becken immer mächtigere Kaltluftkörper an, die oft
auch bei Frontdurchgängen nicht ausgeräumt werden . Als
Folge wechselnder Energiebilanzbedingungen und synopti¬
scher Einflüsse kann eine komplexe, mehrfach geschichtete
Inversionsstruktur entstehen, wie in Abb . 3 -4 erkennbar.

In kaltluftgefüllten Tälern können Schwerewellen ent¬
stehen; in seltenen Fällen, wenn eine Inversionsobergrenze
durch Stratus- oder Stratocumulusbewölkung erkenn¬
bar ist, sind diese auch unmittelbar wahrnehmbar . Diese
Wellen interagieren mit Hangwinden , so dass auch diese
oszillierenden Charakter annehmen können . Weitere Ursa¬
chen für dieses häufig zu beobachtende Phänomen können
der Anstau auf einer Hangverflachung mit nachfolgendem
Überlauf der Kaltluft sein, sowie wellenartige Phänome¬
ne innerhalb der abfließenden Kaltluftschicht . Dafür hat
August Schmauß den Ausdruck „Luftlawinen“ geprägt.

3 Der Tagesverlaufder Temperaturim Tal und die Tal¬
windzirkulation

3. 1 Beziehung zwischen Talwind, Druck- und Tempe¬
raturunterschieden in Tallängsrichtung

Im Gegensatz zur Hangwindzirkulation oder der Land-
Seewindzirkulation ist die Ursache für den thermischen
Antrieb der Talwindzirkulation nicht unmittelbar ein¬
sichtig. Das Talwindsystem ist nämlich gerade in Tälern
mit nahezu horizontalem Talboden besonders gut aus¬
geprägt . Talwinde können sogar entgegen dem Gefälle
des Talbodens wehen, wie im Death Valley (Kalifornien)
oder dem Oberengadin . Den Talwind als größerskaligen
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Hangwind zu deuten, ist demnach nicht möglich, auch
wenn in steileren Tälern ein „Hangwind längs der Tal¬
sohle“ beim talparallelen Wind mitspielen mag.

Es wurde bereits Anfang des letzten Jahrhunderts fest¬
gestellt, dass die tagesperiodischen Druckamplituden in
Tälern gegenüber der Ebene deutlich verstärkt sind. Aus
der Tatsache, dass thermisch getriebene Zirkulationen
geschlossen sind und somit dem Talwind oberhalb der
Gebirgskämme ein kompensierender „Antitalwind“ als
Ausgleichsströmung entsprechen muss und die Strömung
immer dem Druckgefälle folgt, muss es zwischen der Tal¬
wind- und der Antitalwindschicht bei gradientschwacher
synoptischer Lage ein Niveau geben, wo kein Druck¬
unterschied zwischen Tal und Vorland existiert . Dieses
Niveau liegt etwa im Bereich der Bergkämme . Aus der
vertikalen Druckdifferenz zwischen Bergkamm und Tal¬
boden bzw. Ebene lässt sich die barometrische Mittel¬
temperatur bestimmen . Die Tageswelledes Druckes in den
Niederungen ist somit eng korreliert mit dem Tagesgang
der Mitteltemperatur im Tal.

WAGNER (1932) fand , dass die Tagesamplitude der baro¬
metrischen Mitteltemperatur einer Talatmosphäre gegen¬
über einer gleich mächtigen Atmosphärenschicht über dem
Flachland signifikant erhöht ist. Dabei bleibt das Verhältnis
der Amplituden sowohl am Talboden als auch auf höheren
Bergen unter jenem der barometrischen Mitteltempera¬
tur . Dies bedeutet , dass dieser Unterschied besonders im
mittleren Höhenbereich zwischen Talbodenund Berggipfel
ausgeprägt sein muss. AMSTLER (1952, unveröffentlichte
Dissertation Univ. Innsbruck) verwendete parallele Druck¬
messungen am Inntalboden (Innsbruck , etwa 580 m NN),
im ähnlich hoch gelegenen Flachland (München , etwa
550 m NN ) und auf einem Bergkamm (Hafelekar, etwa
2240 m NN ) , um barometrisch die klimatologischen Ver¬
hältnisse der Tagesgänge der Temperatur zu bestimmen.
Er fand , dass die gesamte Talatmosphäre im Inntal im
Jahresmittel eine um mehr als den Faktor zwei höhere
Tagesamplitude im Vergleich zur gleich dicken Atmo¬
sphärenschicht über München aufweist. Als bemerkens¬
wertes weiteres Ergebnis zeigte sich, dass dieses Ampli-
tudenverhältnis im Sommer deutlich geringere Werte
aufweist als im Winter und vor allem im Herbst.

3.2 Der Einfluss der Flächen-Höhen-Verteilung und
der Stabilität im Tal

Die Anwendung der für Mitteleuropa charakteristischen
Heizwerte an Strahlungstagen („Gold’sche Werte“

, REIN¬
HARDT 1971 ) zur Prognose des vertikalen Temperatur¬
profils in Nordalpentälern zeigte deutlich, dass die beob¬
achtete Erwärmung , analog den Ergebnissen von Amstier,
signifikant über der berechneten liegt . Dies führte zu Spe¬
kulationen , ob vielleicht die Nettostrahlungsbilanz und der
fühlbare Wärmestrom im Gebirge um so viel höher seien
als im Flachland . Es wurde empfohlen, im Gebirge um
einen bestimmten Faktor erhöhte Gold’sche Werte zu ver¬
wenden.

i i f f f
Ebene

S f f i i
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j j “ f t
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Abb . 3 -5 : Idealisierte Beispiele zum Verständnis der stärkeren
Erwärmung eines Tales im Vergleich zur Ebene unter Berück¬
sichtigung unterschiedlicher statischer Stabilitäten , (a) V-Tal mit
durchmischter Atmosphäre und scharfer Inversion im Kamm¬
niveau . (b) V-Tal mit scharfer Inversion im Tal und im Kamm¬
niveau . (c) V-Tal mit scharfer Inversion im Tal und Inversion über
Kammniveau , (d) V-Tal mit hochreichender Konvektion (hoch¬
reichend durchmischte Atmosphäre) .

Erst um 1980 gelang erstmals , die offeneFrage der so unter¬
schiedlichen Temperaturamplituden in Tälern beziehungs¬
weise Becken und im Flachland einer Klärung zuzuführen.
PETKOVSEK (1978) zeigte, dass die extrem niedrigen Mi-
nimumtemperaturen in Dolinen durch das vergleichsweise
kleine Luftvolumen bezogen auf die Hangflächen, an de¬
nen die Energieumsätze stattfinden, erklärt werden können.
NEININGER konnte 1982 durch mesoklimatologische
Messungen im Oberwallis zeigen, dass der erhöhte Tages¬
gang einer Talatmosphäre durch die reduzierte Luftmasse
in einem Tal bedingt ist. STEINACKER (1984) versuchte
erstmalig, die Flächen-Höhen-Verteilung von Talabschnit-
ten heranzuziehen , um eine Quantifizierung der erhöhten
Erwärmungs - oder Abkühlungsraten einer Talatmosphäre
zu erzielen.
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Die physikalische Basis der Bestimmung der Heizung be¬
ziehungsweise Abkühlung der Talatmosphäre liegt in der
Anwendung der energetischen Theorie der Hangwinde von
VERGEINER (1982) . Wie in Abschnitt 2 .2 ausgeführt,
kommt demnach der Hangwind an einer scharfen Inversion
fast völlig zum Erliegen. Nimmt man im einfachsten Fall
an, dass die Talatmosphäre trockenisentrop geschichtet sei
und durch eine extreme Inversion im Kammniveau von der
freien Atmosphäre darüber getrennt ist, so verbleibt die an
den Hängen umgesetzte Energie im Volumenunterhalb der
Inversion (siehe Abb . 3 -5a) . Nimmt man des Weiteren an,
dass das Tal ein reines V-Tal darstellt , ist leicht einsichtig,
dass das Verhältnis der Erwärmung in einem solchen Tal
im Vergleichzur Ebene genau den Wert zwei annimmt , so¬
fern man dieselben fühlbaren Wärmeströme im Tal und in
der Ebene annimmt und das Volumenverhältnis dem Mas-
senverhältnis gleichsetzt.

Ein V-förmiges Tal bewirkt also einen Erwärmungsfaktor
von 2 gegenüber einer Ebene, ein U-förmiges Tal einen
Faktor von weniger als 2 und ein V-förmiges Tal einen
Faktor von mehr als 2 . Etwas später wurde dieses Völu-
menverhältnis durch MÜLLER und WHITEMAN (1988)
„Topographie Amplification Factor“ (TAF) benannt:

TAF =
a t( z t~ z o) = Ye_ ( 11)

VT VT

wobei . 1-, für die Grundfläche des Talsegments steht, Vt,e
für die Volumina des Talsegements und über einer Ebene
derselben Grundfläche, und z0T die Höhe des Talbodens
und der Kämme bezeichnet (siehe auch Abb . 3 -5a , b) . Diese
für jedes Segment eines Tales individuelle Größe steht al¬
lerdings mit der Erwärmungsrate beziehungsweise mit dem
Verhältnis von Erwärmungsraten zwischen Tal und Ebene
nur in einer sehr losen Verbindung und erlaubt deshalb kei¬
ne geeignete Parametrisierung des unterschiedlichen ther¬
mischen Tal-Ebenen-Verhaltens.

Da die meisten Täler eher U-förmig als V-förmig sind,
lässt sich das im Bereich des Inntals bei Innsbruck ge¬
fundene Verhältnis der Temperaturamplituden von 2,2 mit
dem TAF allein nur schwer erklären , zumal die Talwind¬
zirkulation ja mit Kaltluftadvektion aus der Ebene ver¬
bunden ist. Der Faktor für die erhöhte Temperatur¬
amplitude im Inntal muss daher noch deutlich größer als
der gefundene Wert von 2,2 sein. Einen entscheidenden
Hinweis auf eine weitere Einflussgröße, die statische Sta¬
bilität der Atmosphäre, gibt die jahreszeitliche Variation,
mit dem maximalen Verhältnis in der stabilen Jahreszeit
(Herbst und Winter) . Wenn wir das einfache Modell aus
Abb . 3 -5a so verändern , dass neben der scharfen Inversion
im Kammniveau eine weitere scharfe Inversion unterhalb
des Kammniveaus existiert , so bleibt entsprechend der
Hangwindtheorie von VERGEINER die an den Hängen
der Atmosphäre zugeführte fühlbare Wärme im jeweili¬
gen, durch die Inversion begrenzten Volumen bestehen.
Dies bedeutet , dass unterhalb der unteren Inversion die
Erwärmungsrate bei einem V-Tal den Faktor 2 annimmt,
jedoch in der darüber liegenden Schicht im Tal eine weitere
Erwärmung durch die in diesem Höhenbereich hegenden
Hangflächen zum Tragen kommt, während in diesem Be¬
reich über der Ebene keinerlei Temperaturänderung durch
fühlbare Wärme auftritt . Somit kann bei einer Konfigura¬
tion wie in Abb . 3 -5b das Amplitudenverhältnis der Mittel¬
temperatur zwischen Tal und Ebene leicht auf Werte we¬
sentlich über 2 ansteigen. Interessant dabei ist auch, dass
sich trotz der insgesamt stärkeren Erwärmung im Tal Inver¬
sionen relativ lange halten können , weil im Gegensatz zur
Ebene eine Erwärmung nicht nur unterhalb , sondern auch
oberhalb der Inversion stattfindet.

Jeder vertikale Temperaturverlauf kann durch ein stufenar¬
tiges vertikales Temperaturprofilwie in Abb . 3 -6 und daher
durch zahlreiche Schichten, die durch Inversionenbegrenzt
sind, dargestellt werden . Aus dem Verhältnis der Bodenflä¬
che SA innerhalb eines Höhenintervalls 8z und dem Luft-

z z z

0

Abb . 3- 6 : Stufenrepräsentation der hypsographischen Kurve eines Talabschnitts ( links) und Entwicklung des vertikalen Temperaturprofils
im Tal (Mitte) und in der Ebene (rechts) bei stabiler Ausgangslage mit mehreren Inversionen.
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volumen SV (Masse) kann ein „differenzieller topographi¬
scher Amplifizierungsfaktor“

DTAF = ^ 1 (12)
SV

definiert werden , der die schichtweise Bestimmung der
Temperaturänderung ermöglicht (STEINACKER 2007) .
Man benötigt dazu die Flächen-Höhen-Verteilung (hyp-
sographische Kurve) eines Talabschnittes und kann dann
modellieren, wie sich bei gegebener Ausgangsstabilität das
vertikale Temperaturprofil entwickelt (Abb . 3 -6) . Ein sol¬
ches thermodynamisches Modell, das seit mehreren Jahren
erfolgreich für das Downscaling der alpinen Temperatur¬
verteilung mit dem VERA-Verfahren Verwendung findet
(STEINACKER et al. 2006) und in ähnlicher Weise auch
für das ALPTHERM -Modell (LIECHTI und NEININGER
1994) eingesetzt wird , erklärt die wesentlichen Verhaltens¬
muster der Temperatur- und Druckverteilung im komple¬
xen Gelände und somit die Talwindsysteme. Interessant
dabei ist, dass trotz stärkerer Erwärmung einer Talatmo¬
sphäre eine abgehobene stabile Schicht („ stable core“) im
Tal durchaus länger erhalten bleiben kann als im Flachland,
während die konvektive Grenzschicht über der Talsohle
deutlich seichter bleibt. Dies ist, neben dem oben erwähn¬
ten geometrischen Mechanismus , auch die Folge des kom¬
pensierenden Absinkens zufolge der Hangaufwinde . In
tiefen Alpentälern kann sich daher stabile Schichtung un¬
terhalb des Kammniveaus den ganzen Tag halten - regel¬
mäßig im Herbst und Winter, aber vielfach auch im Rest
des Jahres . Stehen zuverlässige Druck- und Temperatur¬
registrierungen einer Tal- und einer nahe liegenden Gipfel¬
station zur Verfügung, ist es möglich, aus dem Unterschied
zwischen arithmetischer und barometrischer Mitteltempe¬
ratur eine integrale Information über den Stabilitätsverlauf
in der dazwischen liegenden Schicht als Funktion der Zeit
zu gewinnen (NICKUS und VERGEINER 1984) .

Die gemeinsame Betrachtung der hypsographischen Kurve
und der statischen Stabilitätder Atmosphäre erklärt den Un¬
terschied zwischen Tag - und Nachtphase recht anschaulich.
Während der tageszeitlichen Erwärmung werden infolge
der im Allgemeinen mit der Höhe abnehmenden DTAF-
Werte die unteren Schichten stärker erwärmt als die obe¬
ren Schichten. Dies führt dazu , dass nach einer gewissen
Zeit die Schichtungin Bodennähe instabil wird . Konvektion
sorgt in der Realität dafür, dass sich eine neutrale Schichtung
(konvektive Grenzschicht) in diesem Bereich einstellt. Bei
vergleichsweise geringer statischer Ausgangsstabilität und
kräftiger fühlbarer Wärmezufuhr an einem sommerlichen
Strahlungstag kann die durchmischte Schicht bis über das
Kammniveau hinaus reichen (vergleiche Abb . 3 -5c) . Dies
bedeutet, dass der Völumeneffektimmer geringer wird und
schließlichbei entsprechend hochreichenderKonvektion (in
den Alpen in der Regel nur bei feuchter Konvektion) gänz¬
lich verschwindet (vergleiche Abb . 3 -5d) . Dies steht in guter
Übereinstimmung mit der Beobachtung, dass an Tagen mit
hochreichender Konvektion das Talwindregime trotz kräf¬
tiger fühlbarer Wärmezufuhr meist schlecht ausgeprägt ist,

und wohl die Ursache dafür, dass das Verhältnis der Tem¬
peraturamplituden zwischen Tal und Ebene im Sommer im
Mittel am geringsten ist. In der Nacht wird der Volumen¬
effekt durch die zunehmende Stabilität im Laufe der Zeit
immer bedeutsamer, so dass auch ein geringer (negativer)
fühlbarer Wärmestrom zu einer wesentlich stärkeren Ab¬
kühlung der Talatmosphäre im Vergleich zum Flachland
führt . Dies ist der Grund für die maximale Verhältniszahl
der Temperaturamplituden im Herbst und Winter. Auch die
Beobachtung, dass der tageszeitlicheTaleinwindin Wüsten¬
gegenden- wenn überhaupt - recht schwach gegenüber den
nächtlichen Talauswinden ausgeprägt ist, scheint durch die
Rolle der Stabilitätbedingt zu sein.

Für die Variation von Talwinden in Längsrichtung ist
die Veränderung der Flächen-Höhen-Verteilung von ent¬
scheidender Bedeutung . Häufig steigt taleinwärts nicht
nur der Talboden selbst an, sondern auch die seitlichen
Bergkämme , wodurch es im Talverlauf selbst zu einer
unterschiedlichen Heizung beziehungsweise Abkühlung
kommt . Dementsprechend findet auch innerhalb eines Ta¬
les ein thermischer Antrieb statt . Durch Lidar-Messungen
(RÜCKER et al. 2008) konnten solche Änderungen der
Windgeschwindigkeit und des Massenflusses längs eines
Alpentales erstmals kontinuierlich dokumentiert werden.
Wären sowohl die Talsohle als auch begrenzende Berg¬
kämme gänzlich horizontal, so würde sich der Talwind im
Wesentlichen auf den Bereich der differenziellen Erwär¬
mung beziehungsweise Abkühlung an der Talmündung be¬
schränken . Da diese aber auch bei realen Tälern im Bereich
der Talmündung ihr Maximum hat , treten dort meist die
stärksten thermisch induzierten Druckgradienten mit ent¬
sprechenden Beschleunigungen auf.

Wenn sich die Talbreite längs eines Tales verändert , so
kommt es neben einer erzwungenen Geschwindigkeits¬
änderung infolge der Massenkontinuität auch zu einer
Änderung der Flächen-Höhen-Verteilung. Bei Talbecken
ist die Hangfläche im Vergleich zu einem Tal mit kons¬
tantem Querschnitt größer, was zu einem stärkeren ther¬
mischen Antrieb führt . Leicht einsichtig wird dieser Zu¬
sammenhang , wenn man das Verhältnis der Volumina
einerseits eines Talbeckens (Mulde, Doline) , idealisiert als
auf der Spitze stehenden Kegel, mit einem Zylinder glei¬
cher Grundfläche und andererseits die eines V-Tals , idea¬
lisiert als ein auf der Kante stehendes dreiseitiges Prisma,
mit einem Quader gleicher Breite vergleicht. Während letz¬
teres das bereits oben erläuterte Verhältnis von 2 : 1 ergibt,
berechnet sich für die dolinenartige Struktur ein Verhältnis
von 3 : 1 . Bei stabilen Verhältnissen kann sich ein V-förmi¬
ges Becken also erheblich stärker erwärmen oder abkühlen
als ein V-Tal . Die extremen Temperaturminima in Dolinen
sind also nicht nur dem fehlenden Kaltluftabfluss, sondern
auch dem TAF geschuldet.

Eine Variation des Talwindes in Querrichtung kann ausge¬
prägt sein, wenn die Talrichtung gekrümmt oder gar ge¬
knickt ist. Es kann dann sogar ein Richtungswechsel der
talparallelen Strömung quer zum Tal auftreten oder zu ei-
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Abb . 3-7 : Mittlere beobachtete Windgeschwindigkeit an 340 Tagen mit mindestens 20 MJnUd'1 Globalstrahlung . Links : 8-20 Uhr MEZ;
rechts : 20- 8 Uhr MEZ . Die kleinen Zahlen bezeichnen lediglich die Stationsnummer . Der Pfeil mit ausgefülltem Kopf bezieht sich auf die
Gipfelstation Zugspitze; es passt ebenfalls zum Muster der Ausgleichszirkulation , dass dieser tagsüber eine Komponente zum Alpenvor¬
land hin aufweist . Quelle: LUGAUER und WINKLER (2005) .

ner Wirbelbildung (mit vertikaler , unter Umständen auch
horizontaler Wirbelachse) kommen.

Da der Talwind als direkte thermische Zirkulation stets
(potentiell) kältere Luft in Richtung der wärmeren Luft
transportiert , kann es beim Zusammentreffen zweier unter¬
schiedlich langer Täler oder zweier Täler mit unterschied¬
licher Flächen-Höhen-Verteilung im Passbereich zu An¬
omalien kommen (Passwinde) . Das bekannteste Beispiel
hierfür ist der Malojawind, wo der Talwind des relativ
kurzen und steilen Bergells auf den Talwind des obersten
Inntales (Engadin) trifft . Der kühlere Bergell-Taleinwind
strömt häufig etliche Kilometer talabwärts ins oberste En¬
gadin . Ein ähnlicher Effekt existiert auch im obersten Wal¬
lis (Goms) , wo kühlere Luft vom Schweizer Mittelland auf
kurzem Weg über den Grimselpass ein Stück talabwärts
strömt. Bekannt ist auch das Übergreifen der durch den
Gardasee kühleren Ora del Garda hinab ins Etschtal nörd¬
lich von Trient (LAITI et al. 2013) .

3. 3 Der Einfluss des synoptischenDruckgradienten auf
den Talwind

Der Einfluss eines synoptischen Druckgradienten auf den
Talwind in breiten Tälern wie dem Oberrheingraben oder
dem Owens Valley östlich der Sierra Nevada in Kalifornien
ist meist sehr deutlich ausgeprägt . Die talparallele Kompo¬
nente des synoptischen Druckgradienten dominiert über
den in breiten Tälern meist geringen thermisch induzier¬
ten Gradienten und bewirkt eine kanalisierte Strömung.
Dabei beträgt die Abweichung zur geostrophischen Wind¬
richtung (in Richtung des tiefen Druckes hin) oft 90 ° oder
sogar noch etwas mehr. Bei einem geostrophischen Wind
aus dem Sektor Südwestbis Nordwest über dem grob nord-
süd-gerichteten Oberrheingraben weht deshalb bei hinrei¬
chender Stabilität dort fast immer ein Südwind. Bei rela¬
tiv schmalen und tief eingeschnittenen Tälern, wie sie im
Alpengebiet typisch sind, ist der Einfluss des synoptischen
Gradienten dagegenviel geringer. Die Ursache liegt - neben

der Magnitude der thermischen Gradienten - auch darin,
dass durch die Überströmung der komplexen Topographie
der Alpen die Druckverteilung im Kammniveau durch Ge-
birgswellen so stark gestört ist, dass kein klarer , geordneter
synoptischer Druckgradient auf die Talatmosphäre wirkt.
Bei einem annähernd talparallelen Gradientwind , kann
in einem Tal ebenso eine Kanalisierung auftreten , was im
Englischen als „forced channeling“ bezeichnet wird.

3.4 Beobachtungen

Der stärkste beobachtete Talwind der Erde scheint in den
tief eingeschnittenen Tälern aufzutreten , die vom Südrand
des Himalayas zum tibetischen Plateau führen , wie im bis
zu 5 km tiefen Kali Gandaki in Nepal (EGGER et al. 2000,
sowie Videos auf Youtube, in denen aufgewirbelter Staub
die Windstärke illustriert) . Windgeschwindigkeiten des
nachmittäglichen Taleinwindes in der Größenordnung von
15 bis 20 ms-1 treten dort häufig auf. Hier kommt neben
dem thermischen Antrieb der Talwindzirkulation aufgrund
der Volumenreduktion noch ein zusätzlicher, größerskali-
ger Antrieb durch die Ausgleichsströmungvom Tiefland in
das Hitzetief über Tibet zum Tragen.

Der Wechsel zwischen Talein- und Talauswind ist abhän¬
gig von der räumlich-zeitlichen Skala des thermischen An¬
triebs . Der Wind in einem kleinen Seitental mit 10 km Län¬
ge benötigt bereits oft mehr als eine Stunde, um nach dem
Vorzeichenwechsel der Strahlungsbilanz zu reagieren. Die
großen Alpentäler mit Längen von mehr als 100 km zeigen
eine typische Zeitverschiebung von etlichen Stunden. Eine
Statistik der Talwindphasen für das große Inntal und das
kleinere Wipptal findet sich in DREISEITL et al. (1980) .
Das vertikale Windprofil des Talein- und Auswindes unter¬
scheidet sich signifikant. Beim Talauswind liegt das Wind¬
maximum infolge der stabilen bodennahen Schichtung we¬
sentlich niedriger als beim Taleinwind. Zudem ist der Wind
am Boden beim Taleinwind durch den verstärkten vertika¬
len Impulsaustausch wesentlich stärker und turbulenter als
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Abb . 3- 8 : Satellitenbild des Alpensüdrands zwischen Istrien (am rechten Bildrand) und dem gerade nicht mehr sichtbaren Corner See, am
21 .9 .2012 , 10 :40 UTC . Quelle: NASA public web site.

beim Talauswind. Die höchsten Windgeschwindigkeiten
treten während des Taleinwindes typischerweise knapp vor
Sonnenuntergang auf, wenn die vom Vorland ins Tal ein¬
strömende kühlere Luft nicht mehr erwärmt wird und wie
eine Kaltfront taleinwärts vordringt.

3. 5 Numerische Modellierung

Mit der Entwicklung von Modellen, die im Bereich einer
Auflösung von unter 200 m (LES) bis 2 km operieren kön¬
nen, ist es möglich, die Talwindzirkulation numerisch zu
simulieren. Einschränkend ist allerdings zu sagen, dass
die Heizung durch Hänge und Hangwindzirkulation noch
nicht unbedingt korrekt wiedergegeben wird . In einem Mo¬
dellvergleich für idealisierte Bedingungen und weitgehend
identische Parametrisierungsschemata ergaben sich für die
meisten Modelle ähnliche Ergebnisse, wobei allerdings der
Zeitpunkt des Umschlagens stärker variierte (SCHMIDLI
et al . 2011, SCHMIDLI 2013) . Das in diesen Arbeiten ver¬
wendete Talprofil ähnelt mehr Mittelgebirgstälern mit brei¬
ten Rücken als typischen Alpentälern mit steilen Gebirgs-
kämmen . Aus diesem Grunde ist auch der Beitrag der von
den breiten Höhenrücken ausgehenden Konvektion relativ
stark ausgeprägt. Weiters wird eine relative geringe An¬
fangsstabilität der Talatmosphäre angenommen, so dass die
Hangwindschicht längs des Hanges nicht durch eine Inver¬
sion unterbrochen ist . Durch die Einbeziehung einer oder
mehrerer Inversionen im Tal oder in Höhe des Bergrückens
oder durch Simulationen für den nächtlichen Talauswind
könnte vermutlich eine noch bessere Übereinstimmung mit
dem Konzept der Temperaturamplifizierung durch die Vo¬
lumsreduktion im Tal hergestellt werden . Weitere Aspekte
der numerischen Modellierung werden im Abschnitt 5 .2
besprochen.

4 Die großräumige Ausgleichsströmung

Wir wollen die Ausgleichsströmung zunächst für die Si¬
tuation tagsüber betrachten . Wenn Talwinde allseitig in
ein Gebirgsmassiv einströmen (und die Luft dort überdies
wärmer ist) , muss es zu einer Konvergenz im Gebirgsinne-

ren und Aufsteigen der Luft kommen . Dieses Aufsteigen
wird zum Teil durch die Hangwinde realisiert, zum Teil
auch durch die Hebung der Luft beim Einströmen längs der
Talachse, was zwar in den flachen Haupttälern kein wesent¬
licher Prozess ist, aber für die Talschlüsse und die kleinen,
höher gelegenen Seitentäler doch relevant ist . Als Teil der
direkten thermischen Zirkulation kommt es zu einer Druck¬
erhöhung über dem mittleren Kammniveau gegenüber dem
Flachland (hohe Bergstationen haben gegenüber Talstati¬
onen den umgekehrten Tagesgang im Luftdruck) , und bei
Fehlen eines synoptischen Windes zu entsprechendem Ab¬
strömen. Umgekehrt muss die aus dem Flachland in die Tä¬
ler hineinfließende Luft nachgeschafft werden, so dass eine
tendenziell geschlossene Zirkulation mit einer bodennahen
Komponente zum Gebirge hin entsteht. LUGAUER und
WINKLER (2005 ) konnten Indizien für diese Zirkulation
in gemittelten Winddaten aus Südbayern nachweisen (Abb.
3 -7, siehe auch WINKLER et al . 2006) , wobei allerdings
unklar bleibt, inwieweit diese Winde Hangwinde zufolge
der schwachen Neigung des Alpenvorlandes sind.

Tatsächlich weht aber fast immer in Gipfelhöhe ein syn¬
optisch angetriebener Wind, so dass die Zirkulation in der
Regel nicht symmetrisch und auch nicht geschlossen sein
wird . Durch diese Prozesse wird Luft aus der Grenzschicht
in eine Höhe befördert , die für das Flachland meist bereits
freie Atmosphäre darstellt . Nachts findet ein umgekehrter
Prozess statt, wobei aber die Luft aus der freien Atmosphäre
nicht unbedingt bis zum Talboden hinunter gelangen muss.

Thermische Zirkulationen im Gebirge stellen also neben
frontalem Aufsteigen und Cumuluskonvektion einen wich¬
tigen Mechanismus für den Austausch zwischen der Grenz¬
schichtund der freien Atmosphäre dar (siehe auch Abschnitt
5 -2) . Wegendes täglichen Pulsierens wurde von LUGAUER
und WINKLER (2005 ) für diesen Vorgang die Bezeich¬
nung „alpines Pumpen“ („alpine pumping“) vorgeschlagen.

Das Einströmen und die Hebung von feuchter Luft in den
Alpenraum ist an vielen Sommertagen in Satellitenbildern
durch einen Cumulussaum entlang des Alpensüdrands ein¬
drucksvoll sichtbar (Abb . 3 -8) .



promef , Heft 98 P. Seibert , R . Steinacker:
Thermische Windsysteme über alpiner Topografie

37

5 Besondere Anwendungen

5. 1 Gletscherwind

Der persistente katabatische Wind, der auf Gletschern und
Schneefeldern zu beobachten ist, wird als Gletscherwind
(„glacier wind“ ) bezeichnet . Er ist von großer praktischer
Bedeutung , da er den fühlbaren und latenten Wärmestrom
an der Gletscheroberfläche kontrolliert, die wiederum für
die Ablation des Gletschers eine große Rolle spielen. Auf
alpinen Gletschern beträgt die maximale Windgeschwin¬
digkeit einige ms -1 und tritt nur 2 bis 3 m über der Oberflä¬
che auf. Das Prandtl-Modell wurde für diesen Fall vielfach
kritisiert , da es die unrealistische Annahme eines höhen¬
konstanten turbulenten Diffusionskoeffizienten K enthält,
der aber für die turbulenten Flüsse wichtig erscheint. Auch
die Monin-Obukhov-Theorie ist für Hangwinde nicht sehr
geeignet, da das oberflächennahe Windmaximum mit der
Voraussetzung eines vertikal konstanten Impulsflusses
unvereinbar ist. Eine Erweiterung der Prandtl-Theorie für
variable V-Profile wurde von GRISOGONO und OERLE-
MANS (2001 ) vorgelegt und von OERLEMANS und GRI¬
SOGONO (2002) auf den Gletscherwind angewendet.

Ein charakteristisches Phänomen beim Gletscherwind
ist die Tatsache, dass die Temperatur einer schmelzenden
Schnee- oder Eisoberfläche auf 0 °C fixiert ist . Wenn die
Lufttemperatur über 0°C liegt, ist somit ständig - auch
tagsüber - die Voraussetzung für das Wehen des Gletscher¬
winds gegeben. Außerdem ist die Temperatur der schmel¬
zenden Unterlage höhenunabhängig, während die Umge¬
bungsluft nach unten hin wärmer wird . Dadurch nimmt
der Temperaturunterschied zwischen Unterlage und freier
Talatmosphärenach unten deutlich zu . Das widerspricht der
Homogenitätsannahme von Prandtl und auch der Annah¬
me einer konstanten Übertemperatur von Vergeiner. Wenn
zum Beispiel die Temperatur mit der Höhe um 0,6 K/100 m
abnimmt , verändert sich der Temperaturunterschied um
3 K auf 500 m Höhenunterschied. GREULL und BÖHM
(1998) verwerfen daher die Annahme der lokal geschlosse¬
nen Energiebilanz und erlauben eine Advektion. Man kann
erwarten , dass es im Verlauf einer Gletscherwind-Strom¬
linie zu einer Zunahme des nach unten gerichteten fühl¬
baren Wärmestroms kommt, und als Folge davon zu Be¬
schleunigung und/oder Entrainment . AYALA et al . (2015)
zeigen, dass zusätzlich ein Entrainment-Term, der empi¬
risch angepasst wird , erforderlich ist, um die beobachtete
Temperaturverteilung innerhalb der Gletscherwindschicht
korrekt zu beschreiben . Das Zusammenwirken von küh¬
lender Advektion und erwärmendem Entrainment kann zu
einem Temperaturminimum in einer mittleren Zone des
Gletschers führen . Weiters ist zu beachten , dass in ei¬
nem Tal mit einer Gletscherzunge durchaus oberhalb der
Gletscherwindschicht tagsüber Taleinwind wehen kann,
was die Scherturbulenz und damit das Entrainment ver¬
stärkt.

Die Ablation von Gletschern wurde vielfach erfolgreich
mit der Temperatur in der freien Talatmosphäre über dem

Gletscher statistisch modelliert (siehe zum Beispiel HOCK
2005) , ohne die Dynamik und Thermodynamik des Glet¬
scherwindes aufzulösen , was aber eine Eichung mit Mess¬
daten voraussetzt . Eine die Prozesse der Energiebilanz im
Detail beschreibende Theorie , die auch Einflüsse der Ände¬
rung von beteiligten Parametern Vorhersagenkönnte, fehlt
aber noch (HOCK 2005 ) .

5.2 Spurenstofftransporte

Die thermisch angetriebenen Zirkulationen im Gebirge
und die besondere thermische Struktur in Gebirgstälern
haben großen Einfluss auf die Transporte von Spuren¬
stoffen. Dies betrifft Luftschadstoffe , aber auch Treib¬
hausgase und natürliche Spurenstoffe wie insbesondere
Wasserdampf. Wir können zumindest folgende Prozesse
beziehungsweise Eigenheiten unterscheiden : 1 . Verringer¬
te Verdünnung von im Tal emittierten Luftschadstoffen,
2 . Transporte längs des Tals , insbesondere die Möglich¬
keit der Rezirkulation von Luftmassen , 3 . Austausch von
Luftmassen und ihren Beimengungen zwischen Tal und
Berg durch die Hangwindzirkulation , 4 . Beeinflussung der
Spurenstoff-Konzentrationen , die an Bergobservatorien
gemessen werden , 5 . Vertikaltransport von Spurenstoffen
aus bodennahen Schichten in die freie Troposphäre durch
thermische Zirkulationen im Gebirge. Eine Reihe von in¬
ternationalen Projekten haben sich schwerpunktmäßig
mit diesbezüglichen Fragestellungen befasst , unter ande¬
rem ALPTRAC (WAGENBACH 2000) , TRACT (FIED¬
LER und BORRELL 2000) , VOTALP (WOTAWA und
KROMP-KOLB 2000) und ALPNAP (HEIMANN et al.
2007) .

5.2 . 1 Luftschadstoff-Situation in Alpentälern

Es ist seit langem bekannt , dass der Luftmassenaustausch
in alpinen Tälern und Becken gegenüber dem Flachland
herabgesetzt ist und somit dieselben Emissionen zu - un¬
ter Umständen erheblich - höheren Immissionen führen,
insbesondere in der kalten Jahreszeit. Die wichtigste Ursa¬
che dafür ist die in Abschnitt 2 .4 diskutierte Ansammlung
von Kaltluft und damit verbunden stark stabile Schich¬
tung in Tälern. Synoptische Winde setzen sich selten bis
in den Talgrund durch, und die Windgeschwindigkeit zu¬
folge der Talwindzirkulation ist meist deutlich schwächer
als der Wind außerhalb des Gebirges. Zudem kann durch
den tagesperiodischen Wechsel der im Tal kanalisierten
Winde belastete Luft rezirkulieren , wobei die Hangwinde
nur einen durch die Stabilität begrenzten und speziell im
Winter meist geringen Austausch bewirken . Dies wird zum
Beispiel durch die Ergebnisse von WOTAWA et al. (2000)
illustriert : Ein statistisches Modell mit aktuellen meteo¬
rologischen und Emissionsdaten als Input erklärt für den
Bereich Innsbruck im Winter nur rund 30 % der Varianz;
wenn man jedoch die Konzentration am Vortag mit einbe¬
zieht, steigt dieser Wert auf rund 70 % (73 % nachts und
66 % tags) . Zudem ist die Frühspitze im Mittel um einen
Faktor 9 ( !) höher als an einem Flachlandstandort südlich
von Wien mit vergleichbaren Verkehrsemissionen.
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In den Jahren 2005 bis 2007 widmete sich das INTER-
REG -Projekt ALPNAP dem Thema Luftverschmutzung,
Verkehrslärm und Gesundheit im Alpenraum (http ://www.
alpnap .org) . Das als Resultat des Projekts produzierte
Handbuch (HEIMANN et al. 2007) wird zur vertieften
Beschäftigung mit dieser Problematik empfohlen.

5.2 .2 Vertikaltransport von Luftbeimengungen

Nächtliche Hangabwinde können frische Luft in belaste¬
te Gebiete, zum Beispiel von Städten, heranführen . Die
Stadtklimatologie spricht hier von „Frischluftschneisen“ .
Allerdings ist die Wirksamkeit dieses Prozesses in tiefen
Tälern begrenzt , durch die zunehmende Stabilisierung
der Schichtung im Bereich des Talbodens, oder aber auch
durch die mögliche Advektion von tagsüber in höheren
Schichten akkumulierten oder großräumig herangeführten
Schadstoffen. So kann zum Beispiel ozonbelastete Luft
aus höheren Schichten ins Tal gelangen (PREVÖT et al.
2000b , SEIBERT et al. 2000) .

Umgekehrt wird entlang eines sonnenbeschienenen
Hanges schadstoffbelastete Luft vom Talboden in Regio¬
nen mit sehr geringen Emissionen transportiert . Dies führt
insbesondere dazu , dass Spurenstoff-Messungen auf Berg¬
observatorien relativ häufig von Emissionen in den Tälern
oder dem angrenzenden Flachland beeinflusst werden . Seit
den 1980er Jahren werden auf den alpinen Hochgebirgsob-
servatorien Sonnblick und Jungfraujoch (später auch auf
der Zugspitze beziehungsweise am Schneefernerhaus) in
zunehmendem Ausmaß auch Spurenstoffbeobachtungen
durchgeführt . In den 1990er Jahren wurden im Projekt
ALPTRAC (WAGENBACH2000) Spurenstoffe an hoch¬
alpinen Standorten in der Luft und in der Schneedecke
untersucht , in der Erwartung , dort Hintergrundbedingun¬
gen vorzufinden . Es zeigte sich aber, dass relativ häufig er¬
höhte Konzentrationen von Wasserdampf, anthropogenem
Aerosol und anderen Grenzschichttracern gefunden wur¬
den , selbst an einem Standort wie dem Jungfraujoch , das
auf rund 3500 m liegt und dessen unmittelbare Umgebung
stark vergletschert ist (GÄGGLER et al . 1995, BALTEN-
SPERGER et al. 1997, SEIBERT et al . 1998) . Aus dem Ta¬
gesverlauf mit einem Maximum am Nachmittag bis Abend
und dem bevorzugten Auftreten dieser Grenzschichttra¬
cer unter weniger stabilen Verhältnissen geht hervor, dass
thermische Zirkulationen eine wesentliche Rolle dabei
spielen. Auch wenn diese nicht bis zu den vergletscherten
Kämmen reichen, bringen sie Grenzschichtluft doch so
weit in die Höhe, dass der restliche Transport durch den
synoptischen Wind und dynamische Hebung bewerkstel¬
ligt werden kann . Allfällige Bildung konvektiver oder
auch dynamischer Hebungswolken erleichtert diesen Pro¬
zess weiter (Abb. 3 -9) .

Diese Problematik macht es schwierig, solche Messungen
korrekt in der inversen Modellierung von Spurenstoff¬
quellen einzubauen (STOHL et al. 2009, BRUNNER et al.
2013) . Man versucht , dem durch Datenfilter entgegenzu¬
wirken , bei denen Messungen mit Einfluss aus dem Nah¬
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Abb . 3-9 : Schematische Darstellung der Mechanismen des Trans¬
ports von Grenzschichtluft bis zu den höchsten Gipfeln, nach
SEIBERT 1996.

oder Regionalbereich ausgeschlossen werden sollen. Diese
Filter können zum Beispiel auf Perzentilen oder einer Aus¬
wahl der Tageszeitberuhen , oder auch Messdaten geeigne¬
ter Tracer wie Wasserdampf oder Radon verwenden . Die
Verwendung von Modelldaten mit hoher Auflösung bringt
hier einen großen Gewinn (LANGHANS et al. 2013) , aber
auch bei 2 km (operationeil bei MeteoSchweiz) werden
noch nicht alle Prozesse realistisch beschrieben.

Vertikale Transportprozesse durch thermische Zirkulation
in Gebirgen sind auch regional und möglicherweise global
von Bedeutung für den Austausch von Spurenstoffen und
Wasserdampf, unter Umständen auch von fühlbarer Wär¬
me , zwischen Grenzschicht und freier Atmosphäre . Dies
wurde zuerst für die Iberische Halbinsel (MILLAN et al.
1996 , und andere Arbeiten des Autors) und Südkalifornien
(LU und TURCO 1994) erkannt

Im Alpenraum haben im Rahmen des bereits erwähnten
Projekts VOTALP FURGER et al . (2000) sowie PREVÖT
et al. (2000a) festgestellt , dass Hangwinde wesentlich für
den Export von Luftschadstoffen in die Atmosphäre über
den Bergkämmen sind. Im Nachfolgeprojekt CHAPOP
konnten HENNE et al . (2004) dies auch anhand von flug¬
zeuggestützten Lidarmessungen anschaulich demonstrie¬
ren . Sie prägten auch den Begriff des „topographic ven-
ting“

. HENNE et al . (2005) konnten dann diese Effekte
auch in Radiosondendaten aus Payerne und Mailand als
Erhöhung der spezifischen Feuchte um bis zu einem Drittel
in der Schicht von 2500 bis 4000 m bei der Überquerung
der Alpen nachweisen . Schließlich gelang WEIGEL et al.
(2007) im Kontext des Projekts MAP mittels ARPS -Simu-
lationen eine realistische numerische Reproduktion und
Quantifizierung dieses Phänomens für das Leventina -Tal
südlich des Gotthard-Passes . Ähnlich wie HENNE et al.
(2004) konnten GOHM et al . (2009) im Inntal die Trans¬
portprozesse durch einen asymmetrischen Hangwind an¬
hand der aus dem Flugzeug gemessenen Aerosolverteilung
eindrucksvoll demonstrieren (Abb . 3 -10) ; in dieser Abbil¬
dung ist auch erkennbar, dass die Stabilitätszunahme in
etwa 1200 m NN mit einem starken Detrainment einher¬
geht, entsprechend der Theorie von Vergeiner.
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Vertical profiles of potential temperature
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Abb . 3 -10 : Flugzeug-Messungen im Inntal bei Schwaz am 24 .1 .2006 , ca . 14 UTC ( 15 MEZ ) , (a) Profil der potentiellen Temperatur,
(b) Vertikalschnitt der Aerosol-Rückstreuintensität (relative Einheiten) aus einem nach unten schauenden Lidar. Quelle: GOE1M et al.
(2009) , dort als Abb . 3a und 7c , Abb . 3a vereinfacht . Dank an A . Gohm für die modifizierte Version.

In jüngster Zeit wurden thermische Windsysteme und
ihr Einfluss auf Transporte von Luftbeimengungen an¬
hand von LES - Simulation über idealisierter Topographie
untersucht (siehe SCHMIDLI und ROTUNNO 2010,
SCHMIDLI 2013 , BURNS und CHEMEL 2014 , LANG
et al . 2015 , und darin enthaltene Zitate) .

5. 3 Lärmausbreitung

Lärm ist in von Hauptverkehrsadern durchzogenen Alpen¬
tälern ein besonderes Problem . Es wird nicht nur durch
räumliche Drängung von Verkehrsinfrastruktur (Schiene
und/oder Straße) und Siedlungsgebiet verursacht , sondern
auch durch weitere topografische Aspekte verschärft . Das
Projekt ALPNAP (2004- 2007) hat sichdaher nebenFragen
der Schadstoffbelastung auch der Lärmbelastung im al¬
pinen Terrain zugewandt (HEIMANN et al . 2007) . Hier
sollen die wesentlichsten Aspekte kurz charakterisiert wer¬
den, auch wenn nicht alle davon mit thermischen Zirkulati¬
onen in Verbindung stehen. Zunächst sind Orte mit direkter
Sichtverbindung zu Schallquellen - etwa vom Hang zum
Talboden - verstärkt betroffen , da die Schallabsorption am
Boden bei Ausbreitung durch die freie Luft wegfällt . Dann
kommt es - wie auch im Flachland - zu einer Advektion des
Schalls durch den Wind, verstärkt bei Inversionslagen, wel¬
che eine Refraktion nach unten bewirken . Allerdings sind,
wie oben erklärt , Inversionen in Alpentälern häufiger und
stärker. Die Refraktion hängt aber nicht nur von der Stabi¬
lität, sondern auch vom Windgeschwindigkeitsprofilab . Sie
ist besonders extrem in der dünnen , aber besonders stabilen
und von starker Scherung begrenzten Hangabwindschicht,
die einen Schallleiter darstellen kann (ähnlich einem Licht¬
wellenleiter) . Auch gegen den Wind breitet sich der Schall
so hangauf aus, und kann sogar scheinbar geschützt hinter

einer Hangkante gelegene Gebäude erreichen (siehe Abb.
3 -1 lb , Marke 2) . Andererseits kann die Aufwärts -Refraktion
tagsüber (Abb . 3 - lla ) in Kombination mit der Topografie
bewirken , dass näher gelegene Stellen (Marke 3 ) weniger
lärmbelastet sind als weiter entfernte (Marke 4) .

c o I d

Abb . 3- 11 : Schematische Darstellung verschiedener Aspekte der
Lärmausbreitung in alpiner Topografie (a) tags und (b) nachts.
Hellblaue Pfeile bezeichnen die Schallausbreitung , dunkelblaue
Hangwinde . Man beachte insbesondere die Schallleitung in der
Hangabwindschicht zu einem scheinbar geschützt liegendem
Haus in (b) . Aus HEIMANN et al. (2007), S . 96 - 97.

c o I d
I m
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6 Ausblick

Auch wenn die Untersuchung thermischer Zirkulationen
im Gebirge eine lange und umfangreiche Tradition hat, sind
noch nicht alle Probleme gelöst. Numerische Simulationen
sind vor allem mit dem Problem konfrontiert , dass eine
große Breitevon räumlichen Skalenmiteinander interagiert.
Hangwinde sind ein Phänomen, das nur mit hochaufge¬
lösten „Large-Eddy“ -Modellen gut simuliert werden kann,
und ihr Resultat ist für alle größeren Skalen entscheidend -
ein großes Alpental oder gar die ganzen Alpen können
aber nicht mit so hoher Auflösung simuliert werden . Ein¬
fache Modelle ähnlich wie das Segelflug-Vörhersagemodell
ALPTHERM (LIECHTI und NEININGER 1994) werden
dadurch behindert , dass das Profil der statischen Stabilität
überall bekannt sein müsste. Die vorhandenen Messungen
reichen dafür aber bei weitem nicht aus . Dies dürfte auch
die Entwicklung einer von ROTACHet al. (2014) zu Recht
geforderten Parametrisierung der Vertikaltransporte durch
thermische Zirkulationen über Gebirgen in großräumigen
Modellen erschweren.
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M . DORNINGER

Topografische und meteorologische Faktoren
für extrem tiefe Temperaturminima in Kaltluftseen

Topographical and meteorological aspects leading to extreme low
temperature minima in cold -air pools

Zusammenfassung
Die Faktoren , die zur Ausbildung von Kaltluftseen mit extrem tiefen Tempertaturminima führen , wer¬
den diskutiert . Spezielle Geländeformen, wie Mulden und Becken fördern die Ausbildung von Kaltluft¬
seen. Form , Größe und Höhenlage sind die entscheidenden Parameter . Die vorherrschende Luftmasse
bestimmt das grundlegende Potential des Temperaturminimums . Die Energiebilanz am Erdboden , auf
die eine Schneeaullage besonders Einfluss nimmt , die Feuchte und die Windstärke sind weitere bestim¬
mende Faktoren . Minima von bis zu - 50 °C und Tagesgängevon 40 °C können unter idealen Bedingun¬
gen beobachtet werden . Derartige Bedingungen stellen besondere Anforderungen an die Messeinrich¬
tungen , welche ebenfalls diskutiert werden.

Summary
Factors leading to cold-air pools with extreme low temperature minima are discussed . The specific shape
of basins and sinkholes Support the development of cold-air pools. Size , shape and altitude are the vital
Parameters . The prevailing air-mass determines to a large extent the potential for low temperature mi¬
nima . The surface energy balance including the effect of the snow pack , moisture and wind speed are
further crucial parameters . Minima of up to - 50 °C and diurnal ranges of about 40 °C can be observed
under ideal conditions. Such a harsh environment causes specific requirements on the measuring System
which are discussed as well.

1 Einleitung

Die Zunahme der Temperatur mit der Höhe, sogenannte
Temperaturinversionen, stellen sehr stabile Verhältnisse
in der Atmosphäre dar. Luftpakete , welche, zum Beispiel
durch die erzwungene Überströmung eines Hindernisses,
vertikal ausgelenkt werden , werden sofort wieder nach dem
Archimedischen Prinzip in ihr Ausgangsniveau zurückge¬
führt.

Die Mechanismen, die zu Inversionen führen , sind:
a) Aufgleiten von Warmluftmassen (Warmluftadvektion)

auf kühlere Luftmassen oder - vice versa - durch Ein¬
fließenvon Kaltluftmassen (Kaltluftadvektion) und Ab¬
heben der wärmeren Luft in den unteren Atmosphären¬
schichten,

b) großräumiges Absinken in einem Hochdruckgebiet,
c) nächtliche Ausstrahlung an der Erdoberfläche und so¬

mit durch Abkühlung der untersten Luftschichten.

Abb . 4 -1 (a) bis (c) zeigen die drei Typen unterschiedlicher
Temperaturinversionen am Beispiel von Vertikalprofilen
der Temperatur und Taupunkttemperatur als Feuchtemaß
aus Radiosondenaufstiegen. In Abb . 4 - 1 (a) findet sich eine
Frontfläche zwischen 900 und 950 hPa gekennzeichnet
durch eine Zunahme der Temperatur und Taupunkttempe¬
ratur mit der Höhe. Abb . 4 - 1 (b) zeigt ein Beispiel für eine
Absinkinversion. In etwa 870 hPa nimmt die Temperatur
wiederum mit der Höhe stark zu bei gleichzeitiger Abnah¬
me der Taupunkttemperatur . Meist ist dadurch auch die
Höhe der atmosphärischen Grenzschicht definiert . Schluss¬
endlich definieren die Profile von Abb . 4 - 1 (c) das Resultat
einer ungestörten Strahlungsnacht im Inntal bei Innsbruck
mit der tiefsten Temperatur direkt am Erdboden und einer
Zunahme bis knapp unter Kammniveau . In einem offenen
Tal kann die Kaltluft entlang des Tales als Talauswind in der
Nacht ausfließen, wie auch der Westwind (entspricht dem
Talauswind bei Innsbruck) in den untersten Schichten des
Aufstieges anzeigt . Sie wird durch absinkende und damit



44 M . Dorninger : Topografische und meteorologische Faktoren
für extrem tiefe Temperaturminima in Kaltluftseen

promef, Heft 98

10393 Lindenberg

400 W

-10 0 10 20 30 40
University of Wyoming18Z15 Oct2015

>

SLAT52.21
SLON14.12
SELV112.0
SHOW5.74
LIFT16.42
LFTV16.58
SWET139.0
KINX24.30
CTOT2110
VTOT2130
TOTL42.40
CAPE0.00
CAPV0.00
CINS0.00
CINV0.00
EQLV-9999
EQTV-9999
LFCT-9999
LFCV-9999
BRCH0.00
BRCV0.00
LCLT277.5
LCLP962.1
MLTH280.6
MLMR5.47
THCK5527.
PWAT24.36

(a)

10868 Muenchen -Oberschlssheim
100 iimTvjtt ivj m u ^ n

-80 -70 -60 -50 -40 -30 -20 -10 0 10 20 30 40
00Z03Dec2015 University of Wyoming

SLAT4825
SLON11.55
SELV492.0
SHOW11.55
LIFT12.18
LFTV12.19
SWET66.05
KINX-18.3
CTOT-2.50
VTOT27.58
TOTL25.00
CAPE0.00
CAPV0.00
CINS0.00
CINV0.00
EQLV-9999
EQTV-9999
LFCT-9999
LFCV-9999
BRCH0.00
BRCV0.00
LCLT275.5
LCLP918.0
MLTH262.4
MLMR4.99
THCK5512.
PWAT6.90

(b)

11120 LOWIInnsbruck -Flughafen
100 IM UM I

-80 -70 -60 -50 -40 -30 -20 -10 0 10 20 30 40
03Z27Dec2015 University of Wyoming

SLAT47.26
SLON11.35
SELV593.0SHOW9.26
LIFT1636
LFTV16.33
SWET24.01
KINX-2.30
CTOT9.70
VTOT26.70
TOTL36.40
CAPE0.00
CAPV0.00
CINS0.00
CINV0.00
EQLV-9999
EQTV-9999
LFCT-9999
LFCV-9999
BRCH0.00
BRCV0.00
LCLT267.1
LCLP830.6
MLTH281.7
MLMR2.96
THCK5483.
PWAT6.32

(C)

Abb . 4 -1 : Radiosondenaufstiege von (a) Lindenberg für den
15 . Oktober 2015,18UTC , Frontfläche; (b) München-Oberschleiß-
heim für den 3 . Dezember 2015 , 00 UTC, Absinkinversion und
(c) Innsbruck-Flughafen für den 27. Dezember 2015,03 UTC , Bo¬
deninversion . Quelle: weather.uwyo .edu/upperair/sounding .html.

potentiell wärmere Luft aus der Atmosphäre ersetzt , kühlt
neuerlich ab und der Talauswind kann weiter bestehen . In
einer Mulde oder Becken, gegebenenfalls auch als Dolinen
(vom slawischen „dolina“ für Tal , Sinkhöhle) bezeichnet,
ist die Möglichkeit des Ausflusses nicht gegeben und die
Kaltluft kann die ganze Nacht weiter auskühlen . Derart ge¬
bildete Kaltluftseen zeichnen sich durch sehr tiefe Tempe-
raturminima , hohe Tagesgängeund extreme Temperaturin¬
versionen aus . Den physikalischen Prozessen, die zu diesen
Extremen führen , ist der vorliegende Artikel gewidmet.

Kaltluftseen treten in sehr unterschiedlichen räumlichen -
meist durch topografische Faktoren gegeben - und zeitli¬
chen - meist durch meteorologische Faktoren gegeben -
Skalen auf. Diese reichen von wenigen Metern vertikaler
Mächtigkeit und einer „Lebensdauer“ von wenigen Stun¬
den bis zu einer Mächtigkeit von mehreren hundert Metern
und einer Lebensdauer von mehreren Tagen im Extrem¬
fall bis zu wenigen Wochen. Vor allem bei persistenten
und großflächigen Kaltluftseen finden die unter a) bis c)
genannten Prozesse in unterschiedlichen Kombinationen
gleichzeitig statt.

2 Die Entdeckung extrem tiefer Temperaturminima in
Dolinen

SpezifischeUntersuchungen der mikroklimatischen Bedin¬
gungen in Dolinen können bis in die 20er und 30er Jahre
des 20 . Jahrhunderts zurückverfolgt werden . Die ersten
Studien wurden von F. Ruttner, damaliger Leiter der Bio¬
logischen Station Lunz am See in Niederösterreich und W.
Schmidt, Professor am Institut für Meteorologie und Geo¬
physik der Universität Wien und gleichzeitig Direktor der
Zentralanstalt für Meteorologie und Geodynamik durchge¬
führt . Unter ihrer Leitung wurde ein Messnetz bestehend
aus 13 Messstellen in der Region um Lunz am See zur
Bestimmung des Mikroklimas eingerichtet. Eine davon be¬
fand sich auf der Gstettneralm , jener Doline, die heute als
Grünloch bezeichnet wird . Das Grünloch hegt in den stei¬
risch-niederösterreichischen Kalkalpen am Dürrenstein¬
plateau südwestlich des Großen Hetzkogels (Abb . 4-2 (a)) .
Der tiefste Punkt der annähernd kreisförmigen Doline liegt
auf 1270 m Seehöhe, der Lechnersattel als tiefstgelegener
Sattel liegt auf 1320 m . Die begrenzenden Berge erreichen
Höhen zwischen 1500 m und 1600 m. Der Dolinenboden
hat einen Durchmesser von rund 200 m mit einem kleinen
Tümpel von circa 5 m Durchmesser in der Mitte (Abb . 4 -2
(b)) . Die Hänge sind bewaldet , Legföhren im unteren Be¬
reich der Doline sind ein Indikator für die tiefen Tempe¬
raturen in diesem Mikroklima . Der Dolinenboden ist mit
Gräsern und krautigen Pflanzen bewachsen . Das Gebiet
liegt im Bereich des Nordstaus und hat daher relativ hohe
Jahresniederschlagssummen von mehr als 2000 mm . In
niederschlagsreichen Winterhalbjahren kann die Schnee¬
decke eine Mächtigkeit von bis zu 4 m erreichen.

Bereits im ersten Winter von 1928/1929 wurden Tempe¬
raturen von unter -45 °C gemessen. Diese Werte wurden
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Abb . 4 -2 : (a) Karte des Grünlochs und seiner näheren Umgebung
sungswesen) , (b) Foto vom Grünloch mit Blick nach Norden.

jedoch angezweifelt und daher weitere Alkoholthermome¬
ter zur Redundanzmessung im Grünloch angebracht. Die
extrem tiefen Minima bestätigten sich. RUTTNER (1931)
vergleicht die Temperaturverläufe während einer Schön¬
wetterperiode vom 19. - 25 . Jänner 1930 sämtlicher Stati¬
onen des Messnetzes . Deutlich hebt sich das Grünloch mit
den tiefen Minima und den höchsten Tagesgängen von et¬
was mehr als 25 °C von den anderen Stationen ab . Nach
drei Jahren wurden sämtliche Stationen des Messnetzes,

Österreichische Karte 1:50 000, Bundesamt für Eich- und Vermes-

welche aus Thermohygrographen und mehreren Luft- und
Bodenthermometern bestanden , wieder abgebaut, nur im
Grünloch wurde ein Minimumthermometer weiterhin be¬
trieben , welches in unregelmäßigen Abständen bis Ende
1942 abgelesen wurde . Dann musste die Messreihe kriegs¬
bedingt beendet werden . Tabelle 4 -1 fasst die Ergebnisse
nach AIGNER (1952) zusammen . Insgesamt wurden acht
mal Temperaturen von unter -50 °C registriert , mit ei¬
nem absoluten Minimum von -52,6 °C in der Periode vom

(aus

Tab . 4 -1 : Temperaturminima im Grünloch (Gstettnerboden ) von 1928 bis 1942 . Gelb markiert das absolute Minimum der Zeitreihe.

Jahr | Tag
1928

1929

1930

Jahr Tag Jahr Tag Jahr Tag
2 . VII. 8 . XII. 1935 13 . III. 1939 2 . II.

-4,0 36,0 -40,0 -44,0
24 . IX. 1931 10 . II. 28 . III. 4 . III.

-27,9 -44,8 -26,2 - 52,0
22 . X. 31 . III. 6 . V. 20 . III.

- 11,2 -23,2 - 11,4 -47,9
26 . XI. 8 . XII. 16 . V. l . IV.

-31,5 - 39,5 - 10,0 -28,9
22 . II. 1932 19 . 11. 27 . VI. 1940 3 . 1.

-45,0 - 52,6 - 3,9 - 37,3
4 . 1. 4 . III. 24 . VIII. 10 . II.

-45,0 - 18,0 -49,1 - 51,8
4 . III. 20 . IX. 1936 11 . II. 7 . IV.

24,8 - 18,9 -49,2 - 30,9
8 . IV. 1933 2 . 1. 17 . IV. 10 . XII.

- 17,2 -40,7 - 8,4 -27,9
3 . VI. 20 . II. 17 . V. 1941 18 . 1.

-6,9 -49,5 - 9,4 -40,3
5 . VIII. 25 . III. 8 . VIII. 27 . II.

- 8,0 - 50,2 - 16,5 - 51,5
23 . IX. 20 . IV. 13 . X. 25 . III.

-22,6 -42,2 -49,3 -48,5
2 . XII. 1934 11 . 1. 1937 12 . 1. 10 . IV.

-35,6 -49,2 -27,5 -20,8
3 . II. 6 . II. 2 . III. 1942 22 . II.

-48,0 - 32,5 -51,7 -49,8
10 . III. 6 . III. 27 . III. 30 . III.

- 19,6 -6,3 -28,7 - 38,7
5 . V. 13 . IV. 1938 12 . II. 20 . IV.

- 5,9 -23,5 -50,2 - 17,9
15 . VII. 11 . V. 30 . III. 10 . V.

-2,4 - 3,6 -43,0 -27,0
l . IX. 26 . VIII. 10 . XII. 20 . VI.

- 9,5 -43,0 -28,2 -20,8
20 . X. 1935 28 . II. 1939 8 . 1. 13 . XI.

-22,4 - 50,3 -30,8
8 . XII. 13 . III. 2 . II.
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19 . Februar bis zum 4 . März 1932 . Das ist die , zumindest
dem Autor bekannte , tiefste dokumentierte Temperatur in
Zentraleuropa . Es stellt sich die Frage nach den physikali¬
schen Mechanismen , welche zu diesen extremen Minima
führen . Was sind die topografischen und meteorologischen
Faktoren , die den Lebenszyklus eines Kaltluftsees bestim¬
men?

Frühere Untersuchungen befassten sich bereits mit den
verschiedenen Parametern , die für die Ausbildung extre¬
mer Minima verantwortlich sind. LAUSCHER (1937) un¬
tersuchte das Strahlungsklima der Stationen im Messnetz
unter Berücksichtigung der Sonnenbahnen und der natür¬
lichen Horizonte . SAUBERER und DIRMHIRN (1954,
1956) verwendeten Fesselballone, Pilotballone und Tem¬
peraturmessungen an den Hängen , um die Vertikalprofile
der Temperatur und des Windes im Kaltluftsee des Grün¬
loches und darüber zu studieren . Im Winter 1960/1961 stat¬
tete LITSCHAUER (1962) insgesamt 12 Dolinen (darunter
auch das Grünloch) und Becken unterschiedlicher Größe
in Österreich mit Thermographen und Minimumthermo-
metern aus und behandelte die Einflüsse des Volumens,
Seehöhe und Hangneigungen auf die Temperaturverläufe.

Es gibt eine Vielzahl von Dolinen in den nördlichen und
südlichen Kalkalpen . Dolinen bilden sich bevorzugt in
kalksteinhaltigen Gebirgsstöcken durch Lösungsprozesse,
wie auch zum Beispiel im Toten Gebirge, am Dachstein,
im Tennengebirge und auch im Steinernen Meer, wo sich
Deutschlands bekannteste Doline, der Funtensee , befindet.

Das Grünloch hat sicher kein Alleinstellungsmerkmal aber
den Vorteil der relativ leichten Erreichbarkeit. Studien zu
Kaltluftseen wurden auch in Slowenien, Japan, Großbritan¬
nien und vor allem in den USA durchgeführt . In der Doline
Peter Sinks im Norden von Utah auf 2400 m gelegen, wur¬
de mit -56 °C die zweitniedrigste Temperatur in den USA
außerhalb Alaskas gemessen. Besonders intensiv beforscht
wurde in den letzten Jahren der Meteor Crater in Arizona,
ein durch einen Meteoriteneinschlag verursachter Krater,
welcher durch seinen kreisrunde Form und dem semiariden
Klima ein ideales Freiluftlabor zum Studium von Kaltluft¬
seenbildet (WHITEMAN et al . 2008, LEHNER et al . 2016) .

Im Winter 2001/2002 wurden die Messungen im Grünloch
mit einer Intensivmesskampagne wieder aufgenommen
(STEINACKER et al . 2007) und vom Institut für Meteo¬
rologie und Geophysik der Universität Wien jeden Winter
fortgeführt , seit 2004 durchgehend über das ganze Jahr.
Die operationeilen Stationen bestehen aus Hobo-Tempera-
tursensoren . Die Stationen sind strahlungsgeschützt aber
nicht zwangsbelüftet . Eine Station befindet sich direkt am
tiefsten Punkt der Doline (Abb . 4 -3 (a)) . Eine Vergleichs¬
station befindet sich am Dolinenrand am Ahornboden in
1410 m Seehöhe (Abb . 4 -3 (b)) über dem Kaltluftsee des
Grünlochs . Die Station am Dolinenboden besteht aus drei
Sensoren, welche im Abstand von 1 bis 1,2 m an einer
Alustange montiert sind. Die dazugehörigen Logger sind
in einem kleinen Schaltschrank direkt über dem Erdboden
angebracht. Die Elektronik der Logger würde bei den ext¬
rem tiefen Temperaturen ausfallen und soll durch die iso-

Abb . 4 -3 : (a) Sensoranordnung Grünloch Dolinenboden : Drei Temperatursensoren mit 1,2 m , 2,2 m und 3,2 m Abstand über Grund;
(b) Ahornboden : Drei Temperatursensoren mit 2 m Abstand über Grund.
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lierende Schneedecke im Winter geschützt werden . Am
Ahornboden besteht die Station aus zwei bis drei Tempe¬
ratursensoren aus Redundanzgründen , welche in gleicher
Höhe auf 2,5 m angebracht sind. Aufgrund der exponierten
Lage des Ahornbodens wird der Schnee partiell abgeweht,
sodass hier nicht die mächtigen Schneedecken des Grün¬
lochs erreicht werden.

3 TopografischeFaktoren

Für die Temperaturverhältnisse in einer Doline oder Be¬
cken sind topografische Faktoren wesentlich. Dazu zählen
die Größe und Form der Doline und die Höhenlage.

3. 1 Größe und Form der Doline

Die Größe und die Form der Doline oder mit anderen Wor¬
ten die Dolinengeometrie, sind bestimmende Faktoren für
das Minimum , dem Tagesgang und der Inversionsstärke
in der betreffenden Doline. Der Horizontüberhöhung und
damit der Reduzierung der Abstrahlung in den gesamten
Halbraum wird durch den Sky -View-Faktor Rechnung ge¬
tragen . Dieser ist wie folgt als Verhältnis definiert:

^ ocl — sin 2 ß (1)

mit . I der verminderten Ausstrahlung aufgrund der Hori¬
zontüberhöhung und. I„ der idealen Ausstrahlung bei frei¬
em Horizont . Der Winkel ß ist der Höhenwinkel, welcher

im Realfall aufgrund der sehr unterschiedlichen Kamm¬
linienhöhe keine Konstante darstellt und für jeden Winkel-
abschnitt des Azimuts bestimmt werden muss.

WHITEMAN et al . (2004) haben Temperaturverläufe von
fünf verschieden geformten Dolinen in unmittelbarer Nähe
des Grünlochs verglichen . Die Dolinen liegen nur wenige
hundert Meter voneinander entfernt, zeichnen sich aber
gemäß Abb . 4-4 durch eine sehr unterschiedliche Geome¬
trie aus . Während im Grünloch DO und der Seekopfalm
Dl noch ein deutlich ausgeprägter Dolinenboden gegeben
ist („Pfannenform“) , stellen die Dolinen D2-D4 typische
Trichterdolinen unterschiedlicher Tiefe dar. Tabelle 4-2
gibt wesentliche topografische Faktoren der Dolinen wider,
wie Sattelhöhe h, Durchmesser und Volumen bei dieser
Höhe und dem Sky -View-Faktor. Die Zeitreihen der Tem¬
peratur der fünf Dolinen und für eine Hintergrundstation
am nahegelegenen Kleinen Hühnerkogel (Seehöhe: 1600
m) für mehrere aufeinanderfolgende Schönwettertage sind
in Abb . 4 -5 dargestellt. Während sich in den Dohnen ty¬
pische Tagesgänge der Temperatur ausprägen, zeigt die
freigelegene Bergstation am Kleinen Hühnerkogel nur ge¬
ringe nicht tagesbezogenen Schwankungen. In den Dolinen
Grünloch und Seekopfalm finden sich sehr ähnliche Mini¬
ma bei vergleichbarem Sky -View -Faktor, obwohl sich die
Luftvolumina um mehr als den Faktor 10 unterscheiden.
WHITEMAN et al. (2004) schließen daraus , dass der Sky-
View-Faktor das entscheidende topografische Merkmal
einer Doline darstellt . Andererseits darf das Volumen des
Kaltluftsees nicht zu klein werden, da sich sonst geringste

Tab . 4 -2 : Topografische Charakteristik der fünf Dolinen aus Abb . 4 -4 . Sky -View-Faktoren für DO , D2-D4 nach LITSCHAUER ( 1962),
für Dl aus direkten Messungen (nach WHITEMAN et al. 2004) .

Doline Seehöhe des
Dolinenbodens (m)

Sattelhöhe h des
tiefsten Sattels (m)

Durchmesser
auf Sattelhöhe (m)

Luftvolumen bis
Höhe h in (m3)

Sky -View-
Faktor fv

DO Grünloch 1270 54 600 7 000 000 0,91

Dl Seekopfalm 1368 26 250 550 000 0,88

D2 1393 7 45 2 700 ~0,7

D3 1381 19 75 19 300 ~0,6

D4 1372 22 76 41 000 ~0,6

Durchmesser in m

5. Dez.30. Nov. 1. Dez. 2. Dez. 3. Dez. 4. Dez.

Zeit (LT)

- DO - Dl - D2 - D3 - D4 - HK

Abb . 4 -4 : Querschnitte durch die fünf Dolinen . DO Grünloch,
Dl Seekopfalm, D2 -D4 unbenannt . Linie für DO startet am
Lechnersattel (nach WHITEMAN et al . 2004) .

Abb . 4 -5 : Zeitreihen der Temperaturen an den tiefsten Punkten
der fünf Dolinen und der Hintergundstation am Kleinen Hühner-
kogel (HK) vom 30 . November bis 5 . Dezember 2001.
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Abb . 4 -6 : Unterer Teil der Schachtdoline „Eisgrube“
, aufgenom¬

men am 31 . Juli 2006 . Sichtbar sind drei Temperatursensoren im
Abstand von 1 m und die etwa 2 m mächtige Schneedecke.

V •_?!

Zeit (LT)
— Almhütte — EG lm EG 2m EG 3m — EG 4m — EG 5m
— EG 6m — EG 7m EG 8m — EG 9m — EG 10m

Abb . 4 -7 : Zeitreihen der Temperatur vom 8 . bis 15 . September
2006 der Sensorlinie in der Eisgrube (EG) und bei der Almhütte.
Abstände geben vertikale Entfernung vom Dolinengrund an.

an den Rändern der Doline und bei der Almhütte auf dem
Plateau auf . Am Dolinengrund gibt es nur geringe Ta¬
gesschwankungen . Ebenso verschiebt sich das Maximum
der Temperaturinversion . Während es normalerwiese in
der Nacht auftritt , wenn es in der Doline am kältesten
ist , ist es in der Eisgrube genau umgekehrt . Die stärkste
Inversion tritt zu Mittag auf , wenn es auf dem Plateau
am wärmsten ist . Zu diesem Zeitpunkt wurden auch die
stärksten Inversionen gemessen mit mehr als 1 K m 1,
stärker als im Grünloch in den Nachtstunden.

Störungen unmittelbar auf den Temperaturverlauf auswir¬
ken , wie anhand des Verlaufes in Doline D2 demonstriert.

Ein Extrembeispiel eines geringen Sky-View-Faktors
stellen sogenannte Schachtdolinen dar . Die vertika¬
len Wände der Schachtdoline Eisgrube in der Nähe des
Ötschers (etwa 12 km Luftlinie vom Grünloch in öst¬
licher Richtung ) wurden im Sommer 2006 mit Tem¬
peratursensoren im vertikalen Abstand von rund 1 m
ausgestattet . Diese Doline , auf
1400 m Seehöhe gelegen , hat ei¬
nen Durchmesser von 10 m und
eine Tiefe ebenfalls von 10 m , das
ergibt einen Sky-View-Faktor von
0,2 . Die Doline befindet sich auf
einem Plateau und wird im Win¬
ter durch Schneeverwehungen
fast vollständig aufgefüllt . Die
mikroklimatischen Bedingungen
in der Doline bewirken , dass die
Schneedecke während des gesam¬
ten Jahres nicht vollständig abtaut.
Abb . 4 -6 zeigt die unteren drei
Temperatursensoren mit der noch
etwa 2 m mächtigen Schneedecke.
Das Bild wurde am 31 . Juli 2006
aufgenommen . Abb. 4 -7 stellt die
„verkehrte Welt“ der Eisgrube dar.
Die stärksten Tagesgänge treten

3. 2 Höhenlage

Generell nehmen die Temperaturen mit der Höhe ab.
Mit der dadurch bedingten tieferen Ausgangstempe¬
ratur wird das Auftreten tieferer Minima bei gleicher
Luftmasse ermöglicht . Zur Untersuchung dieses Effek¬
tes wurden im Winter 2007/2008 gemeinsam mit dem
Institut für Geographie und Raumforschung der Uni¬
versität Graz fünf Dolinen im Bereich des Dachstein¬
gebirges in unterschiedlichen Seehöhen mit Tempera-

2 .800
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2 .400

2 .200

2 .000

1.800
Bereich der Waldgrenze

1.600

1.400

AWA
1.200

-14,2 -11,1 -9,1

trocken - isentroper Temperaturgradient in Grad C / 100m
Abb . 4 - 8 : Schematischer Höhenquerschnitt der Dolinen SSK Scheichenspitzkar, GBA Grafen¬
bergalm , KTL Kuhntal , MTB Miesbodenalm , AWA Augstwiesenalm , GRL Grünloch ; blaue
Dreiecke geben Bergspitzen an : HUK Hunerkogel, MUE Multereck, STZ Stoderzinken; x-Achse:
Temperaturdifferenz bezogen auf GRL bei trocken-isentroper Temperaturschichtung.
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Abb . 4 - 9 : Zeitreihen der Temperatur vom 10 . bis 11 . Februar 2008
der fünf Dolinen . GRL Grünloch , AWA Augstwiesenalm , MIB
Miesbodenalm , GBA Grafenbergalm , SSK Scheichenspitzkar.

tursensoren ausgestattet . Abb . 4 -8 stellt schematisch
die Höhenlage der fünf Dolinen und dem Grünloch dar.
Als Maximalabschätzung der unterschiedlichen Aus¬
gangstemperatur wird eine trocken -isentrope Schich¬
tung angenommen . Unter dieser Annahme startet die
höchstgelegene Doline , das Scheichenspitzkar , mit einer
mehr als 10 °C tieferen Temperatur als das Grünloch . Die
Temperaturverläufe für die Nacht vom 10 . auf den 11 . Feb¬
ruar 2008 in Abb. 4 -9 zeigen zunächst , dass das Scheichen¬
spitzkar als höchstgelegene Doline die tiefsten Tempera¬
turen aufweist , allerdings wird der Kaltluftsee kurz nach
Mitternacht aufgrund des durchgreifenden Höhenwindes
ausgeräumt . Das Grünloch stellt sich in der ersten Nacht¬
hälfte als die wärmste Doline heraus und zwar um rund
10 °C wärmer als die höchstgelegene . Es kann daher eher
alsZufallbezeichnetwerden,dassvomGrünlochdie tiefste
je gemessene Temperatur bekannt ist und dass es nicht an
deren spezifischen Eigenschaften lag . Andererseits führt
die exponierte Lage hochgelegener Dolinen dazu , dass
der Kaltluftsee windanfälliger wird . Tatsächlich hat sich
während des gesamten Winters 2007/2008 keine einzige
störungsfreie Strahlungsnacht auf dem Scheichenspitz¬
kar gefunden.

4 Meteorologische Faktoren

4. 1 Charakteristischer Temperaturverlauf während
einer Strahlungsnacht

Die Temperaturgänge im Grünloch und am Ahornboden
sind in Abb. 4 -10 (a, b) während einer Strahlungsnacht im
Sommer (28 .-29 . Juni 2011, links) und im Winter (23 .-24.
Jänner 2010 , rechts) gegenübergestellt. Beiden Kurven ist
gemeinsam, dass die Nachtlänge, selbst im Sommer, keinen
entscheidenden Faktor für das Temperaturminimum dar¬
stellt. Um Mitternacht sind bereits 90 % (Sommer) bis 98
% (Winter) des Minimumwertes ausgehend vom Tagesma¬
ximum erreicht . Die Tagesgänge sind deutlich unterschied¬
lich. Im Sommer beträgt er 19 °C im Winter 30 °C , typi¬
sche Größenordnungen für klare Nächte in der Doline . Am
Ahornboden außerhalb des Kaltluftsees sind die Tagesgän¬
ge geringer, zwischen 5 °C (Winter) und 10 °C (Sommer) .
Die sich bildende Kaltluft kann über die Plateauränder
abfließen und wird durch wärmere Luft aus der freien At¬
mosphäre ersetzt . Der Temperaturverlauf während der Ab¬
kühlungsphase wird von DE WEKKER und WHITEMAN
(2004) als Exponentialfunktion der Form

T ( t ) = ( T0
- Ta ) + Ta (2)

angegeben . Mit T(t) der Temperatur zum Zeitpunkt t in
°C , T0 der Temperatur zum Zeitpunkt t0 dem Beginn der
Abkühlungsphase in °C , t-t0 Zeitperiode ab dem Beginn
der Abkühlungsphase in Dezimalstunden , x der Zeitkon¬
stante der Exponentialfunktion in Dezimalstunden , je¬
ner Zeitperiode ab tg bei der die Temperatur 63,2 % des
Tiefstwertes erreicht hat (= 1- 1/e x 100 %) und Ta dem
asymptotischen Endwert der Funktion von Gleichung 1
für t —> < in °C , näherungsweise die Minimumtempera¬
tur . DE WEKKER und WHITEMAN (2004) fanden für
die Zeitkonstante x Werte reichend von 3,1 Stunden für
Dolinen , über 3,3 bis 5 Stunden für Täler, bis 6 Stunden
für flaches Terrain . Für das Grünloch geben sie für die
schneelose Nacht vom 2 . bis 3 . Juni 2002 einen Wert von
3 .2 Stunden an.

O -15

Zeit (LT)
— Grünloch — Ahornboden

Zeit (LT)
— T-Grünloch — Taupunkt-Grünloch — T-Ahornboden

Abb . 4 - 10 : Temperaturverläufe von Grünloch und Ahornboden für (a) 28 . bis 29 . Juni 2011 ( links) inklusive Verlaufder Taupunkttemperatur
und (b) 23 . bis 24 . Jänner 2010 (rechts) . SA = Sonnenaufgang, SU = Sonnenuntergang.
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Für die Temperaturverläufevom 28 . bis 29 . Juni 2011 (Abb.
4 -10 (a)) und vom 23 . bis 24 . Jänner 2010 (Abb . 4 -10 (b))
berechnen sich die Zeitkonstanten x zu 3,2 Stunden für den
sommerlichen Fall und bestätigen den Wert von DE WEK-
KER und WHITEMAN (2004) , für den winterlichen Fall
liegt der Wert mit 2,8 Stunden deutlich darunter . Umge¬
rechnet in eine mittlere Abkühlungsrate über diese Zeit¬
räume ergibt sich 3,4 K h 1 für den Sommer und ein mehr
als doppelt so hoher Wert mit 7 K h 1 für den Winter. Die
Inversionsstärken, bestimmt aus der Temperaturdifferenz
zwischen dem Grünloch und der Hintergrundstation am
Ahornboden , betragen rund 10 K im Sommer und 23 K im
Winter.

Die Auflösung des Kaltluftsees unterscheidet sich ebenfalls
markant zwischen Sommer und Winter. Die Erwärmung
am Dolinengrund setzt im Sommer bezogen auf den astro¬
nomischen Sonnenaufgang später ein als im Winter (Abb.
4 -10 (a, b)) . Der Grund liegt in der unterschiedlichen Hori¬
zontüberhöhung. In nordöstlicher Richtung , der Richtung
des Sonnenaufgangs im Sommer, befinden sich steilere
Flanken und eine um rund 100 m höhere Kammlinie als in
südöstlicher Richtung , der Richtung des Sonnenaufgangs
im Winter (Abb . 4-2 (a)) . Der Temperaturanstieg erfolgt in
beiden Saisonen annähernd linear, allerdings deutlich ra¬
scher und effektiver im Sommer. Im Winter wird ein Tem¬
peraturanstieg von 27 K in 4,5 h beobachtet , das entspricht
einem Temperaturanstieg von 6 K h 1. Im Sommer steigt die
Temperatur um 16 K in 1,5 h oder rund 10 K h 1

. Die Tem¬
peraturfluktuationen während des Tages im Sommerfall
sind ein Zeichen von reger konvektiver Aktivität im Do-
linenbereich. Strahlungsnächte (klare Nächte) , sind durch
geringe Bewölkung (maximal bis zu 1/8) und auch geringer
Windgeschwindigkeit oberhalb des Kaltluftsees gekenn¬
zeichnet. Diese Parameter ermöglichen eine störungsfreie
Ausbildung des Kaltluftsees . Eine subjektive Auswertung
der Temperaturverläufe in der Doline über siebeneinhalb
Jahre ergibt an circa 10 % aller Tage eine ungestörte Strah¬
lungsnacht. Eine Häufung findet sich im Sommer und
Herbst, wenn stabile Hochdruckwetterlagen eine Serie von
klaren Nächten bewirken.

4 .2 Die Rolle der Luftmasse

Einer der wichtigsten Parameter zur Ausbildung extrem
tiefer Temperaturminima ist die vorherrschende Luftmas¬
se . Typischerweise wird die Luftmasse durch die äqui¬
valentpotentielle Temperatur 8 e in der 850 hPa-Fläche
charakterisiert . <9e wurde aus den Radiosondenaufstiegen
von Wien (00 UTC) und Linz (03 UTC) extrahiert . Wien
liegt rund 100km in nordöstlicher Richtung , Linz liegt
etwa 75km in nordwestlicher Richtung vom Grünloch ent¬
fernt . In Abb . 4 -11 ist die Minimumtemperatur im Grün¬
loch gegen 8 e aufgetragen . Es wurden 141 klare Nächte
ausgewählt . Die Definition einer klaren Nacht erfolgte
nach dem Temperaturverlauf in der Doline . Punktwolken,
Korrelationskoeffizienten und Steigung der Regressions¬
geraden unterscheiden sich kaum , sodass die Luftmassen
über Wien und Linz als repräsentativ für das dazwischen-

Äquivalentpotentielle Temperatur in Kelvin

■ Wien_Sommer ♦ Linz_Sommer a Wien_Winter Linz_Winter
Wien_Sommer Linz_Sommer — Wien_Winter — Linz_Winter

Abb . 4 - 11 : Minimumtemperatur T^ im Grünloch in Abhän¬
gigkeit der äquivalentpotentiellen Temperatur 0 e für 141 Strah¬
lungsnächte stratifiziert nach Winter- und Sommerhalbjahr. 0 e
aus 850 hPa-Niveau der Radiosondenaufstiege Wien (00 UTC)
und Linz (03 UTC) bestimmt . Regressionsgeraden und Korrela¬
tionskoeffizienten r. Wien Sommer : Tmin = 0,42 0 e - 137, r = 0,85;
Linz Sommer: T^ = 0,45 0 e - 147 , r = 0,86 ; Wien Winter : T^ =
1,140 e - 356 , r = 0,88; Linz Winter : Tmin = 1,140 e - 358 , r = 0,87;
Entfernungen : Grünloch-Linz 75 km , Grünloch-Wien 100 km.

liegende Grünloch angesehen werden können . Bei einer
weiteren Unterteilung in ein Sommer- und Winterhalbjahr
treten deutliche Unterschiede zwischen den Jahreszeiten
zu Tage . Die Abhängigkeit des Temperaturminimums von
der Luftmasse ist im Sommer geringer als im Winter (etwa
0,4 °C K 1 im Sommer gegen 1,1 °C K 1 im Winter) . Dies
weist darauf hin , dass auch andere Faktoren neben der
Luftmasse eine entscheidende Rolle für das Temperatur-
minimum spielen, wie zum Beispiel der Bodenwärme¬
strom oder die Luftfeuchte . Eine spezielle Rolle nimmt
die Schneedecke ein . Durch ihre isolierende Wirkung
dem Boden gegenüber und der Wirkung als (fast) perfek¬
ter schwarzer Strahler im langwelligen Bereich gewinnt
die vorherrschende Luftmasse an Bedeutung für das Mi¬
nimum . In einem Temperaturbereich der Luftmasse zwi¬
schen 290 K und 295 K können Minima zwischen -15 °C
und -35 °C auftreten , abhängig davon, ob eine Schneede¬
cke vorhanden ist oder nicht. Besonders im Spätherbst tre¬
ten Fälle von energiearmer Luftmasse in Kombination mit
fehlender Schneedecke auf.

Die höchsten Minima übersteigen in keinem Fall einer kla¬
ren Nacht der gesamten Datenreihe 5 °C . Selbst bei tropi¬
schen Luftmassen mit einem 0 e von mehr als 330 K und
einem Tageshöchstwert von mehr als 25 °C in der Doline
sinkt die Temperatur um mehr als 20 °C ab . Extrem tiefe
Minima von unter -40 °C treten in der Regel erst bei ei¬
nem Wert von 0 e von unter 280 K auf. Eine Extrapolation
der Regressionsgerade des Winterhalbjahres von Abb . 4 -11
bis zu den früheren Minima von unter -50 °C ergibt ein 0 e
von rund 270 K . Es stellt sich die Frage, ob aufgrund der
Luftmasse , derart tiefe Minima theoretisch wieder erreich¬
bar wären , insofern , als die aktuelle Datenreihe seit Winter
2001/2002 „nur“ einen Tiefstwert von -47,1 °C ausweist.
Um diese Frage zu beantworten , wurde &e der 00 UTC-
Radiosondenaufstiege von Wien der Winter 2001/2002 bis
2015/2016 nach Werten unter 275 K ausgewertet. Insgesamt
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trat dieser Fall in 35 Nächten auf, mit dem absoluten Mini¬
mum von 267,6 K am 5 . Februar 2012 . Derart energiearme
Luftmassen sind mit dem Ausbruch arktischer Luftmas¬
sen verbunden , welche vor allem in den letzten Jahren nur
mehr selten stattgefunden haben . In 27 Fällen herrschten
keine idealen Witterungsbedingungen . Aus den gemesse¬
nen Temperaturverläufen während dieser Nächte kann
geschlossen werden, dass entweder Wind oder tiefe Be¬
wölkung die Ausbildung tiefer Minima verhindert haben.
Technische Probleme mit den Sensoren haben in 5 Fällen
eine Messung verhindert . In 2 Fällen waren die Sensoren
eingeschneit. Nur ein Fall wurde tatsächlich erfasst . Mit
anderen Worten: Theoretisch sind auch heute noch Tempe-
raturminima von an oder unter -50 °C möglich, wenn die
Witterungsbedingungen eine klare und ruhige Strahlungs¬
nacht zulassen.

4. 3 Die Energiebilanz des Erdbodens

Der Erdboden ist die wichtigste Fläche für Energieum¬
wandlungen . Die Energiebilanz an der Erdoberfläche
schreibt sich zu:

Qs + Qu + Ql + ö « = 0 (3)

mit Ql der Nettostrahlungsbilanz , QH dem fühlbaren Wär¬
mestrom, Qe dem latenten Wärmestrom und QB dem Bo¬
denwärmestrom , sämtliche GrößeninW nr 2. InGleichung3
wurde der Wärmetransport durch den Niederschlag ver¬
nachlässigt, da nur Fälle von klaren Nächten betrachtet wer¬
den. Ferner ist bei schmelzender Schneedecke noch ein
Term zur Phasenumwandlung von der festen auf die flüs¬
sige Phase zu berücksichtigen . Die Nettostrahlungsbilanz
besteht aus folgenden Komponenten:

Ql = K I +K t +L i +L t (4)

mit K -i- der kurzwelligen Einstrahlung (Globalstrahlung =
Solarstrahlungund diffuse Strahlung) , K t derkurzwelligen
reflektierten Strahlung, L >1- der langwelligen Einstrahlung
der Atmosphäre und L T der langwelligen Ausstrahlung der
Erdoberfläche, sämtliche Größen in W nr 2

. Es sei erwähnt,
dass an dieser Stelle nicht auf das Schließungsproblem der
Energiebilanzgleichung eingegangen wird . Hier wird auf
die Fachliteratur (zum Beispiel FOKEN 2008) verwiesen.

Die kurzwellige Strahlungsbilanz besteht aus der einfal¬
lenden Globalstrahlung und der durch die Albedo definier¬
ten reflektierten Solarstrahlung vom Boden . Die Albedo in
der Doline ist großen jahreszeitlichen Schwankungen un¬
terworfen . Im Sommer bei grasbedecktem Dolinenboden
beträgt die Albedo zwischen 0,12 und 0,3 , um in Winter bei
Schneedecke auf 0,7 bis 0,98 anzusteigen . Die hohen Werte
gelten bei Neuschnee . Die Albedo von schmelzendem Alt¬
schnee liegt zwischen 0,35 und 0,65 , abhängig vom Ver¬
schmutzungsgrad . Ein Spezifikum ergibt sich aufgrund der
bewaldeten Hänge für Dolinen unterhalb der Baumgrenze.
Nadelwald hat eine geringe Albedo von 0,1 bis 0,15 . Die
Besonderheit liegt im Winterhalbjahr, wenn die schneefrei¬

en Bäume mit dem schneebedeckten Boden eine Albedo
von 0,2 bis 0,35 aufweisen und damit deutlich unter jener
einer offenen Schneedecke hegen . Sämtliche Albedowerte
sind HARTMANN (1994) entnommen . Die aus den stark
unterschiedlichen Albedowerten entstehenden Effekte sind
in Kapitel 5 beschrieben.

Die langwelligen Strahlungskomponenten werden nach
dem Stefan-Boltzmann-Gesetz von der Temperatur des
strahlenden Körpers und von dessen Emissionsvermögen
bestimmt . Während der Nachtstunden stellen diese Terme
die Hauptanteile der Energiebilanzgleichung dar. Wie SAU¬
BERER und DIRMHIRN (1956) durch Messungen belegen
konnten , wird in der Regel während der ganzen Nacht kein
Strahlungsgleichgewicht erreicht, die Bilanz bleibt leicht
negativ und die Temperatur sinkt langsam weiter ab . Die
besondere Rolle der Luftfeuchte in der langwelligen Strah¬
lungsbilanz wird im nächsten Abschnitt separat behandelt.

Die turbulenten Flüsse fühlbarer und latenter Wärme lie¬
fern in der Nacht kaum nennenswerte Beiträge zur Ener¬
giebilanz . Die Luft ist dermaßen stabil geschichtet, dass
sämtliche vertikalen Flüsse unterbunden werden . Durch
die großen Mengen an Tau oder Reif , die sich während der
Nacht bilden , wird mit Einsetzen der kurzwelligen Ein¬
strahlung am Morgen zunächst ein großer Anteil in latente
Wärme umgewandelt und erst danach steigt der Anteil des
fühlbaren Wärmeflusses . Bei schneefreiem Boden halten
die starken turbulenten Flüsse während des Tages an, mit
einem hohen Anteil des latenten Wärmeflusses aufgrund
des feuchten Untergrundes . Bei Schneelage bleiben die
turbulenten Wärmeströme durchwegs gering . Gemäß
Gleichung 3 hängen die turbulenten Flüsse von der Net¬
tostrahlungsbilanz , dem Bodenwärmestrom und nicht zu¬
letzt vom Bowen-Ratio , dem Verhältnis des fühlbaren zum
latenten Wärmefluss, ab . Die unterschiedliche Bestrahlung
der Hänge während des Tagesverlaufs führt daher zu stark
variierenden turbulenten Flüssen (zum Beispiel ZARDI
und WHITEMAN 2013) . Besonders stark prägt sich der
Unterschied Dolinenboden zu den Hängen wieder im Win¬
ter aus.

Der Bodenwärmestrom hängt vom Temperaturgradienten
im Boden ab . Als Proportionalitätsfaktor dient der moleku¬
lare Wärmeleitungskoeffizientk in W nr 1 K 1:

/. variiert nach Bodentyp über mehrere Größenordnungen
beginnend bei Neuschnee mit 0,03 (ähnlich ruhender Luft
von 0,024 ) über Altschnee mit 0,5 bis zu feuchten Böden
mit 1 bis 3 W nr 1 K 1 je nach Bodenart und Feuchtegehalt.
Der Bodenwärmestrom ist an Strahlungstagen bei schnee¬
freien Untergrund typischerweise in den Boden gerichtet
bei Nacht umgekehrt . Neuschnee wirkt wie ein idealer Iso¬
lator, der Bodenwärmestrom in der Schneedecke geht ge¬
gen Null . Darüber hinaus hält der Bodenwärmestrom im
Boden selbst zur Bodenoberfläche hin an und ändert nicht
mehr seine Richtung im Tagesverlauf. Dies bewirkt ein
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Auftauen des Bodens , respektive wird ein Gefrieren des
Bodens verhindert , wie beim Graben von Schneeschächten
immer wieder beobachtet werden konnte . Dadurch wer¬
den Bodenorganismen gegen die extrem tiefen Minima ge¬
schützt. Dem Bodenwärmestrom bei Schneelage wird in
der Literatur nur geringe Bedeutung beigemessen . Eine Ab¬
schätzung für Altschnee mit einer Schneehöhe von 50 cm
und einer Minimumtemperatur der Luft von 25 °C , wie sie
im Frühjahr im Grünloch durchaus auftritt , ergibt für QB
einen Wert von 25 W m 2

. Tatsächlichhaben SENSOYet al.
(2006) gezeigt, dass der Bodenwärmestrom bis zu 50 % der
Energiebilanz einer Schneedecke von rund 50 cm Höhe im
Mittel über 5 Tage betragen kann.

4 .4 Die Rolle der Luftfeuchte

Der Parameter Luftfeuchte nimmt in dreifacher Hinsicht
Einfluss auf die Entwicklung des Temperaturminimums.
Zum ersten sind die H20 -Moleküle äußerst strahlungs¬
wirksam und verstärken die langwellige Einstrahlung L 1.
zum zweiten kommt es bei Erreichen der Taupunkttem¬
peratur in der Doline zur Nebelbildung, wodurch Kon¬
densationswärme freigesetzt wird , außerdem verstärken
Wassertröpfchen L 1 und zum dritten wird bei Tau - oder
Reifbildung die Kondensations- oder Sublimationswärme
direkt am Boden freigesetzt , andererseits wird durch das
Absetzen von Tau und Reif der Feuchtegehalt der Luft ver¬
ringert und L 1 reduziert.

4 .4 . 1 Anteil der Luftfeuchte an der langwelligen Strah¬
lungsbilanz

Die einfallende langwellige Strahlung aus dem oberen
Halbraum der Atmosphäre (vielfach als Gegenstrahlung
bezeichnet) hängt nach dem Stefan-Boltzmann -Gesetz nur
von der Temperatur und der Emissivität ab . Im komplexen
Terrain wird ein Teil des Halbraumes jedoch durch die Ho¬
rizontüberhöhung abgedeckt. Die Abschirmung in % des
gesamten Halbraumes wird von LITSCHAUER (1962) mit
9,9 % für das Grünloch angegeben. Der Anteil der freien
Himmelssicht (Sky -View-Faktor) / „ beträgt 90,1 % . Die ge¬
samte langwellige Einstrahlung setzt sich aus zwei Antei¬
len zusammen (zum Beispiel WHITEMAN et al . 2007) :

Ll = Ll
Ä + Ll

H = f vas ÄT4
Ä + { l - f v ) as HT4

H (6)

mit L" der langwelligen Einstrahlung in II 'i/i 2. LA Anteil
Atmosphäre, Ll

n Anteil Hänge, / „ dem Sky -View -Faktor,
a der Stefan-Boltzmann-Konstanten in II '/// 2 K '

. sA der
Emissivität der Atmosphäre, 7(, der mittleren effektiven
Strahlungstemperatur der Atmosphäre in K, % der Emissi¬
vität der Hänge und 7„ der mittleren Strahlungstemperatur
der Hänge in K.

Der Anteil Ll
Ä der langwelligen Einstrahlung für wolken¬

losen Himmel kann mit der empirischen Ängström Formel
abgeschätzt werden zu:

(7)

Zeit (LT)
^ —bedeckter Himmel ^ —feuchteAtmosphäre ohne Wolken ^ —trockene Atmosphäre

Abb . 4 -12 : Langwellige Einstrahlungskomponenten LJ. abge¬
schätzt nach Gleichungen 7 und 8 für bedeckten Himmel , feuchte
Atmosphäre und trockene Atmosphäre für den 23 . bis 24 . Jänner
2010 .

mit LAlrll der langwelligen Einstrahlung bei wolkenlosem
Himmel , Td der Stationstemperatur in 2 m in K und e dem
Partialdruck des Wasserdampfes in APa. Bei vollständig be¬
wölkten Himmel mit niedrigen Wolken oder Nebel, kann
in guter Näherung davon ausgegangen werden, dass die
Temperatur der Wolkenuntergrenze der gemessenen Tau¬
punkttemperatur an der Station in 2 m Höhe entspricht.
Bei Bodennebel sind Taupunkttemperatur und Temperatur
gleich. Wassertröpfchen emittieren langwellige Strahlung
nahezu als Schwarzer Körper . Die Emission einer tieflie¬
genden Wolken- oder Nebelschicht kann mit

Ll
A,bH = crTd\ (8)

grob angenähert werden , mit Ll
AMI der langwelligen Ein¬

strahlung bei bedecktem Himmel und TdSt der an der Sta¬
tion in 2 m Höhe gemessenen Taupunkttemperatur Td in K.
In Abb . 4 -10 (a) ist neben dem Temperaturverlauf für den
28 . - 29 . Juni 2011 auch der Verlauf von Td dargestellt. Td
zeigt zwei markante Maxima , eines am frühen Abend und
ein zweites am frühen Morgen. Wie bereits erwähnt , stel¬
len der immer feuchte Boden des Grünlochs und der kleine
Tümpel eine dauerhafte Feuchtequelle dar. Mit Erschlaffen
der Konvektion am Abend werden die durch Verdunstung
vom Boden ständig mit Feuchte versorgten Luftmassen
nicht mehr aus der Doline befördert und es kommt zu einem
ständig weiteren Anfeuchten der Luft (etwa zwischen 1800
und 1900 LT) , bis endlich Sättigung erreicht ist . Es beginnt
sich Tau abzusetzen , was den Taupunkt mit der Lufttempe¬
ratur fallen lässt . Am frühen Morgen, wenn die Temperatur
zu steigen beginnt , setzt sofort wieder Verdunstung ein,
was wiederum einen Anstieg des Taupunktes zur Folge hat,
bis schlussendlich die einsetzende Konvektion die feuchte
Luft aus der Dohne befördert und der Taupunkt schlagar¬
tig zurückgeht . Die aus den Näherungsformeln 7 und 8 ge¬
wonnen Kurven sind in Abb . 4 -12 für denselben Zeitraum
dargestellt. Eine dritte Kurve ist für den Fall trockener
Atmosphäre (e = 0 hPa) gezeichnet, um den Einfluss des
Wasserdampfes an der langwelligen Einstrahlung abschät¬
zen zu können . Bei einem mittleren Partialdruck des Was¬
serdampfes von 7,4 hPa beträgt der mittlere UnterschiedL\ wll = aTs] (0,790 - 0,174 • 10“0>041e )
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in der langwelligen Einstrahlung zwischen trockener und
feuchter Atmosphäre rund 28 W irr2 oder 12 % . Bedeutend
stärker wird die langwellige Einstrahlung wenn Kondensat
(Wolken- oder Nebeltröpfchen) auftritt . Im Mittel ist eine
Zunahme um 66 W m 2 oder knapp 29 % zu verzeichnen.
Allerdings gilt Gleichung 8 für eine kompakte Wolkende¬
cke oder dichten Nebel - mit anderen Worten: für ein op¬
tisch dickes Medium . Im Grünloch wird meist nur eine fla¬
che und wenig dichte Nebelschicht beobachtet . Es ist daher
anzunehmen , dass die reale langwellige Einstrahlung zwi¬
schen den Kurven der feuchten Atmosphäre und bedeck¬
tem Himmel zu liegen kommt . HOCH und WHITEMAN
(2010) haben die langwellige Einstrahlung im Meteor Cra-
ter für einen Oktobertag gemessen (wolkenloser Tag) und
finden Werte zwischen 245 und 270 W m 2. ähnlich den hier
abgeschätzten.

4.4.2 Effekt der freigesetzten latenten Wärme

Tau - beziehungsweise Reifbildung setzt Kondensations¬
beziehungsweise Sublimationswärme - die latente Wärme
- frei und vermindert die Abkühlung . Der Effekt kann als
Abkühlungsverhältnis angegeben werden (WHITEMAN
et al . 2007) :

und es wird weitere latente Wärme freigesetzt . Trotzdem
werden Tagesgänge von 20 bis 30 °C beobachtet und der
Taupunkt sinkt um mehr als 10 °C ab , einem Wert, der weit
über den üblichen Taupunktabsenkungen während einer
Strahlungsnacht in der Ebene liegt. Damit diese Minima
erreicht werden können, muss die langwellige Strahlungs¬
divergenz die ganze Nacht wirken können . Dazu darf der
Nebel optisch nicht zu dick werden.

4.4. 3 Mechanismen zur Feuchteabsenkung in der Do-
linenatmosphäre

ZÄNGL (2005 ) hat in einer numerischen Studie gezeigt,
dass die Entfernung der Feuchte aus der Dolinenatmosphä-
re von entscheidender Bedeutung zur Erreichung der be¬
obachteten tiefen Minima darstellt . FolgendeMechanismen
zur Reduzierung der Feuchte können identifiziert werden.
Man beachte , dass in der Doline absolut stabile Verhältnis¬
se angenommen werden und daher keine vertikal gerich¬
teten Winde auftreten . Ebenso werden Horizontalwinde
ausgeschlossen.

4.4. 3. 1 Kondensation und Resublimation von Wasser¬
dampf

dT
dTr. 1 + -

(9)

mit dT Temperaturänderung ohne Kondensation in K,
dTKond Temperaturänderung bei Auftreten von Kondensa¬
tion (Sublimation) in K, L Kondensations- (Sublimations-)
wärme in J kg'1, cp spezifische Wärme in J kg'1 K 1 und ms
Sättigungsmischungsverhältnis in kg kg-1. Abb . 4 -13 zeigt
das Abkühlungsverhältnis für Sättigung über Wasser und
über Eis. Bei einer Temperatur von unter -20 °C reduziert
Sublimation die Abkühlung um rund 15 % , bei 0 °C beträgt
die Reduktion bereits rund 40 %, um bei +20 °C fast 70 %
zu betragen.

Wie aus Abb . 4 -10 (a) ersichtlich ist, wird der Taupunkt be¬
reits wenige Stunden nach Einsetzen der Abkühlungsphase
erreicht. Die Bildung von Nebel oder tiefen Stratus setzt ein

■a

Wassei

Temperaturin Grad C

Abb . 4 - 13 : Änderung des Abkühlungsverhältnisses dT/dTKond als
Funktion der Temperatur für Wasser und Eis (nach WHITEMAN
etal . 2007) .

Durch die Bildung von Tau (Reif) am Dolinenboden wird
die unterste Luftschicht abgetrocknet und der Gradient des
Partialdruckes des Wasserdampfes richtet sich zum Boden
hin und hält damit den Wasserdampftransport aufrecht.
Es erfolgt eine Abtrocknung der Dolinenatmosphäre . Die
Effektivität dieser Kondensations- und Resublimationspro-
zesse wird über den Transport eines Flüssigwasseräquiva¬
lents in kg s 1

, welches pro m2 Fläche ausfällt , ausgedrückt.
Bezogen auf die Dichte des Wasserdampfesbekommt diese
Größe die Einheit einer Geschwindigkeit, mit der die Was¬
sersäule anwächst (vAqm) . Nach WHITEMAN et al. (2007)
lautet die Gleichung:

. = (10)
Aqm pmDAhbd

mit Mw der Wassermasse in kg , welche aus der Dolinenat¬
mosphäre durch diesen Prozess entfernt wird , p der Luft¬
dichte in kg m'3, mD dem Mischungsverhältnis der Dolinen¬
atmosphäre unterhalb des niedrigsten Sattels in kg kg 1

, Ah
horizontale Querschnittsfläche des unteren Dolinenberei-
ches im m2

, At Dauer des Wasserdampfflusses in s . Unter
der Annahme von 3 g kg" 1 für das Mischungsverhältnis und
einer Nachtdauer von 10 Stunden haben WHITEMAN et
al. (2007) vÄqui mit 0,0004 bis 0,0006 m s 1 abgeschätzt. Das
entspricht einem äquivalenten Wassergehalt von 0,044 bis
0,061 mm.

4.4. 3.2 Deposition von Nebel- und Wolkentröpfchen

In vielen klaren Nächten kommt es im Grünloch zur Bil¬
dung von Nebel oder tiefem Stratus. Die (stationäre) Sink¬
geschwindigkeit dieser TröpfchenvKond ist nach der Stokes-
schen Gleichung definiert zu:
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9tj
- k/ (11)

mit r dem Tröpfchenradius in m , g der Erdbeschleunigung in
m s-2

, pKond der Dichte des Kondensats in kg m \ p der Luft¬
dichte , // der dynamischen Viskosität in kg in s . Unter der
Annahme , dass sich die entsprechenden Dichten während
einer Nacht nicht stark ändern werden , ist die Sinkgeschwin¬
digkeit proportional zum Quadrat des Tröpfchenradius ‘ mit
k t

= l,3xl08 m 1s 1
. Bei einemTröpfchendurchmesservon 5 pm

ergibt sich eine Sinkgeschwindigkeit von 0,00325 m s 1 und
das Tröpfchen fällt 11,7 m h 1 oder 117 m während einer zehn¬
stündigen Nacht . Unter der Annahme einer Dichte des Nebel¬
wassers pKond von 0,1 g m'3 ergibt das 11,7 g Wasser pro m2,
welches dem Boden zugeführt wird oder 0,0117 mm.

Februar 2008

GRL — MIß — GBA — AWA — SSK

Abb . 4 - 14 : Tagesgänge(7mal-7„,„) derDolinen : GRL Grünloch , MTB
Miesboden , GBA Grafenbergalm , AWA Augstwiesenalm und
SSK Scheichenspitzkar für die Periode 7. bis 15 . Februar 2008.

4 .4 . 3. 3 Heterogene Eisnukleation

Einen besonders effektiven Prozess , um die Feuchte in der
Dohnenatmosphäre zu reduzieren , stellt die heterogene Eis¬
nukleation , welche etwa bei -10 °C einsetzt , dar . Durch den
geringeren Sättigungsdampfdruck über Eis gegenüber flüs¬
sigem Wasser sublimiert Wasserdampf an dem Eiskristall
an , während der unterkühlte Wassertropfen sich damit in
untersättigter Umgebung befindet und bereits wieder ver¬
dunstet (Bergeron -Findeisen -Prozess ) . Je nach Kristalltyp
beträgt die Fallgeschwindigkeit des Eiskristalls zwischen
0,25 und 0,60 m s 1. Durch Akkretion von unterkühlten
Wassertröpfchen während des Fallens steigt diese auf bis
zu 1 m s 1 an . Das Eiskristall benötigt nur 120 bis 480 s , um
die gesamte Dolinenatmosphäre durchzufallen.

5. Extreme Tagesgänge

Im Gegensatz zu großen Becken , wo Kaltluftseen und da¬
mit Temperaturinversionen oft mehrere Tage bis zu Wochen
bei geringen Tagesgängen bestehen können , wird der Kalt¬
luftsee im Grünloch selbst im Winterhalbjahr regelmäßig
ausgeräumt . Die tiefstehende Sonne im Winter verursacht
eine differentielle Erwärmung der bewaldeten Dolinenhän-
ge . Der daraus folgende horizontale Temperaturgradient
führt entsprechend des Zirkulationssatzes zu einer ther¬
misch induzierten Querzirkulation . Diese reicht aus , um
den gesamten Kaltluftsee auszuräumen und ein höheres Ta¬
gesmaximum der Temperatur zu erreichen . LEHNER und
WHITEMAN (2012) haben in einer Simulationsstudie die
Querzirkulation im Meteor Crater in Arizona untersucht.
Sie konnten zeigen , dass sich bei einem übergeordneten
Wind in Richtung des horizontalen Temperaturgradienten
in der Doline über der primär induzierten Zelle noch eine
zweite entgegenrotierende Zelle ausbildet und die primäre
Zelle verstärkt . Darüber hinaus ergaben ihre Studien , dass
bei einer Beckengröße von 5 bis 20 km Durchmesser , der
sich ausprägende Temperaturgradient nicht mehr ausreicht,
um die Kaltluft auszuräumen.

Im Grünloch konnten nur wenige Ereignisse analysiert
werden , an denen der Kaltluftsee über mehrere Tage beste¬

hen blieb , bevorzugt nach einem Schneefallereignis , wenn
die Wälder vorübergehend schneebedeckt waren . Obwohl
am zweiten Tag die Abkühlung von einem tieferen Wert
startet , wird das Minimum der Vörnacht nicht unterschrit¬
ten . Die vorherrschende Luftmasse begrenzt das entspre¬
chend mögliche Minimum.

Ein Vergleich der Tagesgänge für die Dolinen von Abb . 4 -8
wird in Abbildung 4 -14 für mehrere Strahlungsnächte ei¬
ner Woche im Februar 2008 präsentiert . Die tiefste Doline
Augstwiesenalm (AWA) erfährt die geringsten Tagesgänge
von rund 25 °C . Die Dolinen Grünloch (GRL ) , Grafenberg¬
alm (GBA ) und Scheichenspitzkar (SSK) liegen eng bei¬
sammen mit Tagesgängen von 30 bis 35 °C . Am 12 . und 13.
Februar hat aufkommender Wind eine ungestörte Strah¬
lungsnacht auf dem Scheichenspitzkar verhindert , daher
die geringeren Tagesgänge . In der Doline am Miesboden
wurden die extremsten Tagesgänge mit zum Teil mehr als
40 °C verzeichnet . Der Grund liegt nicht in tieferen Minima
aber in höheren Maxima durch Föhn verursacht . An meh¬
reren aufeinanderfolgenden Tagen konnte sich während des
Tages die Föhnluft in der Doline etablieren und führte zu
höheren Maxima , am Abend ist der Föhn eingeschlafen und
die Luft konnte ungestört auskühlen.

NW16

'• SE15

contour levels = 25m

500m

Abb . 4 - 15 : Positionen der Temperaturlogger im Grünloch (SW-
Linie und SE -Linie) sowie Positionen der Wetterstationen W1
(Grünlochboden) , W2 Lechnersattel und W3 Kleiner Hühner¬
kogel (nach DORNINGER et al . 2007).



promef , Heft 98 M . Dorninger : Topografische und meteorologische Faktoren
für extrem tiefe Temperaturminima in Kaltluftseen

55

a) 18-19 Oct 2001 - NW b) 16-17 Nov 2001 - NW

e) 19-20 Oct 2001 - NWd) 30 Apr-1 May 2002 -SE

g) 9-10 Dec 2001 - SE h) 12-13 Nov 2001 - NW

Central European Time (hrs) Central European Time (hrs)

c) 18-19 May 2002 - SE

f) 1-2 Dec 2001 - NW

Central European Time (hrs)

- GL00D - NW09

- NW01 - NW10D

- NW02 NW11

- NW03 - NW12

- NW04 - NW13

NW05 - NW14

- NW06D - NW15

- NW07 - NW16

- NW08

- GL00D - SE08

- SE01 - SE09

- SE02 - SE10

- SE03 SE11

- SE04 - SE12

SE05 - SE13

- SE06 - SE14D

- SE07 - SE15

Abb . 4 - 16 : Beispiele von Kaltluftseeentwicklungen unter verschiedenen meteorologischen Einflüssen extrahiert von den Zeitreihen der
Temperatursensoren in verschiedenen Elöhen : a) ungestörte Entwicklung , b) späte Entwicklung , c) verfrühte Auflösung, d) dynamische
Durchmischung , e) obere Störung, f ) untere Störung, g) schichtweise Erosion , h) Kaltluftfenster .(nach DORNINGER et al ., 2007).

6 Einfluss meteorologischer Effekte auf den „Lebens¬
zyklus“ von Kaltluftseen

Die Entwicklung des Kaltluftsees in Dolinen ist eng mit
den vorherrschenden meteorologischen Gegebenheiten
verbunden . Während einer Feldmesskampagne im Grün¬
loch vom 17 . Oktober 2001 bis zum 4 . Juni 2002 wurde ein
Messnetz , bestehend aus insgesamt 60 Temperaturloggern,
in der Doline und der näheren Umgebung installiert . Die
Messkampagne gipfelte in einer Intensivmesskampagne
vom 2 . bis 4 . Juni 2002 mit zusätzlichen Wetterstationen,
3D -Windsensoren und dem Betrieb von Fesselballonson¬
den. Details zu dieser Kampagne linden sich in STEIN¬
ACKER et al. (2007).

In DORNINGER et al. (2011) wurden die Temperaturver¬
läufe der für diese Untersuchung verwendeten Sensoren
(Abbildung 4 -15) kategorisiert und acht charakteristische
„Lebenszyklen“ von Kaltluftseen definiert. Abbildung 4 -16
zeigt spezifische Beispiele der einzelnen Kategorien,
a) Ungestörte Entwicklung , Abb. 4 -16 (a)

Dieser Typ repräsentiert die störungsfreie Entwick¬
lung des Kaltluftsees per se . Wolkenloseund windstille
Nächte sind die erforderlichen meteorologischen Para¬

meter. Neuschnee verstärkt den Tagesgang durch die
isolierende Wirkung gegen den Bodenwärmestrom und
der effektiven langwelligen Ausstrahlung . Der Wind an
der Hintergrundstation am Kleinen Hühnerkogel (W3
in Abb . 4 -15 ) darf 1 bis 2 m s 1 bei maximalen Böen von
4 bis 5 m s 1 nicht überschreiten . Die stärksten Tages¬
gänge finden sich am Dolinenboden mit abnehmender
Intensität mit der Höhe.

b) Späte Entwicklung, Abb . 4 -16 (b)
Bewölkungsrückbildung und abflauender Wind, zum
Beispiel nach einem nächtlichen Frontdurchgang, füh¬
ren zu diesem Typ von Kaltluftsee . Die Kurvenverläufe
sind ähnlich dem ungestörten Typ , beginnen nur spä¬
ter . Auch sonst müssen die meteorologischen Parameter
nach dem Aufklaren die gleichen sein.

c) Verfrühte Auflösung, Abb . 4 -16 (c)
Die Ausräumung eines vollständig entwickelten Kalt¬
luftsees in kurzer Zeit erfordert ein kombiniertes Signal
mehrerer Parameter. Während eines Kaltfrontdurch¬
gangs nimmt der Höhenwind zu , durch die Kaltluftad-
vektion in der Höhe nimmt die Stabilität ab und erleich¬
tert dem Höhenwind durchzugreifen , gekennzeichnet
durch einen Rückgang der Bulk-Richardson-Zahl , die
die statische Stabilität ins Verhältnis zur Windscherung
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setzt . Zu guter Letzt verstärkt tiefe Bewölkung die lang¬
wellige Einstrahlung , markiert durch einen Anstieg der
relativen Feuchte auf 100 % am Kleinen Hühnerkogel.

d) Dynamische Durchmischung , Abb . 4 -16 (d)
Starke und böige Winde können Wirbel erzeugen , deren
Energie ausreicht, um den bestehenden Kaltluftsee in
kurzer Zeit aufzulösen . In diesem Fall fehlt die unter¬
stützende Wirkung der Kaltluftadvektion in der Höhe
und der tiefen Bewölkung . Die Wettersituation von Fall
d) zeigt eine Südströmung am Kl . Hühnerkogel mit
Böen von bis zu 10 m s 1

. Die Föhnströmung schafft
es genau zu den windstärksten Phasen im Grünloch
durchzugreifen . Im Gegensatz zu Fall c) ist dieser Fall
idealerweise durch den trockenisentropen Temperatur¬
gradienten zwischen Kl . Hühnerkogel und Grünloch
gekennzeichnet, auch geht die Feuchte am Kl . Hühner¬
kogel im Laufe der Nacht auf 35 % zurück , ein Zeichen
für die föhnige Strömung. Allerdings schwächt sich die
Föhnströmung bald wieder ab und der Kaltluftsee kann
sich sofort wieder etablieren.

e) Obere Störung, Abb . 4 -16 (e)
Ähnlich wie im vorhergehenden Fall ist vor allem der
Wind der verantwortliche Parameter für die beobachte¬
ten Temperaturverläufe. Der Wind ist allerdings schwä¬
cher und weniger böig als im vorhergehenden Fall. Die
Böen am Kl . Hühnerkogel erreichen Werte von maxi¬
mal 7 ms 1. Es erfolgt nur eine Erwärmung der oberen
Schichten des Kaltluftsees.

f ) Untere Störung, Abb . 4-16 (f)
In einigen Nächten findet sich eine Erwärmung der un¬
tersten Schichten ohne die Inversion aufzulösen . Die
Erwärmung ist am stärksten am Dolinenboden und
nimmt mit der Höhe ab . Die Zeitskala ist größer als die
kurzzeitigen Fluktuationen , die den Temperaturkurven
oft überlagert sind, ausgelöst durch Schwingungen des
Kaltluftsees . Die genauen Ursachen sind nicht bekannt
(DORNINGER et al. 2011) . Naheliegend wäre Aufzug
niederer Wolken oder Wolkenbildung in der Doline,
welche die langwellige Einstrahlung erhöht aber auch
Hangwinde , die den Dolinenboden erreichen. Im prä¬
sentierten Fall von Abbildung 4 -16 (f) waren die Wind¬
geschwindigkeiten am Kleinen Hühnerkogel schwach
bei nur 1 bis 2 m s 1.

g) Schichtweise Erosion, Abb . 4 -16 (g)
Das schichtweise „ Abtragen“ des Kaltluftsees ist ein
langsamer Prozess , welcher Stunden benötigen kann.
Das Kriterium , ob der gesamte Kaltluftsee erodiert
wird , ist die Windscherung an der oberen Grenzfläche
des Kaltluftsees . Die Turbulenzkörper sind in diesem
Fall wesentlich kleiner als in Fall d) . Um den Erosions¬
prozess weiterzuführen , ist eine Zunahme der Windge¬
schwindigkeit mit der Zeit notwendig (ZHONG et al.
2003 ) . Für den präsentierten Fall wurden am Kleinen
Hühnerkogel Winde aus ost- bis südöstlicher Richtung
gemessen . Als die Windgeschwindigkeiten gegen 21 :40
Uhr auf 6 bis 8 m s 1 anstiegen, hat der Erosionspro¬
zess eingesetzt, um kurz zwischen 01 :00 und 03 :00 Uhr
aufgrund leicht geringerer Windgeschwindigkeiten zu
stoppen. Um 03 :00 Uhr hat der Wind auf 11 m s 1 zu¬

gelegt und der Erosionsprozess hat sich wieder in Gang
gesetzt . Aufgrund dessen, dass sich die Windgeschwin¬
digkeit nicht weiter erhöht hat, ist eine Kaltlufthaut von
6 bis 8 m Dicke liegen geblieben,

h) Kaltluftfenster, Abb . 4 -16 (h)
Kurze Perioden von weniger als 30 Minuten mit gerin¬
ger bis keiner Bewölkung und schwachen Winden rei¬
chen aus um die Bildung des Kaltluftsees einzuleiten.
In diesen Fällen erreicht der Kaltluftsee noch nicht sei¬
ne vollständige Tiefe und wird durch einen unmittelbar
nachfolgenden Prozess wieder zerstört . Im gezeigten
Fall hat die Bewölkung einer abziehenden Okklusion
die Bildung verzögert . Nach kurzem Aufklaren hat be¬
reits eine nachfolgende Kaltfront die Bewölkung und
Winde wieder zunehmen lassen.

Einige der beschriebenen Fälle treten auch gemeinsam auf,
wie obere und untere Störung, wurden aber nicht eigens
klassifiziert . Auch das seltene Ereignis eines über mehrere
Tage bestehenden Kaltluftsees wurde nicht einer eigenen
Kategorie zugeordnet . Die Kategorien d) und e) haben ge¬
meinsam , dass nur die Windgeschwindigkeit den entschei¬
denden Parameter darstellt . Trotzdem kommt es zu sehr
unterschiedlichen Ausprägungen der Temperaturkurven.
Der Grund liegt in den unterschiedlichen Windrichtungen
der zwei Fälle gepaart mit der komplexen Kammlinie der
Doline (Abb . 4 -15) . Im Fall d) kommen die Winde aus süd¬
licher Richtung und müssen die höchste Kammlinie von
1600 m und mehr mit sehr steilen Flanken überqueren.
Dadurch wird ein großer Anteil der kinetischen Energie
in turbulente Energie übergeführt . Im Fall e) bei südöst¬
lichen Windrichtungen kann die Luft über einen breiten
und niedrigen Pass einfließen. Die Luft „gleitet“ auf dem
Kaltluftsee auf und nur die unmittelbar an der Grenzfläche
durch Scherung erzeugt Turbulenz trägt zur Erosion des
Kaltluftsees bei.

7 Messprobleme- MetLift

Kontinuierliche Messungen unter derart extremen Be¬
dingungen stellen an die Messeinrichtung und Mess¬
genauigkeit spezielle Herausforderungen . Aufgrund der
Abgeschiedenheit des Messplatzes ist keine tägliche oder
wöchentliche Inspektion der Messeinrichtungen möglich.
Auch ist keine permanente Stromversorgung vorhanden.
Die tiefen Temperaturen bringen die Elektronik in den
Loggern zum Erliegen und es ist auch vorgekommen, dass
ein Bär eine Station zerstört hat . Ein weiteres Problem ist,
dass die Messstationen bei Schneehöhen von bis zu 3,5 m
einschneien und dann die Schneetemperatur messen. Auch
wenn sie nicht einschneien, ist die Höhe der Station über
der Schneedecke nicht bekannt . Aufgrund des starken ver¬
tikalen Temperaturgradienten über einer Schneedeckekann
das Unterschiede von einigen Grad C ergeben. Abb. 4 -17
zeigt dafür ein Beispiel von einer Mulde am Trafelberg/
Niederösterreich auf 1000 m Seehöhe. Die Temperatursen¬
soren wurden jeweils im Abstand von 1 m angebracht. Bei
einer Schneedecke von etwa 20 bis 25 cm ergibt sich ein
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Zeit (LT)

^ —Lufttemp lm °C — Lufttemp 2m °C — Lufttemp 3m °C

Abb . 4 - 17: Temperaturverlauf von 29 . bis 30 . 12 . 2012 von drei
Temperaturloggern am Trafelberg. Schneedecke: 25 cm . Abstände
beziehen sich auf Erdoberfläche.

Unterschied von 3,5 °C . Dieser wird größer mit steigender
Schneedecke, da die Sensoren näher an die Schneedecke
heranrücken.

Um diese Problem zu lösen, wurde vom Autor dieser Zei¬
len ein sogenannter Messgerätelift MetLift entwickelt.
MetLift stellt ein energieautarkes Messsystem dar, welches
die Höhen der Sensoren automatisch an die herrschende
Schneehöhe anpasst . Der Lift ist 6 m hoch und kann maxi¬
mal 4 m ausfahren (Abb . 4 -18) . Im Abstand von 1 m können

Abb . 4 - 18 : Messgerätelift MetLift in voll ausgefahrenem Zustand
am Trafelberg.

Sensoren für verschiedenste Messparameter angeschlossen
werden . Derzeit ist MetLift mit Temperatur- und Feuchte¬
sensoren im 1 m Abstand, ebenso mit einem Windge¬
schwindigkeitsprofil, Messkomponenten für eine voll¬
ständige Strahlungsbilanz, Druckmessung und Windrich-
tungs - und Windgeschwindigkeitsmessung in 7 m Höhe
ausgestattet . Ferner ist noch eine Niederschlagswaage
angekoppelt und mittels IR-Messung wird laufend die
Schneeoberflächentemperatur gemessen. Die Daten wer¬
den über GSM online übertragen . Der Betrieb wird mit drei
Akkumulatoren mit jeweils 75 Ah sichergestellt. Über drei
Solarpaneele werden die Akkumulatoren aufgeladen. Mit
einem Schneehöhensensor wird der Abstand zur Schnee¬
decke bestimmt , unterschreitet diese einen Toleranzwert,
wird der Lift automatisch angehoben, bis der Abstand wie¬
der im Toleranzbereich liegt, umgekehrt bei abnehmender
Schneedecke. Der Prototyp von MetLift ist seit dem Winter
2010/2011 am Trafelberg in Betrieb . Der Standort hat den
Vorteil, dass er auch im Winter relativ einfach erreichbar
ist und es gibt dort keine Bären.

8 Zusammenfassung

Um ein möglichst tiefes Temperaturminimum zu erreichen,
sind zwei Voraussetzungen notwendig: Zum einen ein tie¬
fes Ausgangsniveau der Lufttemperatur und zum anderen
muss die Energiebilanz des Luftvolumens in der Doline
möglichst lange und möglichst stark negativ sein. Dabei
wirken topografische und meteorologische Faktoren auf
unterschiedliche Art und Weise zusammen.

Zu den primären Bedingungen ob in einer Doline grund¬
sätzlich tiefe Minima erreicht werden können , gehören die
topografischen Faktoren , Sky -View-Faktor und Höhenlage
der Doline, sowie von den meteorologischen Faktoren, die
Luftmasse . Wenn nur einer dieser Faktoren sich nicht im
idealen Wertebereich bewegt , sind extrem tiefe Tempera-
turminima ausgeschlossen.

Die nächste Kategorie von Faktoren betrifft jene , die durch
die großräumige Wetterlage bestimmt sind, wie der Hö¬
henwind und die Bedeckung . Der Höhenwind sollte nur
schwach ausgeprägt sein, wobei der Einfluss des Windes
auf den Kaltluftsee wiederum vom Sky -View-Faktor, dem
Luftvolumen der Doline und der Höhenlage abhängt. Sehr
flache Kaltluftseen mit geringem Volumen können bereits
von schwachen Höhenwinden vollständig erodiert werden.
Kaltluftseen von Dolinen in großer Höhenlage über der
Baumgrenze sind durch den stärkeren Höhenwind beson¬
ders der turbulenten Erosion ausgesetzt . Mittelhohe und
tiefliegende Wolken vermindern durch deren Gegenstrah¬
lung die nächtliche Abkühlung und können bei entspre¬
chend warmer Wolkenbasis zu einer Temperaturerhöhung
während der Nacht in der Doline führen.

Sind die Faktoren der ersten beiden Kategorien weitge¬
hend ideal, wie perfekte Dolinenform und energiearme
Luftmasse sowie windschwache Bedingungen bei geringer
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Bewölkung , bildet sich ein Kaltluftsee aus . Das tatsächlich
auftretende Temperaturminimum wird allerdings durch lo¬
kale Faktoren bestimmt . Dazu zählen das lokale Feuchtean¬
gebot, zum Beispiel aufgrund eines feuchten Untergrundes
oder eines Tümpels, oder eine Schneebedeckung, welche
den Bodenwärmestrom minimiert und die Albedo maxi¬
miert . Ferner wirken bewaldete Hänge dämpfend auf das
Minimum in der Doline.

Erst wenn die Vielzahl der Faktoren ideal zusammenpasst,
treten extreme Minima auf. Dadurch erklärt sich auch die
relativ geringe Anzahl von idealen Strahlungsnächten von
rund 10 % im Schnitt der letzten Jahre und nur in 0 bis 4
Fällen pro Winterhalbjahr traten extrem niedrige Tempera-
turminima von unter -40 °C auf.
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M . LEHNING , R . MOTT

Bodennähe atmosphärische Prozesse
und ihre Wirkung auf die hochalpine Schneedecke

Atmospheric near -surface processes and their impact on alpine
snow covers

Zusammenfassung
Die atmosphärische Grenzschicht im Gebirge zeigt viele Besonderheiten, insbesondere in der Wechsel¬
wirkung mit Schnee. In unserem Beitrag diskutieren wir , wie die verschiedenen Prozesse Wolkendyna¬
mik , präferentielle Ablagerung und Schneeverfrachtung zu der beobachteten grossen Variabilität in der
alpinen Schneeverteilung führen . Mit Bezug auf eine räumlich differenzierte Schneeschmelze, zeigen
wir am Beispiel von teilweise ausgeaperten Schneeflächen auf, wie sich Grenzschicht einerseits und
Oberflächenform und Oberflächenbedeckung (Schnee, kein Schnee) andererseits gegenseitig beeinflus¬
sen. Alle diese Besonderheiten haben Konsequenzen für die Atmosphäre selbst, aber auch für Hydrolo¬
gie , Vegetationund die Lawinenbildung.

Summary
The atmospheric boundary layer over mountains shows a wide ränge of special characteristics , especially
when mountains are covered with snow . This contribution discusses how cloud dynamics , preferential
deposition and snow transport shape the observed high variability in alpine snow distributions . With
respect to spatially varying snow melt, we further show how boundary layer on one side and topography
with or without snow interact . A partially snow -covered landscape is used to demonstrate the effects.
The processes discussed have implications for the atmosphere but also for hydrology, Vegetation and
avalanche formation.

1 Einleitung

Die alpine Schneedecke steht in starker Wechselwirkung
mit der bodennahen Atmosphäre. Die Verteilung und der
Aufbau der Schneedecke ist das Ergebnis unterschied¬
licher Niederschlagsperioden, die grosse Unterschiede in
der Niederschlagsmenge, seiner räumlichen Verteilung, so¬
wie von Wind und Temperatur aufweisen können . Bereits
abgelagerter Schnee kann durch den bodennahen Wind
noch über Tage hinweg verfrachtet werden und als Folge
entstehen Erosions- und Ablagerungsformen des Schnees.
Ausserdem beeinflusst die Lufttemperatur nicht nur den
Temperaturgradienten in der Schneedecke und damit den
Schneedeckenaufbau , sondern zusätzlich zur räumlich
stark variierenden Sonnenstrahlung im Gebirge verstär¬
ken kleinräumige Unterschiede in der Lufttemperatur eine
räumlich differenzierte Schmelze der alpinen Schneedecke.
In diesem Kapitel beschreiben wir zum einen den Effekt
kleinräumiger Muster von Niederschlag und Wind auf

die Schneeablagerung und Schneeumlagerung im Gebir¬
ge , zum Anderen diskutieren wir die Besonderheiten der
Energiebilanz über Schnee. Abschließend wird die relative
Bedeutung der atmosphärischen Prozesse für die Schnee¬
verteilung im Gesamtzusammenhang diskutiert.

2 Kleinräumige Muster von Niederschlag und Wind
über Topographie

Das bodennahe Windfeld im alpinen Gelände wird durch
die lokale Topographie stark geprägt. Im Gebirge wird
unterschieden zwischen thermisch- und dynamisch-topo¬
graphisch induzierten Strömungen. Relevant für die klein¬
räumige Verteilung des Schneeniederschlags sind vor allem
Strömungen in der Nähe eines Bergrückens oder Grates
(Abb . 5-1), die eine starke räumlicheVariabilität der horizon¬
talen und vertikalen Windeverursacht (RADERSCHALL et
al. 2008, LEWIS et al., 2008, MOTT und LEHNING 2010).
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Lokale Niederschlagsmaxima können das Ergebnis der lo¬
kalen Wolkendynamik sein. Auf der dem Wind zugewand¬
ten Seite eines Bergrückens , im Luv, findet eine Hebung
der bodennahen Luftmassen statt . Das Aufgleiten von bo¬
dennahen Luftmassen über der windzugewandten Seite
eines Bergrückens kann zum Kondensieren feuchter Luft¬
massen und zur lokalen Bildung von Wolken führen . Diese
bodennahen Wolken stellen eine zusätzliche Feuchtigkeits¬
quelle für das Wachstum von aus höheren Luftschichten
fallenden Schneeflockendar. Unterkühlte Wassertröpfchen
innerhalb der bodennahen Wolke werden durch von oben
fallende Schneeflocken eingefangen und eine Verreifung
der Schneeflocken setzt ein . Durch den Prozess der Ver¬
reifung und Aggregation in der Spender Wolke entstehen
grössere Schneeflocken und Graupel. Dieser Prozess wird
als „ Seeder-Feeder“ -Effekt bezeichnet (BERGERON 1965)
und bewirkt durch das Wachstum der Schneekristalle eine
lokale Verstärkung des Schneefalls (MINDER et al. 2008) .
Graupel weist zudem eine erhöhte Fallgeschwindigkeit auf
und wird dadurch weniger stark mit dem mittleren Wind
transportiert und somit schneller abgelagert als unverreif-
te Schneekristalle (HOUZE und MEDINA 2005) . Ist die
Wolke ortsgebunden über einem lokalen Bergrücken , kann
der „ Seeder-Feeder“ -Effekt stark erhöhte Schneefallraten
im Bereich des Grates bewirken („Hs2“

, Abb . 5 -2) (MOTT
etal . 2014) .

Schneehöhenmessungen entlang eines Bergrückens nach
Niederschlagsereignissen zeigen jedoch keine Akkumula-
tionsmaxima direkt über dem Grat (Abb . 5 - 1) . Der Grund
hierfür ist, dass Schneeflocken durch ihre geringe Dichte
verstärkt vom lokalen Strömungsfeld in horizontaler und
vertikaler Richtung transportiert werden . Zusätzlich ist
das Strömungs- und Niederschlagsfeld wesentlich von der
atmosphärischen Stabilität und der Geometrie des Hinder¬
nisses abhängig (COLLE 2004) . In einer stabilen Grenz¬
schicht wird die Hebung der Strömung vor dem Hinder¬
nis soweit gehemmt, dass die Strömung im Luv blockiert
wird und stagniert . Das Blockieren der Strömung im Luv
wird zudem verstärkt , wenn das Verhältnis zwischen Höhe
und Länge eines Hindernisses groß ist. Das Blockieren
der bodennahen Strömung bewirkt eine Verschiebung des
maximalen Niederschlags stromaufwärts und eine Abnah¬
me des Niederschlags im oberen Bereich des Luvhanges.
Für schwach stabile Schichtungen hingegen, typisch für
Schneefallereignisse, kommt es zu einer starken Hebung
der bodennahen Schichten im Luv und damit zu einer lo¬
kalen Beschleunigung des mittleren Windes. Dabei ist das
Windgeschwindigkeitsmaximum nahe am Grat zu finden
und die horizontale Strömungsdivergenz bewirkt eine ho¬
rizontale Advektion der Niederschlagspartikel stromab¬
wärts (CHOURLATON und PERRY 1986, COLLE 2004,
ZÄNGL et al. 2008, LEHNING et al . 2008, WINSTRAL
et al. 2013 , MOTT et al. 2014) . Im Bereich der maxima¬
len Geschwindigkeit löst sich die bodennahe Strömung
von der Hauptströmung ab und es kommt zu bodennahen
Verwirbelungen im Lee eines Bergrückens oder Grates
und zu einer Entschleunigung des bodennahen Windfeldes,
sprich einer Konvergenz in horizontaler Richtung (LEWIS

Abb . 5- 1 : Versuchsfeld „Gaudergrat “ mit Windmessstation und
typischen Schneeverfrachtungsmustern wie Dünen , Wechten
und abgeblasenen Rücken (Foto: Peter Gauer , SLF ) .

et al. 2008, MOTT und LEHNING 2010) . Im Lee treffen
also geringe horizontale Winde mit Abwinden zusammen.
Das Zusammenspiel zwischen Niederschlagskonzentra¬
tion und dem lokalen Windfeld führt schließlich zu einer
stark erhöhten Niederschlagsablagerung in Leehängen wie
unten ausführlich beschrieben wird („Hs3 “

, Abb . 5 -2) . Die
Verschiebung des Niederschlagsmaximums stromabwärts
nimmt mit der Windgeschwindigkeit zu und ist besonders
stark für schmale Hindernisse (COLLE 2004) .

3 Schneeablagerung

Der Niederschlag weist im Gebirge schon kleinräumige
Unterschiede auf, die im Abschnitt oben erklärt werden.
Wolkenprozesse erzeugen eine Variabilität auf der Skala
Berg - Tal . Aber noch bevor ein Schneekristall zum ersten
Mal den Boden berührt , findet eine weitere Differenzie¬
rung durch die Interaktion mit dem turbulenten Strömungs¬
feld statt . Diese Differenzierung führt dazu , dass Schnee
bevorzugt in windgeschützten Mulden abgelagert wird und
dass windexponierte Hänge und Grate wenig bis keinen
Schnee ansammeln . Das ist in Abb . 5 - 1 gut sichtbar, wo der
obere Teil des Grates bis hin zum Beginn der Gratwechte
nur eine geringe Schneebedeckung aufweist . Bei der klas¬
sischen Schneeumverteilung dagegen wird Schnee von der
Oberfläche wieder erodiert oder aufgewirbelt.
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des abhängt, trägt die turbulente Natur der Strömung dazu
bei , dass geringere Schneeablagerungen mit Orten hoher
Windgeschwindigkeit einhergehen.

Die Differenzierung der Partikeldepositionsgeschwindig¬
keit sorgt für einen sekundären Effekt : folgt auf eine Zone
mit reduzierter Fallgeschwindigkeit eine mit eher erhöhter,
dann reichern sich in der Strömung Partikel an . Die Zu¬
nahme der Partikelkonzentration stromabwärts resultiert
in einer besonders großem Ablagerung in einer nachfol¬
genden Zone mit erhöhter Fallgeschwindigkeit. Dies ist die
typische Situation bei der Überströmung eines Berggrates,
bei dem im Lee oft erhöhte Schneehöhen gefunden werden.
Diese Prozesse sind nur qualitativ bekannt (LEHNING et
al. 2008) und die quantitative Untersuchung ihrer relativen
Bedeutung ist Gegenstand aktueller Forschung.

4 Schneeumlagerung

Abb . 5-2 : Hypothetische Kurven der Ablagerung von Schnee
über einem Bergkamm verursacht durch homogene Nieder¬
schlagsrate (HSO) , präferentielle Ablagerung (Hsl ) , lokale Wol¬
kendynamik - „Seeder-Feeder“-Effekt (Hs2) oder durch den
kombinierten Effekt aus „Seeder-Feeder“ und gleichzeitig auf¬
tretendem Einfluss der Strömung auf die Partikel (Hs3) . Modifi¬
ziert nach MOTT et ab 2014.

3. 1 Präferentielle Ablagerung des Niederschlags

Wie kann man sich die präferentielle Ablagerung des Nie¬
derschlags (oder „preferential deposition“ LEHNING et al.
2008) erklären? Es wird angenommen, dass verschiedene
Faktoren zu dieser differenzierten Ablagerung beitragen.
Der wichtigste Effekt ist die Abhängigkeit der Partikelfall¬
geschwindigkeit von der Strömung. Werden die Partikel in
der Nähe der Erdoberfläche in ihrer Fallgeschwindigkeit
gebremst, dann findet keine oder eine reduzierte Ablage¬
rung statt . Das Gegenteil gilt, wenn die Partikel zur Ober¬
fläche hin beschleunigt werden . Beides, Bremsen oder
Beschleunigen, kann durch das mittlere Strömungsfeld in
einer gewissen Distanz von der Oberfläche erfolgen. Zum
Beispiel führt die Beschleunigung des Windfeldes auf der
Luvseite eines Berghanges dazu , dass die Partikel in ihrer
vertikalen Fallgeschwindigkeit abgebremst werden . Sie
erreichen unter gewissen Umständen den Boden gar nicht
und werden über den Grat ins Lee transportiert . Auch im
Staubereich des Luvhanges (Hangfuss) wird bevorzugt
Schnee abgelagert. Es gibt aber auch einen Effekt durch die
turbulenten Wirbel. Nehmen wir an , dass sich Wirbel mit
einer ähnlichen Geschwindigkeitsverteilung aufwärts und
abwärts bewegen . Aufwärts bewegende Wirbel haben eine
größere Relativgeschwindigkeit zum fallenden Schneekorn
als die sich abwärts bewegenden Wirbel. Wegen der quad¬
ratischen Abhängigkeit der Reibungskraft von der Relativ¬
geschwindigkeit (siehe auch Gleichung 1) mittein sich die
abwärts und aufwärts gerichteten Beschleunigungen nicht
zu Null sondern erzeugen - gemittelt über viele Wirbel -
eine Bremswirkung auf das fallende Schneekorn. Da die
Stärke der Turbulenzvon der Stärke des mittleren Windfel¬

Im Gegensatz zu Regen hat ein Schneekorn, das auf eine
bestehende Schneedecke oder auf den Boden trifft , noch
eine recht große Wahrscheinlichkeit, den Weg wieder zu¬
rück in die atmosphärische Grenzschicht zu finden. Wenn
das Schneekorn auf eine eher harte Schneeoberfläche auf¬
schlägt zerbricht es vielleicht und Teile davon werden durch
eine elastische Wechselwirkung zurückgeschleudert , was
den Beginn einer typischen Saltationstrajektorie bedeutet.
Ist ein lokaler Windwirbel stark genug, nimmt er eventuell
das Schneeteilchen mit und bringt es so in Suspension. Die¬
se beiden Prozesse werden im Folgenden erklärt.

4. 1 Saltation

Saltation ist definiert als die Bewegung von Partikeln,
die überwiegend einer ballistischen Trajektorie folgen,
also ähnlich wie ein Projektil eine bogenförmige Lauf¬
bahn beschreiben . Die Trajektorie ist bestimmt durch Ge¬
schwindigkeit und Richtung zu Beginn und Schwerkraft
und Luftreibung während des Fluges. Die mathematische
Beschreibung einer solchen Flugbahn , die für Sand und
Schnee gleichermassen zutrifft , ist:

düp
dt

^ Cß Pa I- - i/ - - \ -- — — \u - u \\ u - u n + n
4 da } p> S

D r p

( 1)

In dieser Beschreibung sind ü ü und g die Vektoren der
Partikelgeschwindigkeit, Strömungsgeschwindigkeit und
Erdbeschleunigung . dp , pp und pa sind Durchmesser und
Dichte der Partikel beziehungsweise Dichte der Luft . Eine
interessante Grösse ist noch der Reibungskoeffizient (
der vom Turbulenzgrad der Strömung abhängt, aber relativ
gut parametrisiert werden kann (CLIFTON und LEHNING
2008) . Da wir aber zur Lösung der Gleichung 1 noch den
Geschwindigkeitsvektor zu Beginn der Trajektorie brau¬
chen, müssen wir auf die Frage zurückkommen , wie die
Schneeteilchen in die Luft kommen . Neben dem Abprallen
(Rebound) , das wir oben schon beschrieben haben, ist das
reine aerodynamische Mitnehmen (Entrainment) von Par-
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Abb . 5 -3 : Vergleich zwischen der räumlichen Verteilung von Schneeablagerung wie sie durch die Model¬
lierung der differentiellen Ablagerung alleine entsteht (a) , wie sie durch Einbezug von Ablagerung und
Umlagerung ins Modell sich am Ende präsentiert (b) und wie sie gemessen wurde (c) .

tikeln von Bedeutung,
weil es der einzige Pro¬
zess ist, der Schneever¬
frachtung in Gang brin¬
gen kann , wenn es nicht
mehr schneit. Eine Va¬
riante des Abprallens
ist das Herausschlagen
von weiteren Partikeln
(Splash) , das zu einer
schnellen Zunahme des
Massenflusses führen
kann.

Man kann sich gut vor¬
stellen, dass eine quan¬
titative Beschreibung
dieser Interaktionen
recht schwierig ist, da
die genaue Geometrie
und Härte der Schnee¬
oberfläche genauso eine
Rolle spielen, wie die
Mikrostruktur und Ma¬
terialeigenschaften der Partikel . Deshalb ist man bei der nu¬
merischen Simulationdieser Teilprozesseauf vereinfachen¬
de Parametrisierungen angewiesen. Meistens auf der Basis
der Energie- und Impulserhaltung werden Gleichungenfor¬
muliert, die zusammen mit Gleichung 1 eine vollständige
Beschreibung des Saltationsprozesses sind. Dabei wird die
Anzahl der Partikel, die (wieder) in die Strömung eintreten,
n, unabhängig für das aerodynamische Mitnehmen und das
Abprallen/Loslösen formuliert. Für das aerodynamische
Mitnehmen gilt (ANDERSON und HAFF 1991) :

tierenden Massenfluss explizit abzubilden. Dazu wurden
mit gutem Erfolg neuere Strömungsmodelle, die einen Teil
der Turbulenz explizit abbilden (Large-Eddy-Simulation,
LES) mit Lagrange-Modellen der Teilchenbewegungkom¬
biniert (GROOTet al . 2015 ) . Letztere basieren auf den Mo¬
dellansätzen, die oben diskutiert sind und benutzen auch
Verteilungsfunktionen , um die Anfangsgeschwindigkeit
und den Anfangswinkel der Teilchentrajektorien zu para-
metrisieren . Eine gängige Form für die Wahrscheinlichkeit
( p) der Geschwindigkeit von abprallenden beziehungswei¬
se herausgeschlagenen Teilchen (v„) ist:

Tf ist die Schubspannungsgeschwindigkeit der Strömung
an der Oberfläche und Tth ist die Schwellenwertschubspan¬
nungsgeschwindigkeit, die durch die Schneeeigenschaften
an der Schneeoberflächebestimmt wird . Für das Abprallen
und Herausschlagen von Partikeln werden Wahrschein¬
lichkeitsverteilungen angenommen, die so skaliert werden,
dass sowohlfür das Einzelereignis als auch im Mittel Ener¬
gie- und Impulserhaltung erfüllt werden.

Je nach der Komplexität der gewählten Modellbeschrei¬
bung wird als nächster Schritt nur ein gemitteltes Verhal¬
ten für die Anfangsbedingungen der Trajektorien (DOOR-
SCHOT und LEHNING 2002) formuliert , oder es wird
auch dort mit parametrisierten Verteilungen gearbeitet . In
einfachen Gleichgewichtsmodellenist die mittlere Erneue¬
rungszahl , das heißt die Zahl von Partikeln , die durch Ab¬
prallen und Herausschlagen pro eintreffendes Korn wieder
oder neu weiterfliegen kleiner als eins (DOORSCHOT und
LEHNING 2002) , weil ja der Gesamtmassenfluss unter
stationären Bedingungen nicht zu- oder abnehmen darf.
Neuere Forschung zeigt allerdings, dass solche stationären
Modelle ihre Grenzen haben und es nötig ist, den intermit¬

Piy a ) = — e^ (3)
av t

Diese Wahrscheinlichkeitsverteilung nimmt die Geschwin¬
digkeit des aufprallenden Korns (v) als Maß und benutzt
den Skalierungsparameter a. Dieses in groben Zügen be¬
schriebene Modell der Saltation basiert auf einer recht
detaillierten Abbildung der einzelnen physikalischen
Prozesse und löst zunehmend einfachere Modelle ab , die
zum Beispiel nur den Massenfluss als Funktion der Wind¬
geschwindigkeit oder Schubspannungsgeschwindigkeit
parametrisieren . Letztere haben aber eine lange Tradition
und sagen vorher, dass im Mittel der Massenfluss, Fs, als
Potenzfunktion der Schubspannungsgeschwindigkeit gut
beschrieben wird:

Fs ^ { tf - T,h )
x

(4)

Der Exponent x liegt dabei zwischen drei und vier , was
sowohl theoretisch als auch experimentell gut abgestützt
ist (GUALA et al . 2008) . Die aufwändigere Beschreibung
basierend auf den Trajektorien ermöglicht aber zusätzlich
die Ableitung von Konzentrationsprofilen, die dann wieder
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Abb . 5 -4 : Links : Beiträge der Energieflüsse aus turbulentem Fluss fühlbarer Wärme (El ) , latenter
Wärme (L) , kurzwelliger Strahlung (QK) und langwelliger Strahlung (QL ) zur Oberflächenenergie¬
bilanz der Schneedecke , berechnet für das Weissfluhjoch Versuchsfeld (Davos, Schweiz) (FIERZ
und LEE1NING 2001 ) . Die roten Balken repräsentieren gemittelte 24 - Stunden-Werte über jeweils
3 klare Tage und blaue Balken über jeweils 3 bedeckte Tage in den Monaten März und April.
Rechts : Beiträge der Energieflüsse zusätzlich aufgeteilt auf kurzwellige Strahlung eingehend
(QKin) , kurzwellige Strahlung ausgehend (QKout) und langwellige Strahlung eingehend (QLin)
und langwellige Strahlung ausgehend (QLout) .

als untere Randbedingung für die Beschreibung des Trans¬
ports in Suspension dienen. Dabei wird in Modellen oft die
Vereinfachung gewählt, dass ein numerisches Partikel eine
gewisse Anzahl (vielleicht 100) echte Partikel repräsentiert,
um den Rechenaufwand überschaubar zu halten.

4.2 Suspension

Wenn die Konzentration in Bodennähe bekannt ist, kann
die Lösung einer einfachen Advektions-/Diffusionsglei-
chung, den höherreichenden Transport in Suspension be¬
schreiben:

de
dt p \ p>

(5)
ü = {u,v,w - wf ^

messenen Schneeverteilung
im Wannengrat Gebiet vom
09 . April 2009 mit der Mo¬
dellierung eines typischen
Schneefallereignisses (vom 20.
bis 27. 11 . 2008) gezeigt (nach
MOTT et al. 2010) . Im Modell
kann man Schneeerosion „aus¬
schalten“ und so untersuchen,
wie eine hypothetische Schnee¬
verteilung aussehen würde,
wenn man nur die präferentiel-
le Ablagerung hat (Abb . 5 -3a) .
Es zeigt sich, dass die rein aus
der präferentiellen Ablagerung
resultierende Schneeverteilung
schon einen recht großen Ef¬
fekt hat und dass die Umver¬
lagerung eher die typischen
kleinen Schneeansammlungen
wie Wechten erzeugt (Abb.
5 -3b) . Manchmal werden die

ursprünglichen Ablagerungsmuster durch Umlagerung
verstärkt und manchmal auch komplett ins Gegenteil ver¬
kehrt . Die präferentielle Ablagerung trägt aber zur räum¬
lichen Differenzierung bei . Der Vergleich zwischen Abb.
5 -3b und Abb . 5 -3c zeigt, dass einige Muster schon recht
gut wiedergegeben werden , dass aber auch noch systema¬
tische Fehler, zum Beispiel eine übertriebene Wechtenbil¬
dung, an den Graten simuliert werden.

Die oben angesprochene Kombination von LES-Modellen
mit Langrange Partikelmodellen , die bereits auf sehr klei¬
ner Skala (Windkanal) sehr gute Ergebnisse bringt , wird
in Zukunft zeigen, ob eine noch bessere quantitative Er¬
fassung der kleinräumigen Schneeverteilung gelingt. Dazu
muss neben einer weiteren Zunahme der Rechenleistung
auch noch eine bessere Repräsentation von sehr steilem
Gelände in den Windmodellen erreicht werden.

Bei dieser Beschreibung wird angenommen, dass die
Schneepartikel der Windströmung ü passiv folgen und nur
zusätzlich eine (vertikale) Fallgeschwindigkeit ( \r,) aufwei¬
sen. Die zeitliche Änderung der Konzentration der Schnee¬
teilchen ( ü : cp) ist dann durch die Advektion mit dem mitt¬
leren Strömungsfeld üp und die Diffusion g bestimmt . Der
Diffusionskoeflizient K wird parametrisiert . Gleichung 5
ist auch geeignet, um die im ersten Abschnitt beschriebene
präferentielle Ablagerung zu beschreiben . Der Unterschied
in den Prozessen wird dadurch ausgedrückt dass bei letzte¬
rem der Niederschlag als obere Randbedingung spezifiziert
wird , während Saltation die untere Randbedingung für die
Suspensionbildet.

Das numerische Modell Alpine3D (LEHNING et al. 2008)
beschreibt die Prozesse wie oben skizziert , aber in einer
vereinfachten Form basierend auf einer RANS -Simulation
des stationären mittleren Strömungsfeldes (MOTT et al.
2010) . In Abb . 5 -3 ist ein Vergleich zwischen einer ge-

5 Besonderheiten der Energiebilanz über Schnee

Mit Abstand die wichtigsten Einflussfaktoren von Schnee
auf die Oberflächenenergiebilanz sind die hohe Albedo und
die hohe Emissivität des Materials Schnee. Während jede
andere Oberfläche auf der Erde (inklusive Wasserflächen)
den größten Teil der einfallenden Kurzwellenstrahlung
absorbiert, wird über Schnee bis zu 95 % der ankommen-
den Energie wieder zurückgestrahlt . Obwohl das Rück¬
strahlvermögen oder die Albedo von Schnee zwar mit der
Zeit schnell abnehmen und das Reflexionsvermögen von
schmutzigem Altschnee auf bis zu 30 % sinkt, sind im
Winter kalte Lufttemperaturen über Schnee stark mit der
hohen Albedo von Schnee verknüpft . Gleichzeitig stellt
Schnee im langwelligen Bereich annähernd einen Schwar¬
zen Körper dar. Das heißt, Schnee strahlt auch sehr effizi¬
ent langwellige Strahlung ab (Abbildung 5 -4) . Ist die Rück¬
strahlung durch die Atmosphäre während klaren Nächten
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gering , sind sehr tiefe Schneeoberflächentemperaturen die
Folge . Die vergleichsweise niedrigen Temperaturen an der
Schneeoberfläche haben aber auch noch einen weiteren, in¬
direkten Effekt : in der Regel ist der turbulente Fluss latenter
Wärme über Schnee klein und das obwohl man annehmen
kann , dass direkt an der Schneeoberfläche noch gesättigte
Wasserdampfbedingungen herrschen . Die geringen laten¬
ten Flüsse können damit erklärt werden , dass die geringen
Temperaturen nur geringe Mengen an Wasserdampf in der
Luft erlauben. Außerdem ändert im Tagesverlaufder laten¬
te Wärmefluss oft sein Vorzeichen, so dass in der Nacht der
Fluss zur Oberfläche hin zeigt und dabei Oberflächenreif¬
kristalle erzeugt , während am Tag dann die Schneeoberflä¬
che durch Sublimation gekühlt wird.

Eine sehr wichtige Ausnahme bilden Situationen mit war¬
men , gesättigten Luftmassen , die über eine Schneeober¬
fläche herangetragen werden , oft in Zusammenhang mit
„Regen auf Schnee“ -Ereignissen (WEVER et al . 2015 ) . In
solchen Situationen wird sehr viel zusätzliche Feuchte an
der relativ kalten (0°C) Schneeoberfläche kondensiert und
dabei zusätzliche Schmelzenergie angeliefert. Insgesamt
sind aber die Energieflüsse an der Schneeoberfläche klei¬
ner als über anderen Oberflächen und deshalb herrschen oft
stabile Bedingungen und es entstehen typischerweise ge¬
ringmächtige atmosphärische Grenzschichten. Im Folgen¬
den diskutieren wir die Besonderheiten der Energiebilanz
der Schneedecke während der Schmelzphase. Hier gehen
wir insbesondere auf atmosphärische Prozesse innerhalb
der geringmächtigen stabilen Grenzschichten ein , die den
sensiblen Wärmefluss über der Schneedeckewesentlich be¬
einflussen.

Auch wenn in der Regel Strahlung die Energiebilanz
über Schnee dominiert (Abbildung 5 -4) , können in wind¬
exponierten Gebieten turbulente sensible Wärmeflüsse
signifikant zur Schneeschmelze beitragen (CLINE 1997,
POHL et al . 2006) . Wenn im Frühling die Lufttempera¬
turen über den Gefrierpunkt steigen und die Oberflächen¬
temperatur den Schmelzpunkt erreicht, stellt sich eine
stabile atmosphärische Schichtung über dem Schnee ein
(WHITEMAN 2000) . Die Stärke der stabilen Schichtung
über Schnee und die Tiefe der Grenzschicht haben einen
starken Einfluss auf den turbulenten sensiblen Wärmefluss.
Gleichzeitig ist die Modellierung turbulenter Flüsse für sta¬
bile Schichten schwierig. Einerseits weil schon grundsätz¬
lich und unter Annahme idealer Bedingungen (Stationari-
tät , Homogenität) der Einfluss der Stabilität nur schwer zu
parametrisieren ist. Zum anderen, weil in stabilen Schich¬
ten diese idealen Bedingungen gar nicht erfüllt sind und
Grenzschichtprozesse wie Advektion eine wichtige Rolle
spielen. Solche Prozesse sind in gängigen Energiebilanz¬
modellen jedoch gar nicht berücksichtigt und werden im
Folgenden diskutiert.

Bei geringer Windgeschwindigkeit kann es innerhalb der
stabilen Schichtung zu einer Entkopplung der bodennahen
Schichten von der Hauptströmung und dadurch zu einer
starken Unterdrückung des turbulenten Wärmeaustauschs

nahe an er Oberfläche kommen . Erste Studien haben die
Hypothese entwickelt, dass über einer schmelzenden
Schneefläche derartige Phänomene der Grund für eine lo¬
kal verminderte Schneeschmelze sind und zu einem Über¬
dauern von einzelnen Schneeflecken im Frühjahr oder so¬
gar zu ganzjährigen Schneefleckenim Hochgebirge führen
(FUJITA et al . 2010 , MOTT et al. 2013) . Eine atmosphä¬
rische Entkopplung setzt eine sehr hohe atmosphärische
Stabilität voraus (OHYA et al . 2008) , die durch typische
Temperaturgradienten im Gebirge über schmelzenden
Oberflächen nicht erreicht werden . Eine aktuelle Wind¬
kanalstudie zeigt auf, dass atmosphärische Entkopplung
über einer schmelzenden Schneeoberfläche nur in Senken
und nur während geringer Windgeschwindigkeiten auftritt.
Nur dann kann sich die Hauptströmung von den bodennah¬
en Luftschichten entkoppeln, wobei diese durch die küh¬
lende Wirkung des Schnees weiter abkühlen und sich die
Stabilität der bodennahen Schichten wesentlich erhöht. Die
Folge ist ein Unterdrücken des turbulenten Wärmeaustau¬
sches nahe an der Schneeoberfläche. Stärkere Winde gehen
mit einer Zunahme der bodennahen Schubspannung und
einem verstärkten Durchmischen der bodennahen Luft¬
schichten einher.

Die Energiebilanz ändert sich zudem, wenn die geschlos¬
sene Schneedecke im Frühjahr allmählich ausapert und
ein Mosaik aus schneefreien und schneebedeckten Flächen
ergibt. Aufgrund ihrer geringeren Albedo erwärmen sich
schneefreieFlächen stärker als schneebedeckteFlächen. Der
mittlere Wind transportiert die erwärmte Luft von schnee¬
freien Gebieten über die schneebedeckten Flächen (lokale
Advektion sensibler Wärme) und erzeugt dort auf einer
bestimmten Höhe über Schnee ein lokales Temperaturma¬
ximum . Es entsteht somit eine interne stabile Grenzschicht
über den Schneeflecken. Dabei kann die Höhe der internen
Grenzschicht vor allem je nach Windgeschwindigkeit und
Windlauflänge über Schnee zwischen einigen Zentimetern
und wenigen Metern variieren (MOTT etal . 2013) . Geringe
Schubspannungen gehen mit geringmächtigeren internen
Grenzschichtdicken und geringeren turbulenten Flüssen
einher. Die lokale Advektion sensibler Wärme bewirkt aber
grundsätzlich und trotz zunehmender Stabilität eine lokale
Erhöhung des mittleren turbulenten Wärmetransports in die
Schneedecke und nimmt mit abnehmendem Schneebede¬
ckungsgrad zu . Eine Folge der lokalen Advektion sind hö¬
here Schmelzraten an den dem Wind zugewandten Rändern
der Schneeflächen. Die Distanz , über welche die Wirkung
lokaler Advektion nachweisbar ist, liegt im Bereich von we¬
nigen Metern und nimmt mit der Windgeschwindigkeit zu
(ESSERY et al . 2006, MOTT et al . 2011 ) .

Zudem können große Schneeflecken das lokale Windsys¬
tem stark prägen . Mit einem Atmosphärenmodell konnte
gezeigt werden , dass während geringer synoptischer Win¬
de größere Schneeflächen die bodennahen Luftschichten
so stark auskühlen , dass kleinräumige katabatische Wind¬
systeme entstehen können (MOTT et al . 2015 ) . Die damit
verbundene Zunahme der bodennahen Windgeschwin¬
digkeiten und der Abbau stabiler Schichten durch höhere
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Abb . 5-5 : Große und kleine Sastrugi an der Latschüelfurgga , wo der Wind gut kanalisiert und beschleunigt wird . So entstehen die
eindrucksvollen Erosionsmuster.

mechanische Turbulenz nahe der Schneeoberfläche erhöht
den turbulenten sensiblen Wärmeaustausch während dieser
Wetterlagen. Der Einfluss katabatischer Windsysteme auf
den mittleren Wärmeaustausch in der Schneedecke nimmt
mit abnehmendem Schneebedeckungsgrad merklich ab.

6 Bedeutung der Prozesse und Schlussfolgerungen

Grundsätzlich kann man sagen, dass die Variabilität der
alpinen Schneedecke, die durch die Akkumulation ent¬
steht, grösser ist als jene , die durch die Schmelze entsteht
(GRÜNEWALD et al . 2010) und dass ein Großteil der Ak¬
kumulationsvariabilität während der Schmelze erhalten
bleibt (LISTON 1999) . Trotzdem sind Unterschiede in der
Schmelze, insbesondere auf der Skala „Talseiten“

, auch für
den lokalen Abfluss wichtig, wie erst kürzlich gezeigt wer¬
den konnte (COMOLA et al. 2015) . Die oben diskutierten
Unterschiede in der Schmelze, die durch die kleinräumige
Topographie (zum Beispiel Mulden) oder auch unterschied¬
liche Expositionen bedingt werden , haben einen besonders
starken Einfluss auf die lokale Vegetation. Berücksichtigt
man umgekehrt die Variabilität nicht bei der Modellierung
der atmosphärischen Grenzschicht, entsteht ein systema¬
tischer Fehler in der Berechnung des turbulenten Wärme-
austauschs (MOTT et al. 2015) , der sich auf die Güte von
Wetter- und Klimavorhersagen auswirkt.

Die unterschiedlichenSchneedicken, die während der Abla¬
gerung entstehen, bestimmen zusammen mit unterschiedli¬
chen Grenzschichttemperaturenund lokalen Winden auch,
wo sich bevorzugt Schwachschichtenbilden, die zu Lawinen
führen . Der quantitativeBeitrag der präferentiellenAblage¬
rung an der Heterogenitätder Schneeablagerungwurde expe¬
rimentell noch nicht nachgewiesen, da sich in der Praxis tra¬
ditionelle Schneeverfrachtungzeitlich mit der präferentiellen
Ablagerung überschneidet. Allerdings kann man mit Hilfe
der numerischen Modellierung die beiden Prozesse trennen.
Wennein numerischesModell in der Lage ist , die Interaktio¬
nen zwischen Partikel und einem turbulenten Strömungsfeld
richtig zu beschreiben, dann kann die präferentielle Ablage¬
rung quantitativbeschrieben werden. Das wurde erstmals in
LEHNING et al . (2008 ) versucht und es wurde gezeigt, dass
die bevorzugte Schneedepositioneinen substantiellenAnteil
der räumlich variablen Schneeverteilung verursacht (siehe
auchAbb . 5-3) . Jedochlässt sich festhalten, dasskleinräumige
Verfrachtungsmuster, wie sie durch Saltation entstehen, eine
große Bedeutung habenund zwar auchfür flache Landschaf¬
ten, wie man sie auf den großen Eisschildern, in den Prärien
oder auf Meereis findet. Die lokale Massenbilanz, die Bewe¬
gung von Meereis und die atmosphärische Strömung stehen
in Wechselwirkungmit den rauen Schneeoberflächen. Ein ty¬
pisches Zeichen von andauernder Saltation ist das Entstehen
der ErosionsformenSastrugi, die im Gebirge oft in Passlagen
angetroffenwerden (siehe Abb . 5-5).
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Energie - und Massenbilanz von Hochgebirgs-
gletschern
Energy and Mass Balance of High -Mountain Glaciers

Zusammenfassung
In der Energie- und Massenbilanz von Gletschern liegen die entscheidenden Hinweise, um das Verhalten
von Gletschern im Klimasystem zu verstehen . Der vorliegende Artikel erläutert die grundlegenden Kon¬
zepte und illustriert anhand von Messungen im Hochgebirge und Modellrechnungen , wie Massen- und
Energiebilanz in verschiedenen Klimazonen der Erde variieren.

Summary
The energy and mass balance of glaciers provides the key to understanding the role of glaciers in the cli-
mate System . The present article introduces the fundamental concepts and reviews in-situ measurements
in high mountains and model calculations, to illustrate how energy and mass balances vary through
different climate zones on Earth.

1 Einführung

Gletscher und Eisschilde sind besonders augenscheinliche
Indikatoren für den Zustand des Systems Erde-Atmosphä¬
re . Sie reagieren auf Systemschwankungen mit hoher Emp¬
findlichkeit, jedoch agiert ihre Ausdehnung dabei als „Tief¬
passfilter“ der zeitlichen Frequenzen . Das bedeutet , dass
Änderungen der Ausdehnung vor allem langsame Schwan¬
kungen und somit Änderungen des Klimas widerspiegeln,
nicht aber die Variabilität auf synoptischen oder saisonalen
Zeitskalen . Dennoch kommt es in der Öffentlichkeit häu¬
fig zu Fehlinterpretationen des Zusammenhangs zwischen
Gletscherverhalten und Klimaänderung , da die teils Jahr¬
zehnte langen Anpassungszeiten der Gletscherausdehnung
nicht richtig eingeordnet werden . Diese in Bezug auf ein
Menschenleben langsame Anpassung der Fläche auf Kli¬
maeinwirkungen resultiert aus den physikalischen Eigen¬
schaften von Gletschern (CUFFEY und PATERSON2010),
die wie so viele andere Teilsystemedes Klimas ein dynami¬
sches, nichtlineares Verhalten aufweisen.

Es gibt jedoch auch eine Kenngröße für die unmittelbare
Reaktion von Gletschern auf Schwankungen im System
Erde-Atmosphäre, wofür anstatt deren Fläche das Volumen
betrachtet wird . Diese Kenngröße ist die Massenbilanz,
und sie gibt an, wieviel Masse pro Fläche ein Gletscherüber

einen bestimmten Zeitraum gewinnt oder verliert . Somit
erfasst die Massenbilanz die direkte , „ungefilterte“ Glet¬
scherreaktion für alle möglichen Zeitabschnitte . Die Mas¬
senbilanz für Tage und Wochen ist vor allem ein Ausdruck
der atmosphärischen Variabilität im Hinblick auf Wetter
und Witterung . Massenbilanzen über Jahre und Jahrtau¬
sende hingegen beinhalten auch die Zustände (Variabilität
und Änderungen) , die aus der Wechselwirkung zwischen
den Teilsystemen des Klimas entstehen (Atmosphäre, Oze¬
an, Kryosphäre , Biosphäre, Lithosphäre) .

Ganz allgemein ergibt sich die Massenbilanz als Summe
von zwei Termen, die wir in Kapitel 2 genauer behandeln.
Unter „Akkumulation“ versteht man alle Prozesse, die
dem Gletscher Masse zuführen , während „ Ablation“ jene
Vorgänge bezeichnet , die einen Massenverlust zur Fol¬
ge haben . Ein großer Beitrag zur Massenbilanz entsteht
so durch das „von außen“ auf den Gletscher einwirkende
Klima - also durch Verfügbarkeit von Niederschlag für
die Akkumulation sowie durch Energieeintrag aus Atmo¬
sphäre und Ozean für die Ablation. Diesen Beitrag nennt
man „klimatische Massenbilanz“

, in welcher die Energie¬
bilanz von Gletschern das entscheidende Verständnis für
den Energieeintrag ermöglicht, worauf wir in Kapitel 3
eingehen. Daneben gibt es aber auch noch einen „eigenen“
Beitrag zur Massenbilanz , der über die Gletscherbewegung
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Abb . 6 - 1 : Die Massenbilanz eines Gletschers ergibt sich aus der Bilanzierung von Akkumula¬
tion und Ablation . Diese sind von Klima und Gelände abhängig . Die Eisbewegung wirkt in der
Regel ablationsfördernd , da sie dem Akkumulationsgebiet Eis entzieht und in das Ablationsge¬
biet verfrachtet (aus WEBER 2004) .

2 Die klimatische Massenbilanz

2. 1 Massenbilanzterme

Wie in der Einführung angedeu¬
tet , setzt sich die Massenbilanz
aus dem Massengewinn (Akku¬
mulation) und dem Massenver¬
lust (Ablation) über eine definier¬
te Zeitspanne zusammen , meist
ein hydrologisches Haushaltsjahr
(zum Beispiel 1 . Oktober bis 30.
September des Folgejahres in den
mittleren Breiten der Nordhemi¬
sphäre) . Die Bilanzwerte werden
auf die Dichte des Wassers nor¬
miert , auf die horizontale Ein¬
heitsfläche bezogen und erhalten
daher die Einheit [mm Wasser¬
äquivalent (w.e .)] oder [kg m 2

| in
SI-Einheiten . Damit kann die Mas¬
senbilanz mit anderen Größen des
Wasserkreislaufs, wie etwa Nie¬
derschlag oder Verdunstung, di¬
rekt verglichen werden.

durch Eiszufluss oder -abfluss gesteuert wird . Diese soge¬
nannte „Eisdynamik“ beeinflusst etwa die Massenbilanzen
von Grönland und Antarktis oder von ins Meer münden¬
den Gletschern substanziell, vor allem durch Schwankun¬
gen in der Fließgeschwindigkeit und dadurch beeinflusste
mechanische Vorgänge (zum Beispiel Eisbergbildung) . Da
der vorliegende Artikel die Gletscher im Hochgebirge the¬
matisiert, behandeln wir in Folge jedoch nur mehr die dort
dominante klimatische Massenbilanz.

Die wichtigsten Prozesse der Ak¬
kumulation sind fester Niederschlag (insbesondere Schnee¬
fall) , Ablagerungen von Triebschnee und Lawinen , Kon¬
densation/Deposition von atmosphärischem Wasserdampf
und Anfrieren von Regenwasser. Zur Ablation tragen
Schmelzen, Erosion von Schnee durch Wind oder durch
Abbruch von Lawinen , Verdunstung/Sublimation und Kal¬
ben bei (Abbildung 6 - 1) . Die relative Bedeutung der einzel¬
nen Komponenten wird durch die lokalen Begebenheiten
von Klima und Topographiebestimmt.

Weshalb ist die Kenntnis der Massenbilanz von Gletschern
im Hochgebirge so wichtig?
(a) Wie oben angedeutet, sind Gletscher hervorragende

Klimazeiger, im Falle des Hochgebirges sogar für
Schichten der Atmosphäre, aus denen es noch relativ
wenige Daten und Langzeitinformationen gibt.

(b) Als Komponenten des Wasserkreislaufs haben Ge-
birgsgletscher im Zuge globaler Veränderungen auch
einen quantitativ merklichen Einfluss auf den globalen
Meeresspiegel.

(c) In vielen Regionen der Erde sind Gletscher wichti¬
ge Wasserreserven ; die Massenbilanz zeigt hier den gla¬
zialen Beitrag zur hydrologischen Bilanz und daher
zum regionalen Wasserdargebot an.

Und schließlich
(d) starke Massenverluste von Gebirgsgletschern schaffen

Potenzial für Naturgefahren , etwa durch entsprechende
Schmelzwässer und dadurch aufgestaute Gletscherseen,
die bei Ausbruch zu Hochwasserfluten führen können.
Die Kenntnis der Massenbilanz und ihr Verstehen über
die Energiebilanz haben daher einen großen wissen¬
schaftlichen und praktischen Wert.

Werden die Massenbilanzen einzelner Höhenstufen eines
Gletschers gegen ihre Seehöhe aufgetragen, erhält man das
vertikale Bilanzprofil (VBP) . Obwohl sich die Massenbi¬
lanz Jahr für Jahr ändert , bleibt die Form des Bilanzpro¬
fils annähernd konstant , es verschiebt sich lediglich paral¬
lel in Richtung einer mehr positiven oder mehr negativen
Gesamtbilanz . Dies sieht man in Abbildung 6 -2 deutlich,
wenn man das mittlere VBP der Jahre 1965 - 1984 (blau)
mit jenem von 1995 - 2014 (rot) vergleicht. Der daraus über
die Zeit resultierende Verlust an Akkumulationsfläche äu¬
ßerte sich in stark negativen Massenbilanzen sowie einem
deutlichen Rückgang der Eisdynamik und der Gletscherflä¬
che (KUHN et al . 1999) .

Die Form des VBP ist abhängig vom regionalen und lokalen
Klima - unter maritimen oder feuchten Bedingungen ist der
VBP-Gradient größer, unter kontinentalen oder trockenen
Bedingungen ist er kleiner. Dort , wo die Massenbilanz
gleich Null ist (Akkumulation = Ablation) , liegt per Defi¬
nition die Höhe der Gleichgewichtslinie (equilibrium line
altitude , ELA) . Verschiebt sich die ELA langfristig (zum
Beispiel durch Klimaänderungen) , ändert sich das Verhält-
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nis zwischen Akkumulations - und Ablationsfläche; folglich
wird der Gletscher entweder wachsen (da die Eisdynamik
den Massenzuwachs talwärts transportiert und bei gleich¬
gebliebener Ablation der Gletscher daher vorstößt) oder
schrumpfen (wenn mehr Masse verloren wird als durch die
Eisdynamik nachtransportiert werden kann) . Abbildung
6 -3 illustriert dies für den Fall eines Gletscherrückgangs.

2 . 1 Messung und Modellierung der Massenbilanz

Die Messung der Massenbilanz stützt sich auf drei Metho¬
den (zum Beispiel COGLEY et al . 2011, HOINKES 1970,
KASER et al . 2003 ) :

(a) Die glaziologische Methode nutzt ein möglichst dich¬
tes Netz aus Messpunkten am Gletscher, an denen die
Massenbilanz gemessen wird . Als solche dienen im Abla¬
tionsgebiet ausreichend tief ins Eis gebohrte Stangen aus
Holz oder Plastik (Pegel) , an denen die Höhenänderung
der Gletscheroberfläche bezogen auf den jeweiligen Pegel
abgelesen wird . Aufgrund der Eisdynamik entspricht diese
Änderung nicht der Höhenänderung in geodätischen Ko¬
ordinaten . Im Akkumulationsgebiet wird die Höhenände¬
rung durch Schneehöhenmessungen bis zum Horizont des
Vorjahres bestimmt . Die gemessenen Höhenänderungen
werden anhand der entsprechenden Dichten in Massenän¬
derungen umgerechnet . Dabei wird die Dichte von Eis als
konstant und bekannt angenommen, die Dichte von Schnee
in Schneeprofilen gemessen. Durch Interpolation und Mit¬
telung der Messwerte über die Gesamtgletscherfläche wird
die Massenbilanz direkt bestimmt.

Massenbilanz(kg/m2)

Abb . 6 -2 : Das mittlere vertikale Bilanzprofil (schwarz) des Hinter¬
eisferners (Ötztaler Alpen) und jene aller Einzeljahre 1953 - 2014
(grau) . Die zwei mittleren Profile der Jahre 1965 - 1984 (blau)
sowie 1995 - 2014 (rot) verdeutlichen die Parallelverschiebung zu
mehr negativen Massenbilanzen in den letzten Dekaden (Quelle:
Institut für Atmosphären - und Kryosphärenwissenschaften , Uni¬
versität Innsbruck ).

nen) und mechanische Vorgänge (Kalben) durch die Wahl
des Untersuchungsgebietes minimiert oder ausgeschlossen
werden können - ausschließlich klimatisch definiert sind.

Die Modellierung der Massenbilanz im Gebirge ist rele¬
vant , um einerseits hydrologische Auswirkungen von loka¬
ler bis globaler Ebene bestimmen zu können , andererseits
das Prozessverständnis zwischen Atmosphäre und Kryo-
sphäre zu vertiefen . Dementsprechend gibt es zwei Ansätze
zur Massenbilanzmodellierung.

(b) Die hydrologischeMethode berechnet die Massenbilanz
als Restglied der Wasserbilanz eines Einzugsgebietes. Un¬
sicherheiten in der Bestimmung des Gebietsniederschlags,
des Abflusses und der Verdunstung werden aber somit in
den Massenbilanzwert übertragen.

Der erste umfasst die sogenannten Temperatur-Index-
Modelle:

= DDF ^ T;
+ At (1)

(c) Die geodätische Methode bestimmt die Massenbilanz
aus dem Vergleich zweier topographischer Aufnahmen
des Gletschers. Die Höhenänderung der Gletscheroberflä¬
che (hier im Sinne geodätischer Koordinaten) wird dann
entweder durch in-situ gemessene oder angenäherte Dich¬
tewerte als Massenänderung ausgedrückt . Durch moderne
Verfahren (digitale Karten , GPS , Erstellung von digitalen
Geländemodellen mittels Laserscanning oder Photogram¬
metrie) erlebte diese Methode in den letzten Jahren einen
Aufschwung, da im Vergleichzur Methode (a) die Massen¬
bilanz großer vergletscherter Gebiete oder unzugänglicher
Gletscher kostengünstiger ermittelt werden kann.

Die Methoden (b) und (c) berücksichtigen auch basale und
englaziale Prozesse der Massenänderung (zum Beispiel
basales Schmelzen oder interne Akkumulation durch Wie¬
dergefrieren von in den Gletscher und in die Schneedecke
eindringendem Schmelzwasser) , deren Beträge allerdings
um ein Vielfaches kleiner sind als jene an der Gletscher¬
oberfläche. Methode (a) fokussiert demnach die Prozesse
an der Gletscheroberfläche, die - sofern gravitative (Lawi-

Sie berechnen die Ablation (M, [kg nr 2
] ) aus der Summe

der Tage mit positiver Lufttemperatur ( T+. [
°C] ) mithil¬

fe eines Proportionalitätsfaktors („Gradtagfaktor“
, DDF,

[kg m 2 d' 1 °C | ) und die Akkumulation aus dem Nieder¬
schlag, dessen Phase mithilfe eines Temperaturgrenzwerts
in fest und flüssig unterteilt wird (zum Beispiel HOCK
2005 ) . Der Gradtagfaktor wird mit direkt gemessenen
Massenbilanzen kalibriert und parametrisiert alle dahin¬
terstehenden Prozesse . Grundlage dieser Methode ist, dass
die zur Schmelze verfügbare Energie über die Lufttempe¬
ratur angenähert werden kann . Wie in Kapitel 3 ausgeführt,
funktioniert dieser Ansatz aber nur unter bestimmten Be¬
dingungen . Der Vorteil dieser Methode besteht allerdings
darin , dass nur zwei Eingangsparameter (tägliche Werte
von Temperatur und Niederschlag) benötigt werden und
diese mehr oder weniger global und in langen Zeitreihen
zur Verfügung stehen. Gradtagmodelle werden zur Ab¬
flussmodellierung von Einzelgletschern oder vergletscher¬
ten Einzugsgebieten bis hin zur Abschätzung des Beitrages
der Gebirgsgletscher zum globalen Meeresspiegelanstieg
auf Basis verschiedener Klimaszenarios verwendet.
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a ) Betöre climate change

Valley Glacier
Mountain Glacier

Small Glacier

b) After climate change but betöre glacier readjustment

c ) Atter readjustment to climate change

Abb . 6 -3 : Skizze der Gletscherveränderungen aus einer Ver¬
schiebung der ELA in größere Höhen an drei beispielhaften
Gletschern verschiedener Höhenlagen , (a) Die Gletscher sind
im Gleichgewicht mit dem Klima und besitzen eine spezifische
ELA1. (b) Durch Klimaveränderung gestiegene ELA2 und da¬
mit einhergehende Verminderung der Akkumulationsfläche und
Vergrößerung der Ablationsfläche , (c) Die Situation im neuen
Gleichgewichtszustand zeigt , dass die Gletscher Volumen und
Ausdehnung angepasst haben ; der Talgletscher hat seine Zunge
verloren , und der kleine Gletscher ist komplett verschwunden
( VAUGHANet al. 2013 ).

Der zweite Ansatz setzt prozessorientierte Modelle zur
Berechnung von Energie - und Massenllüssen zwischen
Atmosphäre und Gletscheroberlläche ein (siehe Kapitel 3 ) .
Diese Modelle eignen sich, um die Sensitivität der Mas¬
senbilanz auf einzelne Klimavariablen und die verant¬
wortlichen physikalischen Prozesse zu bestimmen . Somit
lassen sich etwa für Gebiete ohne instrumenteile Langzeit¬
beobachtungen aus gemessenen Massenänderungen von
Gletschern die möglichen Änderungen des lokalen Klimas
berechnen (zum Beispiel MÖLG et al . 2009) . Gletscherän¬
derungen können so als direkte Folge von Änderungen
im Niederschlag , der Bewölkung , der Strahlung oder der
Lufttemperatur nachvollzogen werden . Die Komplexität
dieser Modelle bedingt eine relativ große Anzahl an zeit¬
lich hochaufgelösten Input-Variablen und entsprechenden
Rechenaufwand . Für längere Zeiträume (mehrere Jahre)
können daher meist nur Analysen für einen Punkt eines
Gletschers gemacht werden . Modellierungen für die Ge¬
samtfläche eines Gletschers (sogenannte 2D -Läufe) sind
selten und meist auf die Ablationssaison konzentriert . In

jüngsten Jahren wurden 2D -Modellierungen aber auf Ba¬
sis von Messungen und neuartigen Input-Techniken deut¬
lich ausgedehnt, teils bis zu einem Jahrzehnt (zum Beispiel
MÖLG et al . 2014) .

2 . 3 Massenbilanztypen (oder -regime)

Je nach Lage eines Gletscherskommt ein charakteristischer
Jahresgang der Massenbilanz zustande . In den thermisch
homogenen Tropen dominiert die hygrische Saisonalität
des Klimas , die sich im Wechselvon Feucht- und Trocken¬
zeiten wiederspiegelt. Nennenswerte Akkumulation gibt
es daher nur in den Feuchtzeiten, Ablation hingegen kann
in beiden Jahreszeiten mit ähnlichen Beträgen stattfinden
(KASER und OSMASTON 2002) . In den mittleren und ho¬
hen Breiten ist der Jahresgang durch die thermische Saiso¬
nalität geprägt . Dementsprechend kann relativ klar in eine
Akkumulationsperiode mit Massengewinn (Winter) und
eine Ablationsperiode mit Massenverlust (Sommer) unter¬
schieden werden . Eine Mischform aus tropischem und au¬
ßertropischem Regime bilden die Gletscher im Monsunein¬
fluss (zum Beispiel Hochasien) , auf denen das thermische
Ablations- und Akkumulationsmaximum eng beieinander
liegen (zum Beispiel MÖLG et al . 2012) . Partielle Schuttbe¬
deckungen (meist in den Ablationsgebietenvon Gletschern)
können die Massenbilanz von ihrem Regime entkoppeln
und wirken bei geringer Schuttbedeckung (wenige cm)
aufgrund der Verringerung der Oberflächenalbedo ver¬
stärkend auf die Ablation; bei mächtiger Schuttbedeckung
hingegen führt die Abschirmung der Gletscheroberfläche
vom Energieeintrag der Atmosphäre (vor allem von kurz¬
welliger Strahlung) zu einer Abschwächung der Ablation.
Räumlich zeichnen sich die verschiedenen Massenbilanz¬
regime durch typische Gradienten im vorhin genannten
VBP im Bereich der ELA aus . Kontinentale Gletscher
zeigen einen geringen VBP-Gradienten , maritime einen
hohen. Der Unterschied im VBP-Gradienten zwischen Ak-
kumulations- und Ablationsgebiet ist im tropischen Klima
besonders groß (KASER und OSMASTON 2002) .

3 Die Energiebilanz der Oberfläche

3. 1 Energiebilanzterme

Die Energiebilanz an einem Punkt der Gletscheroberflä¬
che (EB) nimmt in der Fachliteratur häufig die Form von
Gleichung 2 an . Die Einheit entspricht jener einer Energie¬
flussdichte, also [W m 2

| oder [J s m 2
| . Vorzeichen in der

Bilanzgleichung bleiben positiv, wenn eine Größe Energie¬
zufuhr für die Oberfläche bedeutet , sind hingegen negativ
bei Energieverlust. Einige Größen können Energiequelle
oder -senke sein (mehr dazu unten) , was auf der Zeitskala
von Sekunden bis Stunden ein Ausdruck des Wetters ist.

SWj + SW | + LWj + LW | + QS + QL + QP + QG = F (2)

Die in der EB enthaltene Strahlungsbilanz umfasst vier be¬
kannte Terme: SWJ , und SW) sind die kurzwellige (solare)
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warm flocken

Abb . 6 - 4 : Modellvorstellung zur Entstehung der Fluktuationen
in den Windkomponenten , der Temperatur und der spezifischen
Feuchte . Wirbel unterschiedlicher Größe driften mit der mittle¬
ren Strömung und transportieren dabei wärmere Luftpakete mit
geringerem Wasserdampfgehalt bei stabiler Schichtung von oben
nach unten und kältere , feuchtere Luft nach oben (aus WEBER
2004) .

Einstrahlung beziehungsweise die reflektierte kurzwellige
Strahlung („ SW“ für „ shortwave) , während LW| und LW|
die langwellige Einstrahlung bzw. die langwellige Emis¬
sion der Gletscheroberfläche bezeichnen . Die kurzwellige
Nettostrahlung (SWnet) berechnet sich als SW | - SW) oder
SW | (1 - a) , wobei a die kurzwellige Breitbandalbedo der
Gletscheroberfläche angibt. Analog dazu ist die langwelli¬
ge Nettostrahlung (LWnet) als LW| - LW | definiert.

Die Terme QS und QL benennen den turbulenten sensib¬
len (fühlbaren ) Wärmestrom beziehungsweise den tur¬
bulenten latenten Wärmestrom (Abbildung 6 -4) . Beide
resultieren aus der Existenz von Wirbeln in der atmosphä¬
rischen Grenzschicht („eddies“ ) und sind somit stark von
der Stabilität und Windgeschwindigkeit in dieser Schicht
abhängig , aber auch von Temperatur - und Feuchtegradi¬
enten zwischen Gletscheroberfläche und Luft (siehe dazu
auch den Beitrag von LEHNING et al . in diesem Heft) .

QP bezeichnet den Wärmefluss aus dem auf die Glet¬
scheroberfläche fallenden Niederschlag („P “ für „ precipi-
tation“ ) . Dieser Term ist in der Regel aber vernachlässig¬
bar klein und wird hier nicht weiterbehandelt . Lediglich
auf Gletschern , die in sehr feuchten Klimaten liegen und
bis in tiefe Lagen reichen , kann QP während Warmluft¬
niederschlägen im Ablationsgebiet relativ groß sein (zum
Beispiel in Neuseeland ) . QG gibt schließlich den Wärme¬
fluss zwischen Oberfläche und dem Gletscherinneren an
und setzt sich aus molekularer Wärmeleitung im Schnee/
Eis und eindringender kurzwelliger Strahlung zusammen
(„ G“ für „ ground“ ) . Treten keine geothermischen Wär¬
mequellen unterhalb des Gletschers auf , dann ist QG über
einen betrachteten Zeitabschnitt nahezu identisch mit der
Änderung der Wärmespeicherung im Gletscher.

Die Summe aller Terme der linken Seite in Gleichung 2
ergibt einen Nettoenergiefluss F, und hier gelangen wir
auch zur direkten Verknüpfung der EB mit der Massen¬
bilanz . Wenn die Gletscheroberflächentemperatur den

Schmelzpunkt erreicht hat (273,15 K) und F auf der rech¬
ten Seite in Gleichung 2 positiv ist , dann repräsentiert
F die verfügbare Energie zum Schmelzen . Die zweite
Verknüpfung betrifft QL ; ist dieses auf der linken Sei¬
te in Gleichung 2 negativ, also der Energiefluss von der
Oberfläche in die Atmosphäre gerichtet , dann tritt Sub¬
limation auf . Bei Oberflächentemperaturen kleiner als
273,15 K erwärmt oder kühlt F die Oberfläche (in Ab¬
hängigkeit des Vorzeichens) und , über QG, mit einiger
Verzögerung auch das Gletscherinnere . Die EB treibt
daher auch die Temperaturentwicklung im Inneren des
Gletschers an und wirkt somit auf interne Akkumulation
und englaziales Schmelzen in der Massenbilanz . Weiters
sehen wir hier die Besonderheit der Energiebilanz einer
Gletscher- oder Schneeoberfläche im Vergleich zur Ener¬
giebilanz einer beliebigen Oberfläche : Die Temperaturen
können maximal 273,15 K erreichen , was die Stabilität
der Grenzschicht maßgeblich beeinflusst (siehe Beitrag
von LEHNING et al . in diesem Heft) .

Tabelle 6 - 1 fasst die wichtigsten Abhängigkeiten der
Energiebilanzterme zusammen . Daraus wird klar , dass
nicht nur äußere klimatische Einwirkungen über mete¬
orologische Standardvariablen , sondern auch Rückkopp¬
lungen eine entscheidende Rolle für die endgültigen
Charakteristika der EB einer bestimmten Klimazone
spielen . Weitere Überlegungen zu Tabelle 6 - 1 folgen im
Abschnitt 3 . 3 anhand von tatsächlichen Beispielen . Für
weitere Details zu den Energiebilanztermen und deren
Einordnung in meteorologische Verhältnisse empfehlen
wir außerdem den Enzyklopädie -Beitrag von VAN DEN
BROEKE et al . (2011) .

Term Abhängigkeiten

SWj Bewölkung, Luftfeuchte, Gelände (Neigung
und Exposition)

swt Albedo (abh . von festem Niederschlag,
Schmelze , Sublimation)

LWj Lufttemperatur, Luftfeuchte, Bewölkung

LWT Gletscheroberflächentemperatur

QS Gletscheroberflächentemperatur, Lufttem¬
peratur, Luftdruck, Windgeschwindigkeit

QL Gletscheroberflächentemperatur, Luftfeuchte,
Luftdruck, Windgeschwindigkeit

QG Gletscheroberflächentemperatur

Tab . 6 -1: Die wichtigsten Abhängigkeiten einzelner Energie-
bilanzterme . Meteorologische Standardvariablen sind in fetter
Schrift angedeutet . Aus der Energiebilanz selber resultierende
Größen sind kursiv , was das Potenzial für Rückkopplungsprozes¬
se in der Energiebilanz andeutet . Tages- und Jahreszeit sind nicht
extra als Abhängigkeiten aufgelistet.
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3.2 Messung und Modellierung der Energiebilanz

Messungen der EB stützen sich heutzutage fast immer
auf automatische Wetterstationen (AWS) , die in Einzel¬
fällen bereits Zeitreihen von etwa 20 Jahren liefern. Die
häufigsten AWS -Standorte sind im Ablationsgebiet von
Gletschern. Dort findet der größte Teil des Energie- und
Massenumsatzes statt (vergleiche Abschnitt 3 .3 ) , und zu¬
dem sind die tiefer gelegenen Ablationsgebiete in der Re¬
gel einfacher zugänglich. Im günstigsten Fall besitzt eine
AWS ein Vier-Komponenten-Pyrradiometer , welches alle
Terme der Strahlungsbilanz (und somit auch die Albedo)
einzeln misst. Weiters umfasst die typische Instrumentie¬
rung Lufttemperatur und -feuchte, Luftdruck sowie Wind¬
geschwindigkeit (zum Beispiel MÖLG et al . 2009) . Aus
diesen vier Variablen lassen sich die turbulenten Flüsse
ableiten. Direkte Messungen von QS und QL sind in Hoch¬
gebirgen meist auf kurze Messphasen während Feldaufent¬
halten beschränkt (zum Beispiel CULLEN et al. 2007) , da
die benötigten Ultraschallanemometer sehr teuer und emp¬
findlich sind. QG wird nie direkt gemessen, allerdings ver¬
vollständigen Temperaturmessungen im Gletscherinneren
in verschiedenen Tiefen einige AWS -Designs , aus welchen
QG unter Zuhilfenahme der thermischen Diffusivität von
Schnee und Eis gut bestimmbar ist.

Messungen wie oben sind unverzichtbar bei der Modellie¬
rung der EB . Eine erste wichtige Unterscheidung der heu¬
te gängigen Modelle betrifft die räumliche Referenz . Am
häufigsten wird die EB für einen einzelnen Punkt am Glet¬
scher modelliert . Dann erlauben die oben beschriebenen
AWS -Messungen ein sehr effektives Modell ohne großen
Rechenaufwand , da die Strahlungsterme als direkte Mes¬
sungen einfließen und lediglich QS , QL und QG über phy¬
sikalische Beziehungen und entsprechende Parametrisie¬
rungen berechnet werden müssen . Mehr Aufwand entsteht
bei einer EB -Modellierung über die ganze Gletscherfläche.
In diesem Fall kommt der Input durch meteorologische Va¬
riablen (Tab . 6 - 1) wieder meist von einer Station (manch¬
mal auch von weiteren) , und Höhengradienten der Input-
Variablen entstehen als zusätzliche Parameter im Modell.
Diese regeln die räumliche Verteilung des Antriebsfeldes
über den gesamten Gletscher. Der deutliche Mehraufwand
bei einer flächenweiten Modellierung betrifft vor allem die
Tatsache, dass alle vier Strahlungsterme nun modelliert
werden müssen, da diese eine starke räumliche Variabilität
aufweisen. Besonders das Modul für die kurzwellige Strah¬
lung, inklusive der Berechnung von Beschattung durch das
Gelände, fällt hier ins Gewicht. Gletscherweite „ State -of-
the-Art“ -Modelle haben letztlich etwa 30 Parameter und
(wie Atmosphärenmodelle) verschiedene Parametrisierun¬
gen für einen bestimmten Prozess zur Auswahl für den An¬
wender (zum Beispiel MÖLG et al. 2012) .

Eine zweite wichtige Unterscheidung ist die Modellstruk¬
tur , und hier vor allem die Simulation der Energieflüsse im
Gletscherinneren . EB -Modelle haben entweder ein einfa¬
ches Mehrschichten-Schema, in dem die Temperatur in
drei bis vier Tiefen analytisch berechnet wird . Alternativ

haben heutige Modelle ein numerisches Gitter, auf dem die
thermodynamische Energiegleichung über viele Tiefen¬
schichten gelöstwird . Modelle der zweiten Art erlauben das
Hinzufügen von weiteren Prozessen besonders gut, etwa
eindringende kurzwellige Strahlung (MÖLG et al. 2009)
oder hydrologische Abläufe wie Perkolationund Wiederge¬
frieren von Wasser (REIJMER und HOCK 2008) . Als drit¬
tes Unterscheidungsmerkmal kann man noch nennen , dass
EB-Modelle entweder alleine ausgeführt werden oder Teil
eines anderen Modells sind - typischerweise eines Massen¬
bilanzmodells , in dem sie die Ablation und interne Akku¬
mulation quantifizieren. Flächenweite EB-Bestimmungen
entstehen so praktisch immer im Zuge einer flächenweiten
Massenbilanzmodellierung . Eine neue Tendenz ist der in¬
teraktive Einschluss von Massenbilanzmodellen in Atmo¬
sphärenmodellen (zum Beispiel COLLIER et al. 2013) .

In der Evaluierung werden die relativ einfachen Punktmo¬
delle, die auch Strahlung als Input erhalten, vorwiegend
anhand der gemessenen Ablation bewertet . Gletscherweite
Modelle können zudem mit der gemessenen Strahlung
sowie mit der aus der LWt -Messung abgeleiteten Oberflä¬
chentemperatur an der AWS -Örtlichkeit evaluiert werden.
Stehen Temperaturmessungen im Gletscher und die auf
einem numerischen Gitter simulierten Temperaturen zur
Verfügung, bietet sich eine weitere Vergleichsmöglichkeit.
Direkte Turbulenzmessungen, wie oben angedeutet, exis¬
tieren selten, doch intensive Messperioden erlauben die
Einbeziehung in die Modellevaluierung für beschränkte
Zeiträume immerhin gelegentlich (CULLEN et al. 2007) .
Wichtig ist aber vor allem, dass die Massenbilanz über den
gesamten Gletscher verteilt als Messung vorhegt , um eine
gute flächenhafte Evaluierung ausführen zu können (REH¬
MER und HOCK 2008, PRINZ et al . 2016) .

3. 3 Energiebilanztypen

Obwohl die Energiebilanz auf Gletschern oft lokalspezifi¬
sche Einflüsse zeigt, gibt es einige Merkmale , die typisch
für die großen Klimazonen der Erde sind. Abbildung 6 -5
vereint Beispiele für die äquatorialen Tropen in Ostafrika,
für die mittleren Breiten in den Ostalpen und für die Über¬
gangszone von subpolarer zu polarer Zone in Skandinavien.

Der äquatoriale Gletscher zeigt die schon in Abschnitt 2
erwähnte ganzjährig auftretende Sublimation in den Tro¬
pen , da QL in allen Monaten im Mittel eine Energiesen¬
ke darstellt . Das Maximum der Sublimation entsteht im
Januar/Februar, wenn der Energieinput durch SWnet groß,
die Luft vor Beginn der ersten Feuchtzeit (März-Mai) aber
noch trocken ist . Schmelze entsteht auf diesem Gletscher
bevorzugt in der zweiten Feuchtzeit (Oktober- Dezember/
Januar) , wenn die Luftfeuchte und SWnet relativ hoch sind.
Zur Zeit der langen Trockenzeit (Juli - September) ist der
Energieinput klein , Sublimation dennoch relativ groß und
Schmelzen daher größtenteils unterbunden . QS „heizt“ den
Gletscher am stärksten in der langen Trockenzeit, wenn der
Gletscher durch relativ geringe SWnet und stark negative
LWnet maximal auskühlt . Die Ausführungen hier verdeut-



74 T. Mölg , R . Prinz , W . Schöner
Energie - und Massenbilanz von Hochgebirgsgletschern

promef , Heft 98

liehen auch die „Konkurrenzsituation “ zwischen Subli¬
mation und Schmelzen : Sublimation nimmt der Schmelze
Energie weg , siehe Gleichung 2 , ist aber energetisch „ teu¬
rer “ und benötigt etwa achtmal so viel Energie , um einen
Kilogramm Schnee/Eis zu beseitigen . Ablationsmenge und
Massenumsatz auf sublimierenden Gletschern sind daher
generell kleiner als auf jenen , wo Schmelze die Ablation
dominiert.

Der Alpengletscher zeigt im mittleren Jahresgang ganz klar
eine von Schmelze dominierte Ablation und deren erwar¬
tete , starke saisonale Bindung an den Sommer (vergleiche
Kapitel 2 .3 ) . QL ist im Monatsmittel ganzjährig unbedeu¬
tend für Sublimation , dennoch kann diese an kalten , tro¬
ckenen Wintertagen auch in den Alpen auftreten . Typisch
für die mittleren Breiten ist auch die ganzjährig ausgebilde¬
te Energiequelle QS , die nach SWnet einen weiteren Beitrag
zur Schmelze liefert . Auch QL leistet einen kleinen Beitrag
zur Schmelzenergie . Das Minimum des Energieumsatzes,
das in den Tropen in der langen Trockenzeit auftritt , ent¬
steht in den mittleren Breiten natürlich im Winter , wenn
die energetischen Rahmenbedingungen für Ablation kaum
gegeben sind , auch weil LWnet die Oberfläche viel stärker
kühlt als SWnet Energie einträgt.

Der skandinavische Gletscher zeigt einen ähnlichen Jah¬
resgang der EB wie der Alpengletscher , allerdings hinter¬
lässt die höhere Breitenlage einige Fingerabdrücke . SWnet
geht im Winter der Nordhemisphäre demzufolge gegen
Null aufgrund kaum vorhandener Sonneneinstrahlung in
der Nähe des Polarkreises . Dadurch kühlt der Gletscher im
Winter besonders stark aus , die Schmelzenergie im Früh¬
ling steigt daher etwas langsamer an als auf dem Alpenglet¬
scher . Zum Hochpunkt des Sommers kommen dann jedoch
ähnlich hohe Schmelzenergien wie in den mittleren Breiten
zustande , der relative Beitrag von QS ist aber höher als auf
dem Alpengletscher . Zudem sorgt das maritime Klima in
diesem Teil Skandinaviens im Sommer dafür , dass LWnet
weniger Auskühlung und QL mehr Energiezufuhr verur¬
sachen.

Untergrund ab ; zu Tageszeiten mit einer stark negativen
Strahlungsbilanz und daher einer Auskühlung in die At¬
mosphäre heizt QG hingegen die Oberfläche von unten.
Diese Vorgänge können mehrere zehn Win 2 ausmachen.
Die größere Amplitude im Tagesgang gilt natürlich auch
für die anderen EB -Terme.

Beim Vergleich von Energiebilanzen muss man einige
wichtige Dinge beachten , vor allem die räumliche Refe¬
renz . Abbildung 6 -5 zeigt die über einen ganzen Gletscher
repräsentativen Werte . Solche liegen aber eher sehen vor,
da diese stets mit einer aufwändigeren Modellierung ein¬
hergehen (siehe Kapitel 3 .2) . Am häufigsten stammen EB-
Bestimmungen aus dem Ablationsgebiet für einen einzel¬
nen Punkt am Gletscher , typischerweise die Stelle einer
AWS . Eine Punkt -EB im Ablationsgebiet , an der ELA oder
auch im Akkumlationsgebiet weicht aber von der glet¬
scherweiten EB quantitativ ab , da die Energieverfügbarkeit
mit der Höhe und somit auch die Schmelze abnehmen.
Außerdem werden in der Literatur SWnet und LWnet im Zuge
der EB -Analyse nur sehr selten in ihre beiden Bestand¬
teile aufgespalten . Solch eine Aufspaltung ermöglicht unter
Umständen aber weitere wichtige Einsichten in die ablau¬
fenden Prozesse (zum Beispiel MÖLG et al . 2012) , da SW|
und LW| die einzigen vom Gletscher unabhängigen Ener¬
gieeinträge sind (Tab . 6 - 1) .

3.4 Reaktion von Gletschern auf Klimaänderungen:
„Schlüssel“ Energiebilanz

In den vorangegangenen Abschnitten wurde nun klar , dass
ein fundiertes Verständnis der Ablation auf Gletschern nur
über die Kenntnis der EB führt , auf welche verschiedene
meteorologische Elemente einwirken (Tab . 6 -1) . Weshalb
aber ist die Lufttemperatur alleine ein so guter Parame¬
ter für Schwankungen und Änderungen der Massenbilanz
(und über längere Zeiträume daher auch für Gletscheraus¬
dehnungen ) , was sich ja auch die Gradtag -Modellierung
(Kap . 2 .2) zunutze macht?

Für alle Hochgebirgsgletscher
gilt generell , und dies wird in
Abbildung 6 -5 deutlich , dass
SWnet der maßgebliche An¬
trieb der gesamten EB , ihres
Jahresgangs (und auch des hier
nicht näher diskutierten Tages¬
gangs ) und somit der Ablation
ist . Weiters gilt , dass LWnet als
größte Energiesenke agiert,
und dass QG im Monatsmittel
(und auch über längere Zeit¬
räume ) immer nahe bei Null
ist . Die wahre Bedeutung von
QG liegt im Tagesgang : in
Stunden starker Erwärmung
der Oberfläche führt QG üb¬
licherweise Energie in den

Ostafrika (3 ° S) Alpen (46 ° N)

J FMAMJ JASOND JFMAMJJASOND
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Skandinavien (61 ° N)
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Abb . 6 -5 : Mittlerer Jahresgang der gletscherweiten Energiebilanz auf dem Kersten - Gletscher (Ost¬
afrika , Höhenlage etwa 5200 - 5900 m, 2005 - 2008) , Langenferner (Ostalpen , etwa 2700 - 3400 m,
2004 - 2008) und Midtdalsbreen (Skandinavien , etwa 1400 - 1900 m , 2001 -2005) . Für letzteren wur¬
den die Flüsse als flächengewichtetes Mittel aus Werten für drei Höhenzonen ( 1450 , 1650 , 1850 m)
bestimmt . Schmelzenergie QM („M“ für „melt“ ) erhält ein negatives Vorzeichen, da Schmelze
Energie verbraucht (was klar wird , wenn man ein positives F auf der rechten Seite von Gleichung
2 auf die linke Seite bringt ) . Daten aus den Arbeiten von MÖLG et al . (2009) , GALOS (2010 ) und
GIESEN et al. (2008) .
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Die Antwort führt über die Variabilitäten der Terme in
der EB . In allen Fällen in Abbildung 6 -5 zeigt sich deut¬
lich, dass SWnet die größte Spannweite im Jahresverlauf
aufweist . Klimaänderungen würden das System also be¬
sonders effektiv stören, wenn sie Einfluss auf SWnet haben,
und genau das macht die Lufttemperatur . Zum besseren
Verständnis muss man SWnet zuerst in ihre zwei Bestand¬
teile zerlegen. Dies enthüllt , dass nicht die Schwankung
von SW | . sondern vor allem die Albedo der Gletscherober¬
fläche die Variabilität von SWnet verursacht . Diesen Effekt
sieht man in strahlungsreichen Klimazonen besonders gut,
was Abbildung 6 -6 illustriert . Sobald die Albedo fällt,
hier im Zeitraum von September bis November, wird we¬
niger kurzwellige Strahlung reflektiert , und somit steigen
SWnet und die Energieverfügbarkeit für Ablation markant
an . Welche atmosphärischen Antriebe steuern also die Al¬
bedo auf Gebirgsgletschern?

SWnet ■ QL ■ QM Albedo

<r 300

S 200

3 100

M A M J J A S O N D J

Abb . 6 -6 : Monatsmittel ausgewählter Energiebilanzterme an
der automatischen Wetterstation auf dem Nördlichen Eisfeld des
Kilimandscharo (5794 m , 3° Süd) von März 2001 bis Februar
2002 . QMistwie inAbb . 6 -5 die Schmelzenergie . Zwecks besse¬
rer Vergleichbarkeit ist SW| hier als positive Größe eingetragen.
Daten aus der Arbeit von MÖLG und HARDY (2004) .

Die Reflexion auf Gletschern ist immer dann stark, wenn
regelmäßig und viel Schnee auf die Oberfläche fällt . Zwei
Faktoren bestimmen dies : die Niederschlagsmenge und
Niederschlagsfrequenz selber sowie die Lufttemperatur,
die die Niederschlagsphase steuert (fest/flüssig) . In sehr
großen Höhen , in denen tropische Gletscher Vorkommen,
sind die Temperaturen meist ganzjährig tief genug, da¬
mit Niederschlag fast ausschließlich in fester Form fällt.
Die Kontrolle über Energie - und Massenbilanz bleibt so¬
mit beim Niederschlag , einerseits durch die Regulierung
der Energieaufnahme (über die Albedo) und andererseits
durch die Akkumulation von Masse . In den mittleren und
subpolaren Breiten erfasst die jahreszeitliche Schwankung
der Nullgradgrenze aber auch die vergletscherten Höhen¬
zonen , vor allem im Sommerhalbjahr. In diesen Klimazo¬
nen wirken sich daher auch geänderte Temperaturen stark
auf den beschriebenen „Doppeleffekt“ (Energiezufuhr
und Akkumulation) aus , nämlich indirekt über die Nieder¬
schlagsphase . Zudem beeinflusst die atmosphärische Tem¬
peratur andere Energiequellen auch noch unmittelbar , vor
allem LWj (OHMURA 2001 ) und QS (Tab . 6 - 1) . Tempe¬
ratur und Niederschlag sind daher gute Parameter für die
Sensitivität der Massen- und Energiebilanz , allerdings mit
verschiedenen Gewichtungen in tropischen und außertro¬
pischen Klimazonen.

4 Ausblick

Es besteht allgemeiner Konsens , dass die Kenntnis der
Massenbilanz von Gebirgsgletschern hohe Bedeutung
und Relevanz besitzt - sowohl als wissenschaftliche
Grundlage für die Rolle von Gletschern im Klimasys¬
tem , als auch für praktische Problemstellungen in der
Hydrologie und Naturgefahrenforschung . Dennoch gilt
es zu betonen , dass wir einen starken Mangel an Mas¬
senbilanzmessungen aus dem Hochgebirge haben . Nur
für wenige Gletscher weltweit stehen gemessene Zeit¬
reihen über mehrere Jahrzehnte zur Verfügung (zum
Beispiel wgms .ch/products fog) . Diese dienen als soge¬
nannte „Benchmark Glacier“

, also als Ausgangsdaten¬

sätze für globale Abschätzungen der Massenbilanz unter
Einschluss geeigneter Modellverfahren (zum Beispiel
MARZEION et al. 2014 ) . Die darin involvierten räumli¬
chen und zeitlichen Extrapolationen bedingen aber eine
relativ große Unsicherheit , da die stets vorhandenen in¬
dividuellen Eigenschaften von Gletschern - aufgrund der
komplexen Bedingungen im Hochgebirge (Klima und
Relief ) - im Extrapolationskontext äußerst ungünstig
sind.

Die Kombination von modernen , flächendeckenden Mas¬
senbilanzmessungen (Fernerkundung ) , globalen Klimada¬
ten (Reanalyse) und effektiven Modellen ist ein geeigneter
Ansatz , um Massenbilanzen im Hochgebirge für vergan¬
gene Dekaden des 20 . Jahrhunderts zu rekonstruieren
(zum Beispiel FARINOTTI et al . 2015 ) und die Unsicher¬
heiten zu reduzieren . Um dabei noch mehr Einblicke in die
Prozesse und Ursachen von Massenbilanzschwankungen
zu erhalten , und zwar von großräumiger bis hin zur lokalen
räumlichen Skala, scheint die Kombination von hochauf¬
lösenden Atmosphärenmodellen , Energiebilanz basierten
Gletschermodellen und AWS -Messungen ein vielverspre¬
chendes Vorgehen (zum Beispiel MÖLG und KASER
2011, COLLIER et al . 2013) . In diesem Zusammenhang
lässt sich positiv erwähnen , dass meteorologische Mess¬
experimente auf Gletschern mit AWS seit Beginn des 21.
Jahrhunderts deutlich zugenommen haben.

Lange Massenbilanzreihen mit möglichst geringer Unsi¬
cherheit wären auch die Voraussetzung , um das wichtige
Konzept der „Detection & Attribution“ des Klimawandels
anzuwenden . Dieses würde die Frage klären , welche An¬
teile anthropogene und natürliche Ursachen an den Mas¬
senänderungen von Gletschern im Hochgebirge haben.
Bisher können diese Abschätzungen nur für kontinentale
Regionen und mit sehr limitierter Prozessauflösung (zum
Beispiel bezüglich der Dynamik des Klimas) gemacht
werden (MARZEION et al . 2014) . Direkte Messungen der
Massenbilanz (Kapitel 2 .2) und der Energiebilanz (Kapitel
3 .2) sollten daher in zukünftigen Projekten definitiv weiter
intensiviert werden.
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7 Alpiner Permafrost
High -mountain permafrost

Zusammenfassung
Im Gegensatz zum Permafrost in Tiefländern hoher Breitengrade wird Permafrost in Gebirgsregionen
erst seit wenigen Jahrzehnten systematisch erforscht. In den Alpen wird das Phänomen intensiv unter¬
sucht. Rasche Fortschritte konnten besonders in den Bereichen der Prospektion mit Bohrungen und geo¬
physikalischen Sondierungen, der GIS -basierten Modellierung von Permafrost-Verbreitungsmustern,
der Analyse von Kriechvorgängen in eisreichem Schutt sowie dem Verständnis von Stabilitätsfragen in
dauernd gefrorenen Steilflanken erzielt werden . Die Permafrostfläche in den Alpen ist heute rund drei¬
mal so groß wie die noch verbleibende Gletscherfläche. Mit der komplexen Topographie hängt die hohe
kleinräumige Variabilität mikroklimatischer Bedingungen zusammen (vor allem Strahlung, Schnee¬
umverteilung) , was für die Kalibrierung/Validierung von räumlichen Modellen und für deren Ankop¬
pelung an regionale Klimamodelle eine schwierige Herausforderung ist. Die seit der Jahrtausendwende
durchgeführte langfristige Beobachtung im Rahmen globalerKlimasystem -Beobachtung zeigt tendenzi¬
ell ein Ansteigen von Bohrlochtemperaturen , eine Zunahme von Kriechgeschwindigkeiten in eisreichem
Permafrost (Blockgletscher) und eine gesteigerte Häufigkeitvon großkalibrigen Felsstürzen an.

Summary
In contrast to permafrost in high-latitude lowlands, systematic research on high-mountain permafrost
only started a few decades ago . In the Alps the phenomenon is intensively studied . Rapid progress was
especially possible in the domains of prospecting techniques with drilling and geophysical soundings, of
GIS -based modelling related to distribution patterns of permafrost , of the investigation of creep move-
ments in ice -rich debris and of understanding stability aspects in perennially frozen rock walls . Today,
the Alpine surface area with permafrost conditions is about three times as large as the remaining glacier
area . The complex topography causes a high variability of microclimatic conditions even over short
distances , which constitutes a considerable challenge for calibrating/validating spatial models and for
coupling them with regional climate models. Since the turn of the millennium , long-term monitoring is
carried out within the framework of global climate System observation. A tendency exists for borehole
temperatures to rise, for creep velocities in ice -rich permafrost to accelerate and for the frequency of
large ice/rock falls to increase.

1 Ein verborgenes Phänomen im Klimasystem Die Existenz ausgedehnter polnaher Landmassen bringt
es mit sich, dass Tiefland-Permafrost vorwiegend ein Phä¬
nomen der nördlichen Hemisphäre ist. Mit eisreichem Un¬
tergrund in Alaska, Kanada , auf Svalbard oder in Sibirien
wurde der Mensch bei seinen global ausgreifenden Aktivi¬
täten schon seit Jahrhunderten konfrontiert . Zahlreiche his¬
torische Entwicklungen hielten und halten das Interesse an
den spezifischen geotechnischen und ökologischen Aspek¬
ten des dauernd und oft tief gefrorenen Untergrundes wach:
der Walfang im Nordatlantik und der Pelztierhandel der
Hudson Bay Company im 17. Jahrhundert , der Goldrausch
in Kanada und Alaska Ende des 19. Jahrhunderts , der Bau
der Transsibirischen Eisenbahn zu Beginn des 20 . Jahr¬
hunderts oder des Alaska Highway zu Beginn des 2 . Welt¬
krieges , die Öl - und Gasförderung mit entsprechendem

Wo die mittlere Jahrestemperatur der Luft negativ ist,
kann auch der Untergrund ganzjährig negative Tempera¬
turen aufweisen . Der so definierte Permafrost ist in hohen
Breiten und großen Meereshöhen weit verbreitet . Auf rund
20 Millionen km2 wird die entsprechende Gesamtfläche
geschätzt , davon weist rund ein Viertel gebirgige Topogra¬
phie auf (BOLCH und CHRISTIANSEN 2014 , GRUBER
2012) . Als Phänomen des Untergrundes ist der Permafrost
der direkten visuellen Beobachtung meist entzogen . Er
bleibt deshalb oft in der Natur , wie auch in der wissen¬
schaftlichen und öffentlich-politischen Wahrnehmung
„verborgen“

. Im Klimasystem spielt er jedoch eine wich¬
tige Rolle.
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Abb . 7- 1: Alaska-Pipeline im kontinuierlichen Permafrost des North Slope mit der südwärts zu überquerenden Brooks Range im Hinter¬
grund . Aufnahme : Wilfried Haeberli , Juni 2008.

Pipelinebau in Alaska (Abb . 7-1) , Kanada und Russland
seit etwa den 1970er Jahren oder neuestens die Perspektive
einer eisfrei werdenden Nordost- und Nordwestpassage
zwischen Atlantik und Pazifik . Mit der Klimadiskussion
und den aktuell prognostizierten Auftauprozessen im Per¬
mafrost (IPCC 2013) , ist zudem nicht mehr nur die Sorge
um die Stabilität kostspieliger Infrastruktur auf Perma¬
frost , sondern auch jene um Rückkoppelungseffekte durch
Freisetzung von enormen Mengen von Treibhausgasen (vor
allem Methan und Kohlendioxid) aus auftauendem Per¬
mafrost in den Vordergrund gerückt (STRELETSKYI et
al . 2014 , KOVEN et al. 2015 , SCHUUR et al . 2015 ) . Lang¬
fristige Messungen von Bohrlochtemperaturen zeigen eine
verbreitete Erwärmungstendenz bis in beträchtliche Tiefen,
vor allem in kalten Permafrostvorkommen hoher Breiten
(Abb . 7-2 ; ROMANOVSKY et al. 2010) . Die Erforschung
des subarktischen und arktischen Permafrostes und die
Auseinandersetzung mit den entsprechenden Herausforde¬
rungen haben eine lange Tradition und sind wichtige Auf¬
gaben für die Zukunft.

Viel jünger ist die Geschichte des Gebirgspermafrosts . Ab¬
gesehen von einigen frühen Kontakten - in den Schweizer
Alpen etwa beim Bau der Bahn auf das Jungfraujoch in
den ersten Jahren des 20 . Jahrhunderts oder bei der Ma¬
terialbeschaffung für die Staumauer der Grande Dixence
in den 1950er Jahren - blieb das Phänomen lange weitge¬
hend unbekannt und vor allem auch unerforscht . Erst in den
1970er Jahren wurden erste Resultate von systematischen
Forschungsarbeiten publiziert (HAEBERLI et al. 2010) .
Ein erster Fokus lag bei den Verbreitungsmustern von Per¬
mafrost in komplexer Topographie und bei den lavastrom¬
artigen Kriechformen im Schutt (Abb . 7-3) , den sogenann¬
ten Blockgletschern . Besonders intensiv wurde - und wird
bis heute - Permafrost in den Europäischen Alpen und in

den skandinavischen Gebirgen untersucht (einen Überblick
gibt ETZELMÜLLER 2013) .

Im Fokus der aktuellen Forschung (HAEBERLI 2013) ste¬
hen die Verbreitungsmuster und die mikroklimatischen
Oberflächeneffekte (zum Beispiel BOECKLI et al. 2012,
GUBLER et al . 2011, HABERKORN et al . 2015 , LEWKO-
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Abb . 7-2 : Entwicklung von Bohrlochtemperaturen (10 -20m
Tiefe ) im zirkumpolaren Permafrost seit Mitte der 1970er Jahre.
Aus : IPCC (2013 ; nach ROMANOVSKY et al. 2010 ) .
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Abb . 7-3 : Blockgletscher Murtel- Corvatsch fotografiert aus der Corvatschbahn . Die lavastromartigen Fließstrukturen sind gut zu erkennen.
Im oberen Bereich dieser Fließstrukturen befinden sich die Bohrungen , mit denen die innere Struktur , das Kriechverhalten und die lang¬
fristige Temperatur des Permafrostes seit 1987 untersucht werden . Aufnahme : Jeannette Nötzli , 21 . September 2015.

'■mäw.

-r* jr'l/fl f - \

£v !■
•-4.■? ;* /-v;

es® *

WICZ et al. 2012 , MAGNIN et al . 2015 , SCHNEIDER et
al. 2012 , STAUB et al. 2015 ) , geophysikalische Prospek¬
tion (zum Beispiel HAUCK 2013 , HILBICH et al . 2008a,
KNEISEL et al. 2008, KRAUTBLATTER et al. 2012,2014,
MAURER und HAUCK 2007) und geotechnische Eigen¬
schaften (zum Beispiel ARENSON et al. 2003 , BUCHLI
et al. 2013 , SPRINGMAN et al . 2012) , langfristige Kriech¬
prozesse in eisreichem Schutt (zum Beispiel DAANEN
et al. 2012 , HAEBERLI et al . 2006, IKEDA et al . 2008),
Design und Schutz von baulicher Infrastruktur (BOM-
MER et al. 2010) , klimabezogenes langfristiges Monitoring
(HARRIS et al. 2001 , PERMOS 2013 , VON DER MÜHLL
et al. 2008) sowie transiente Permafrostmodellierung
unter verschiedenen Klimaszenarien (HIPP et al. 2012,
MARMY et al. 2013 , 2015 , SCHERLER et al. 2013,
WESTERMANN et al. 2015 ) . Im Zusammenhang mit der
globalen Erwärmung ist in den letzten Jahren die Frage
der Stabilität von steilen Felsllanken kalter Hochgebirgs-
gipfel in den Vordergrund gerückt (DELINE et al. 2014,
HASLER 2011, HUGGEL et al. 2010 , KRAUTBLATTER
et al. 2013 , RAVANELund DELINE 2011).

Die folgenden Ausführungen gehen näher auf das Phäno¬
men Permafrost im Gebirge und vor allem in den Alpen
ein . Zuerst werden einige Grundelemente der Beziehung
zwischen Permafrost und Klima respektive Witterungs¬
bedingungen im Gebirge erörtert . Darauf aufbauend
werden die Möglichkeiten und Schwierigkeiten der

Modellierung von Permafrost -Verbreitungsmustern in
komplexer Gebirgstopographie für vergangene , heutige
und mögliche zukünftige Bedingungen diskutiert . Bei der
Entwicklung in der Zeit sowie ihrer Modellierung spielen
Permafrostcharakteristiken wie Temperatur , Mächtig¬
keit , Eis-/Wassergehalt , Alter , geomorphologische Phä¬
nomene und klimageschichtlicher Hintergrund eine
wichtige Rolle . International koordinierte Beobachtungs¬
programme liefern dazu entscheidende Grundlagen . Zum
Schluss folgen ein paar Ideenskizzen zu Herausforderun¬
gen für die Zukunft.

2 Permafrost, Energiebilanz und Klimamodellierung

Permafrost ist ein thermisches Phänomen des Unteigrundes
und deswegen in direkter Weise abhängig von der Energie¬
bilanz an der Oberfläche, mit dem geothermalen Wärme¬
fluss als untere Randbedingung. Die Energiebilanz an der
Boden-/Schneeoberfläche (nach WILLIAMS und SMITH
1989 , alle Terme in [Wnr 2

] , siehe auch Abb . 7-4 und Abb.
7-5) beinhaltet hierbei die komplette Strahlungsbilanz mit
der Nettostrahlung Qmd , die turbulenten Wärmeflüsse (fühl¬
bar Qh und latent Qle) , die Schmelzenergie an der Schnee¬
oberflächeAG,,,, den Wärmefluss durch die Schneedecke O,
sowie den Bodenwärmefluss Qg .

Qmd+ Qh + Qle + Qg + Aöm + QS
= 0 ( 1)
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Abb . 7-4 : Energieflüsse an der Schnee-/Bodenoberfläche sowie
zwischen Auftauschicht (active layer, al) und Permafrost (pf ) .
Die Bezeichnungen beziehen sich auf Gleichungen 1 und 3 , wobei
die Strahlungsbilanz Q rad aus den vier Komponenten L out und Sout
( lang- und kurzwellige Ausstrahlung ) sowieL in und Sin ( lang- und
kurzwellige Einstrahlung ) besteht . Das Schema im rechten Teil
entspricht der Standardkonvention der Bezeichnung positiver/
negativer Flüsse (Grafik übernommen aus SCHERLER et al.
2014 ) .

Die Nettostrahlung (modifiziert durch die turbulenten
Flüsse) legt hierbei im Allgemeinen die Menge an Wärme
fest, die in den Untergrund beziehungsweise in die Schnee¬
decke hineinfließt. Die meisten Permafrostverbreitungsmo¬
delle basieren demnach auch auf einer topoklimatischen
Abschätzung der potentiellen Einstrahlung , modifiziert mit
dem Einfluss des Schnees, der im Alpenraum den Unter¬
grund während eines Großteils des Jahres effektiv von den
atmosphärischen Einflüssen entkoppelt (die verschiedenen
Ansätze von Permafrostverbreitungsmodellen sind zum
Beispiel in ETZELMÜLLER 2013 und RISEBOROUGH
et al. 2008 diskutiert) . Um den Einfluss der Schneedecke
direkt miteinzubeziehen wird sowohl in Langzeitbeob¬
achtungen als auch in Modellierstudien häufig die Boden¬
oberflächentemperatur (ground surface temperature , GST)
anstatt der Lufttemperatur betrachtet (zum Beispiel GUB-
LER et al. 2013 , HOELZLE et al. 1999, HOELZLE und
GRUBER 2008, STAUB et al. 2015) . Diese ermöglicht eine
vereinfachte Betrachtung der Auswirkungen der Energie¬
bilanz an der Oberfläche (und des daraus resultierenden Bo¬
denwärmestroms) und kann als antreibende Variable und/
oder Kalibrierungsvariable für Permafrostmodelle verwen¬
det werden (NOETZLI et al . 2008, STAUB et al. 2015) .

Der Bodenwärmestrom wird in den meisten meteorologi¬
schen Anwendungen als

Qg
= kdT/dz (2)

beschrieben und hängt hierbei hauptsächlich von der ther¬
mischen Leitfähigkeit k | Wm 1K 1

1 des Untergrundmate¬
rials ab (T = Temperatur, z = Tiefe) . In alpinen Permafrost¬
gebieten kann letzteres jedoch sehr stark variieren und
die thermischen Eigenschaften und damit den Bodenwär¬
mestrom beeinflussen : von kompaktem Fels mit geringer
Porosität bis hin zu grobblockigem Material , welches in
der ungefrorenen Auftauschicht (active layer, al) luft- oder
wassergefüllt , im Permafrost (pf) jedoch eisübersättigt sein
kann (vergleiche Abb . 7-6) . Für eine realistische Simulation
der Temperaturen im Permafrost , insbesondere im Kontext
einer Klimaänderung , kann der Bodenwärmestrom dem¬

nach differenzierter ausgedrückt werden (SCHERLER et
al. 2014 , Abb. 7-4) :

Qg
= Qgd

+ Qgi!f
+ Qkd

+ Qhd
+ Qrad

~ &Qstorage
- AQm

~ Aßm̂ (3)

wobei (/,,,„ [Wnüjundg ^ Wnr 2
] die konduktiven Wärme¬

flüsse in der Auftauschicht und in der Permafrostschicht
sind, QleaI [Wnr 2

] und Qhal | Wm 2
| die latenten und fühl¬

baren Wärmeflüsse zwischen den einzelnen Blöcken, Qradal
[Wnr 2

] der netto Strahlungsflusszwischen den Blöckenund
AQstorage IWin 2

| die Änderung der gespeicherten Energie
in den Blöcken. AQmal | Wm 2

| und AQmpf | Wm 2
| beinhaltet

schliesslich die Energie, die beim Schmelzen/Gefrieren in
der Auftauschicht und im Permafrost umgesetzt wird.

Die einzelnen Komponenten dieser permafrostspezifischen
Energiebilanz am Beispiel des Blockgletschers Murtel-
Corvatsch gemittelt über einen Zeitraum von 5 Jahren
sind in Abb . 7-5 dargestellt. NettoStrahlung und fühlbarer
Wärmefluss sind die Nettoenergiequellen, die neben dem
latenten Wärmefluss zu einem großen Teil von der Energie
balanciert wird , die zum Schmelzen der Schneedeckebenö¬
tigt wird (hellgrüner Balken in Abb . 7-5) . Der Einfluss der
Blockschicht ist deutlich zu erkennen : die Wärmeleitung
(Qgai ) in der Auftauschicht ist aufgrund des hohen Luft¬

anteils stark reduziert und wird nur zum Teil durch Strah¬
lungstransfer zwischen den Blöcken ausgeglichen (Q ra(W) .

Diese isolierende Wirkung einer im Hochgebirge häu¬
fig auftretenden Blockschicht ist neben der variablen
Schneedecke und dem variablen Eisgehalt im Untergrund
einer der Hauptgründe , weswegen Permafrost auf kleinen
räumlichen Skalen sehr unterschiedlich auftritt und des¬
halb auch schwierig zu modellieren ist . HOELZLE und
GRUBER (2008) verglichen die Modulationen des atmo¬
sphärischen Temperatursignals durch (a) die Schneedecke
und (b) die Oberflächeneigenschaften zweier verschiedener
Permafroststandorte in der Schweiz (Blockgletscher Mur-
tel-Corvatsch und die Station in der Nähe des Gipfels des

B Qrad
■ Qh

Qle
■ AQ m
■ Qga,
■ Qs
■ AQ st0rage
■ Qrad ai

■ dev

Abb . 7-5 : Fünfjahresmittel (inkl . Standardabweichung) der Ener¬
giebilanzkomponenten für den Standort Blockgletscher Murtel-
Corvatsch (Oberengadin , Schweizer Alpen ) . Die Abkürzungen
entsprechen Gleichungen ( 1 und 3) beziehungsweise Abb . 7-4,
„dev“

(deviation) bezeichnet hierbei die Schliessung der Energie¬
bilanz (SCHERLER et al. 2014 ) .
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Abb . 7-6 : Bohrung mit dreifach Kernrohr und Kaltluftspülung am Blockgletscher Murtel-Corvatsch für Bohrkernanalysen und die
Fortführung der seit 1987 durchgeführten Langfristmessungen der Temperaturentwicklung im Permafrost . Aufnahme : Alexander Bast,
15 . September 2015.
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Schiithorn) und zeigten große Unterschiede zwischen den
Standorten, aber auch zwischen verschiedenen Jahren auf¬
grund der sehr variablen Schneedecke.

Langzeitmodellierungen der Entwicklung des Perma¬
frostes , bei denen obige Prozesse berücksichtigt wurden,
zeigen dementsprechend auch große standortspezifische
Unterschiede (FIDDES et al. 2015 , HIPP et al. 2012 , MAR-
MY et al. 2015 , SCHERLER et al . 2013) . Die atmosphä¬
rischen Antriebsvariablen stammen hierbei von Szenarien
aus globalen und regionalen Klimamodellsimulationen
bis in das Jahr 2100 , zum Teil mithilfe von Downscaling-
Methoden , um der speziellen topographischen Lage der
Permafroststationen Rechnung zu tragen (FIDDES und
GRUBER 2014 , RAJCZAK et al. 2015 ) . Die Ergebnisse
solcher Simulationen zeigen für Standorte in den Schwei¬
zer Alpen einen Anstieg der Permafrosttemperaturen und
insbesondere eine Vertiefung der Auftauschicht, die an vie¬
len Standorten Tiefen über 10 bis 15 Metern erreicht und
damit zu irreversibler Degradierung bereits in der Mitte
des laufenden Jahrhunderts führen würde (MARMY et al.
2015 , SCHERLER et al. 2013) . Diese Veränderungen sind
schneller und stärker an reinen Felsstandorten (geringe
Porosität und Eisgehalt, höhere Wärmeleitfähigkeit) als an
eisreichen Standorten mit grober Blockschuttauflage (siehe
oben) . Hierbei zeigt sich auch, dass der dominante Effekt
des prognostizierten Temperaturanstiegs in den kommen¬
den Jahrzehnten einen unter Umständen dämpfenden Ef¬

fekt durch veränderte Niederschlagsmuster und geringere
Schneehöhen (und damit verbundener reduzierter Isolation
des Untergrundes im Winter) deutlich übertrifft , was auch
durch explizite Sensitivitätsstudien gezeigt werden konn¬
te (MARMY et al . 2013) . Eine klimabedingt reduzierte
Schneedecke - MARMY et al. (2015) prognostizieren in
etwa eine Abnahme der Periode mit Schneebedeckung von
20 bis 37 % bis 2100 - wird also auf lange Sicht nicht in
der Lage sein, den Untergrund substantiell zu kühlen und
den Permafrostabbau bei anhaltendem Erwärmungstrend
der bodennahen Atmosphäre aufzuhalten . Der Unsicher¬
heitsbereich solcher Projektionen ist hingegen groß : neben
dem gewählten Klimaszenario (A1B in den oben zitierten
Arbeiten) trägt insbesondere die Wahl der Modellkette von
Globalen Zirkulationsmodellen (GCM) und Regionalen
Klimamodellen (RCM) als Antriebsmodell wesentlich zu
dieser Unsicherheit bei (MARMY et al . 2015 ).

Für die lokale Permafrostentwicklung können auch wei¬
tere Faktoren eine Rolle spielen, wie zum Beispiel die
dreidimensionale Topographie der Oberflächenformen
(NOETZLI und GRUBER 2009) , der Wärmeaustausch
durch Wasserflüsse zwischen Schneedecke und Perma¬
frostkörper (HASLER et al . 2011, SCHERLER et al . 2010),
3D -Luftzirkulation in der Blockschicht (STAUB et al . 2015)
und Jahrzehnte andauernde thermische Anpassungseffekte
durch die Veränderung von Schnee- und Gletscherflächen
(zum Beispiel HARRIS et al. 2009) .
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Abb . 7-7: Geoelektrische Tomographie (ERT, oben), Refraktionsseismische P-Wellen-Tomographie (Mitte) und berechneter Eisgehalt pro
Porenraum (unten , bezogen auf eine Porosität von 50 %) entlang eines Querprofils über den Blockgletscher Val Muragl , Engadin , Schweiz
(aus EIAUCK et al. 2011) . Temperaturdaten aus den Bohrlöchern Bl und B2 bestätigen die Absenz (Bl ) und die Präsenz (B2 ) von Permafrost
auf relativ engem Raum . Bei Eissättigung ( 100%, roter Bereich) ist auch Eisübersättigung möglich bis wahrscheinlich.

3 Räumliche Verbreitung

Feldmessungen zum thermischen Untergrundphänomen
Permafrost sind gerade im oft schwer zugänglichen Hoch¬
gebirge aufwändig. Sie können nur in ausgewählten Regio¬
nen und punktuell durchgeführt werden . Deshalb werden
räumliche Modellrechnungen verwendet , um die Verbrei¬
tungsmuster lokal, regional und global abzuschätzen und
zu visualisieren . Die Resultate werden typischerweise mit
Information aus dokumentierten Indikatorphänomenen in
der Natur, geophysikalischer Prospektion und Bohrungen
kombiniert und verfeinert . Die oft extreme räumliche Va¬
riabilität von Geländeeigenschaften hinsichtlich Mikrokli¬
ma , Schneeverhältnissen und Oberflächeneigenschaften
macht allerdings einen exakten Vergleichzwischen Modell

und Feldevidenzbesonders bei gröberer Auflösung schwie¬
rig (GUBLER et al. 2011) . Das gleiche gilt auch für die
Koppelung mit Simulationsergebnissen selbst relativ hoch
aufgelöster Klimamodelle . Für Betrachtungen von zukünf¬
tigen Klimaszenarien müssen deshalb GCMs, RCMs und
Permafrostmodelle kombiniert werden (zum Beispiel
NOETZLI et al. 2007, SCHERLER et al. 2013 , SALZ¬
MANN et al. 2007) .

Zu den Zeigerphänomenen gehören die zahlreichen , für das
geübte Auge gut zu erkennenden Blockgletscher, aber auch
perennierende Eisflecken, die sich im Sommer nicht über
0°C erwärmen , im Winter jedoch weit unter 0°C abküh¬
len können . Auch Wandvereisungenund Hängegletscher in
Steilflanken > 45° zeigen Permafrost an . Direkten Zugang
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Abb . 7- 8 : Permafrost am Matterhorn nach APIM . Blau: Permafrost ist praktisch überall vorhanden. Lila: Permafrost existiert unter
lokal kühlenBedingungen. Gelb : Permafrostistnur bei besondersgünstigenmikroklimatischenBedingungenzu finden. Graphik: PhilippRastner.

zum gefrorenen Material verschaffen Aufschlüsse und
Bohrungen . Künstliche Aufschlüsse werden durch Aus¬
hubarbeiten für Seilbahnen, Kraftwerksanlagen etc . ge¬
schaffen, natürliche Aufschlüsse durch plötzliche Ereignis¬
se wie Murgänge oder Felsstürze . Beide Fälle sind selten.
Bohrungen sind aufwändig und sehr teuer, vor allem wenn
Kerne des gefrorenen Materials für Analysen der Eiseigen¬
schaften gezogen werden (Abb . 7-6,7 -10) . Aus den wenigen
realisierbaren Bohrlöchern muss deshalb ein Maximum an
Information durch Bohrlochmessungen (Temperatur, De¬
formation , Bohrlochgeophysik) gewonnen werden (zum
Beispiel ARENSON et al. 2002, VONDER MÜHLL and
HOLUB 1992 ; vergleiche auch Bohrlochtemperaturen im
Kapitel 5)

Geophysikalische Sondierungen kommen typischer¬
weise bei spezifischen lokalen Untersuchungen oder zur
Vorabklärung für tiefe Bohrungen zum Einsatz . Die ein¬
fachste dieser Sondierungen benützt den Effekt , dass
die winterliche Schneedecke über Permafrost kälter ist
als über permafrostfreiem Gelände. Bei der sogenann¬
ten BTS-Methode wird die Bodenoberflächentemperatur
(GST , siehe Kapitel 2) an der Basis der Schneedecke im
Hochwinter gemessen und als Ja/Nein-Information für die
Existenz/Absenz von Permafrost verwendet (HAEBERLI
1975, BRENNING et al . 2005) . Mit Hilfe von Miniatur-
Dataloggern können entsprechende Messungen auch an
schwer zugänglichen Stellen (zum Beispiel an Lawinen¬
hängen oder steilen Felswänden) und insbesondere auch
über längere Zeiträume durchgeführt werden (HOELZLE
etal . 1999, GRUBER2003 , GUBLER et al. 2011, PERMOS
2004) . Um detaillierte Information über die Eigenschaften
des gefrorenen Untergrundes zu erhalten , sind seismische
und geoelektrische Sondierungen (Abb. 7-7) die am meis¬
ten verwendeten Messmethoden . In Kombination können
sie für die Abschätzungen der relativen Anteile von Eis,

Wasser und Luft sowie ihrer Veränderung über die Zeit
eingesetzt werden (HAUCK et al. 2011) . Gravimetrische
und elektromagnetische Verfahren können zusätzliche In¬
formation beisteuern (für eine Übersicht über die Anwen¬
dung geophysikalischer Verfahren im Permafrost siehe
HAUCK 2013) . Mit festen Installationen werden geophy¬
sikalische Sondierungen an einzelnen Stellen gezielt auch
zur langfristigen Beobachtung von Veränderungen der
Eisverhältnisse im tieferen Untergrund eingesetzt (zum
Beispiel HILBICH et al. 2008a, 2011, KRAUTBLATTER
und DRAEBING 2014 , SUPPER et al . 2014) .

Entsprechend der Energiebilanz an der Erdoberfläche (sie¬
he Kapitel 2) werden die räumlichen Muster der direkten
einfallenden Sonnenstrahlung und der mittleren Jahres¬
temperatur als entscheidende Faktoren bei der räumlichen
Modellierung der Permafrostverbreitung verwendet . Die
Jahrestemperatur bestimmt die großregionale Höhenab¬
hängigkeit, während die einfallende Strahlung die durch
die Topographie bestimmten kleinräumigen Unterschiede
des Mikroklimas spiegelt. Die komplexen Einflüsse der
räumlich hoch variablen Schneedecke (Albedo, thermi¬
sche Isolierung) oder der Oberflächencharakteristik (Fels,
Blöcke, feiner Schutt, Vegetation) , welche in Kapitel 2
spezifiziert sind, können erst mittels Vereinfachungen und
Faustregeln in Modellrechnungen über größere Gebiete mit
einbezogen werden , da die notwendigen detaillierten In¬
formationen über die Oberfläche und den Untergrund nicht
vorhanden sind. Auch die neuesten Simulationen der Per¬
mafrostverbreitung geben deshalb nur lokale Indikationen
für die Wahrscheinlichkeit des Auftretens von Permafrost.
Diese müssen dann vor Ort mit einem Schlüssel für spe¬
zifische Geländeeigenschaften interpretiert oder bei einem
Bauvorhaben zum Beispiel mittels detaillierter Sondie¬
rungen verifiziert werden . Aktuelle Beispiele von Perma¬
frostverbreitungskarten sind die „Hinweiskarte Perma-
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Abb . 7-9 : Bruchstücke von gefrorenen Schuttmassen aus dem Permafrost eines Blockgletschers im Berard massif du Parpaillon (Südalpen)
nach einem Abbruch des vorderen Blockgletscherteils. Aufnahme : Michel Peyron/service RTM 04 , 8 . September 2006.

frost“ der Schweiz (BAFU 2006, online zugänglich über
map.geo .admin .ch) oder die „Alpine Permafrost Index
Map“ (APIM ; BOECKLI et al. 2012 , online zugänglich
über www .geo .uzh .ch/microsite/cryodata).

Solche Karten zeigen, dass die Fläche mit Permafrost in
den Alpen (Abb. 7-8 , BÖCKLI et al. 2012) heute rund drei¬
mal so groß ist wie die Gletscherfläche. Die größte Aus¬
dehnung mit zahlreichen Blockgletschern findet sich in
den trockeneren Gebieten (zum Beispiel Saastal, Ötztal,
etc .) , wo die Gletscher auf kalte Hochlagen weit über der
Waldgrenze beschränkt sind . In niederschlagsreichen Ge¬
bieten bedecken Gletscher oft die Oberfläche bis hinunter
in die weitgehend permafrostfreie Waldgrenzzone; Perma¬
frost ist dort aber in den kalten , über die Gletscher hin¬
ausragenden Gipfel und Grate ebenfalls vorhanden (zum
Beispiel Jungfraujoch) .

4 Charakteristik

In allererster , grober Näherung entsprechen die mittle¬
ren Jahrestemperaturen an der Bodenoberfläche etwa den
mittleren Jahrestemperaturen der Luft . Diese liegen bei
den kältesten Berggipfeln der Erde (zum Beispiel Dena-

li , Chogolumna) bei - 30 bis - 40 °C und bei den höchsten
Alpengipfeln (zum Beispiel Mont Blanc, Monte Rosa) bei
- 10 bis - 20 °C . Bei solch tiefen Temperaturen und topo¬
graphisch reduziertem geothermalem Wärmefluss sind
Permafrostmächtigkeiten bis über 1 km zu erwarten . Nach
einer Modellierung von NOETZLI und GRUBER (2009)
ist die berühmte Pyramide des Matterhorns beispielsweise
durch und durch gefroren . Die Dimensionen von Perma¬
frostmächtigkeiten im Gebirge entsprechen durchaus den
Tiefenbereichen der kältesten Permafrostvorkommen in
den Tiefländern Ostsibiriens . Wie auch dort , sind in Tie¬
fenbereichen des Kilometers im Hochgebirge die thermi¬
schen Nachwirkungen der Eiszeiten noch nicht vollständig
abgeklungen (WILLEIT and GANOPOLSKI 2015 ) .

Die größten Anteile der Permafrostgebiete in den Euro¬
päischen Alpen liegen zwischen 2600 und 3000 m Höhe
(BOECKLI et al . 2012 ) mit typischen Permafrosttempe¬
raturen von - 3 °C oder höher . Man spricht dabei von
„warmem “ Permafrost . Auch hier geht es um mächtige
gefrorene Gesteinsformationen , die sich aber größten¬
teils nahe der Schmelztemperatur des Eises befinden.
In den wärmsten Bereichen sind sie praktisch isotherm
geworden . Zum Beispiel werden am Schiithorn im Ber¬
ner Oberland auf 2900 m ü .M . in der Tiefe Temperatu-
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ren zwischen - 1 und 0 °C gemessen (PERMOS 2013 ) . In
den höchsten Lagen der Alpen allerdings werden sehr
viel tiefere Temperaturen beobachtet , vergleichbar mit
Permafrostvorkommen im hohen Norden : In der steilen
Granitnadel der Aiguille du Midi sind auf der Nordseite
Jahresmitteltemperaturen von - 5°C in 10 m Tiefe (MAG-
NIN et al . 2015 ) registriert worden , und sogar - 10°C in
einem halben Meter Tiefe auf der Nordseite des Matter¬
horngipfels auf 4450 m ü . M . (persönliche Mitteilung P.
POGLIOTTI , ARPA Aosta) .

Eisgehalte im dauernd gefrorenen Untergrund sind sehr va¬
riabel, oft jedoch erstaunlich hoch (zum Beispiel HAUCK
et al . 2011, KRAINER et al. 2014 , SCHNEIDER et al.
2013) . In Lockergesteinen wie Schutthalden und Moränen
können sie den Porenraum des ungefrorenen Materials bei
weitem übersteigen . Mittlere Eisgehaltevon 40 bis 50 Volu¬
menprozente sind durchaus üblich, und selbst massives Eis
in Form von Linsen und mächtigeren Paketen können im
Permafrost eingebettet sein (Abb . 7-9) . Im Fels sind Klüfte
meist mit Eis gefüllt. Bei Temperaturen knapp unter 0 °C
entsteht auch zunehmend unterkühltes , also „ungefrore-
nes“ Wasser (HAUCK 2002) . Eis und Wasser beeinflussen
die hydraulischen und geotechnischen Eigenschaften der
gefrorenen Gesteinsmassen und damit auch die Hang¬
abtragsprozesse in entscheidender Weise (KRAUTBLAT¬
TER et al . 2013) .

Der Aufbau von hohen Eisgehalten beim Gefrierprozess
verwandelt ursprünglich kohäsionslose Lockermaterialien
von Schutthalden und Moränen mit hoher innerer Reibung
in kohäsive Materialien mit reduzierter innerer Reibung.
Dies ermöglicht Kriechdeformation und langfristig die
Bildung der Blockgletscher (Abb . 7-3 , HAE -BERLI et al.
2006) . Mit moderner GPS -Technologie können heute sai¬
sonale und selbst sehr kurzzeitige Variationen der Kriech¬
geschwindigkeiten hoch aufgelöst dokumentiert und mit
Einflüssen der Witterung (zum Beispiel Schneeschmel¬
ze , starker Niederschlag) verglichen werden (WIRZ et al.
2014) . Auch auf die Stabilität von Felsflanken wirkt sich
der Permafrost mit seinem Eis aus : Das Eis in den Klüften
dichtet vor allem gegen Wasser ab und bei negativen Fels¬
temperaturen ist die Festigkeit gegenüber Zug, Druck und
Scherung erhöht . Bei Temperaturen nahe dem Gefrierpunkt
und eindringendem Schmelzwasser kann die Stabilität bei
geeigneten geologischen und topographischen Vorausset¬
zungen kritisch werden (GRUBER und HAEBERLI 2008,
HAEBERLI et al . 1997, KRAUTBLATTER et al. 2013) .
In den letzten Jahrzehnten hat die Felssturzaktivität und
damit die Abtragsrate im Hochgebirge zugenommen
(FISCHER et al. 2012 , 2013 , RAVANEL und DELINE
2011) .

Wissenschaftliche Bohrungen im eisreichen kriechenden
Permafrost von alpinen Blockgletschern haben wichtige
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Abb . 7- 10 : Bohrlochtemperatur (oben links) und Altersdatierung (oben rechts) eines Bohrkerns (unten rechts) im Blockglescher Lazaun
(Schnalstal , Südtirol; unten links) . Zusammengestellt aus KRAINER et al. (2014 ) .
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Abb . 7- 11 : Entwicklung von Bohrlochtemperaturen im Permafrost der Schweizer Alpen für ausgewählte Standorte in etwa 10 und etwa
20 Meter Tiefe . Grafik und Daten : PERMOS 2016.

Erkenntnisse zum Alter der gefrorenen Materialien er¬
möglicht (Abb . 7-10 , KRAINER et al. 2014) . Seit dem Ver¬
schwinden der letzten Eiszeitgletscher, also seit 10 000 bis
11 000 Jahren , haben sich vor allem die neu entstehenden
Schutthalten im Permafrost mit Eis angereichert und einen
Kriechprozess begonnen , der in vielen Fällen bis heute an-
hält. Selbst eisreicher Permafrost mit Temperaturen, die
heute nur wenige Zehntelgrade unter dem Gefrierpunkt
hegen , hat auch Wärmeperioden der Nacheiszeit überstan¬
den. Noch viel älter als dieser Permafrost in Schuttkörpern,
die sich nach der Eiszeitvergletscherung ja zuerst bilden
mussten, dürfte der Permafrost in kalten Berggipfeln sein.
Der Permafrost im Matterhorn beispielsweise ist größten
Teils so kalt , dass er die Klimaschwankungen des Holozäns
überstanden haben dürfte und stellenweise mehrere Eiszei¬
ten und Zwischeneiszeiten erlebt haben könnte . Die zeitli¬
chen Limits sind hier weniger durch das Klima als die Ero¬
sion gegeben. Exakte Daten zu dieser Frage fehlen bisher.

5 Beobachtung, Entwicklung

Um Aussagen über den Zustand und die Veränderungen
von Gebirgspermafrost zu machen, sind lange, robuste
und standardisierte Messungen von Schlüsselgrößen an re¬
präsentativen Standorten notwendig. Wie auch für andere
Klimavariablen (zum Beispiel Lufttemperatur , Strahlung
oder Schnee) , die im Rahmen des Global Climate Obser-
ving System (GCOS) beobachtet werden, sind auch für
den Gebirgspermafrost Messreihen von genügender Länge
und Vergleichbarkeit wichtig, um die langfristigen Trends
der Entwicklungen zu erfassen und diese von kurzfristi¬
gen „normalen“ Schwankungen oder Unterschieden und
Fehlern in den Messungen zu unterscheiden . Im terrestri¬
schen Teil (Global Terrestrial Observing System, GTOS)
der globalen Klimasystembeobachtung ist Permafrost eine
„Essential Climate Variable“ (ECV) , deren langfristige Be¬
obachtung als relevant und sowohl technisch als auch öko¬
nomisch machbar beurteilt wurde . Auf der globalen Ebene
werden Feldmessungen von Permafrosttemperaturen und
der Tiefe der Auftauschicht im Rahmen des Global Ter¬
restrial Network for Permafrost (GTN-P) koordiniert und
zusammengezogen (BISKABORN et al. 2015 ) .

Zur langfristigen Sicherung der wichtigsten bestehenden
Messreihen im Gebirgspermafrost aus verschiedenen For¬
schungsprojekten und -institutionen wurde im Jahr 2000
das Schweizer Permafrostmessnetz PERMOS (www.
permos .ch) ins Leben gerufen (DELALOYE und VON-
DER MÜHLL 1998 , VONDER MÜHLL et al. 2008) .
Heute ist das Messnetz eingebettet in die nationalen und
internationalen Monitoringstrukturen und die Beobach¬
tungsstrategie wird laufend auf dem aktuellen Stand der
Forschung evaluiert und gegebenenfalls angepasst . Auch in
den benachbarten Alpenländern sind verschiedene Arbei¬
ten und Projekte angestoßen worden, um den Permafrost
langfristig zu beobachten , insbesondere als Resultat des al¬
penweiten Projekts PERMANET (MAIR et al. 2011) : Per-
maFrance in Frankreich (SCHOENEICH et al . 2010) und
PermAT in Österreich (KELLERER-PIRKLBAUER et al.
2015 ) . Im Gipfelgrat der Zugspitze wurde im Jahr 2007 ein
Bohrloch mit Temperaturmessungen durch das Bayerische
Landesamt für Umwelt installiert (NOETZLI et al . 2010) .
In Italien wurde eine entsprechende Arbeitsgruppe Per-
maltaly gegründet (pers . Kommentar Paolo POGLIOTTI,
ARPA Aosta) .

Die längste Messreihe im Gebirgspermafrost stammt aus
dem Jahr 1987 vom Blockgletscher Murtel-Corvatsch im
Oberengadin (Abb . 7-3 ) . Durch die langsame Scherung im
kriechenden Permafrost ist das 60 m tiefe Bohrloch heute
stark deformiert . Um die wertvolle Messreihe zu sichern,
fand im Sommer 2015 eine Ersatzbohrung statt (Abb . 7-6) .
Gut 25 Bohrlöcher von 20 bis 100 m Tiefe in der Schweiz
sind die Grundpfeiler des PERMOS-Messnetzes , da in ih¬
nen direkt Temperaturen des Permafrost gemessenen wer¬
den (Abb . 7-11) . Bis ein Temperatursignal von der Oberflä¬
che in 10 Meter Tiefe eingedrungen ist, dauert es rund ein
halbes Jahr. In dieser Tiefe sind kurzzeitige Schwankungen
der Witterung nicht mehr erkennbar, die Einflüsse der jah¬
reszeitlichen Schwankungen oder saisonaler Extreme wie
zum Beispiel ein Hitzesommer werden dafür klarer . Lang¬
fristige Veränderungen im Zusammenhang mit dem Kli¬
mawandel sind in noch größerer Tiefe am besten zu beob¬
achten. Der hohe Eisgehalt in vielen Permafrostvorkommen
hat auch hier einen großen Einfluss. So braucht eine Erhö¬
hung der Permafrosttemperatur nahe dem Schmelzpunkt
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sehr viel mehr Energie als bei tiefen Temperaturen, da viel
Energie für den Phasenwechsel benötigt wird . Aus diesem
Grund sind auch weltweit in den kälteren Regionen deutli¬
chere Erwärmungstrends erkennbar (vergleiche Abb. 7-2;
ROMANOVSKY et al. 2010 ; vergleiche dazu ISAKSEN
et al. 2007, NOETZLI et al . 2015) als in den Bohrlöchern
im warmen Permafrost . In letzteren wird die Erwärmung
des Untergrunds durch die für Auftauprozesse benötigte
latente Wärme „maskiert“

. Dasselbe gilt für die Tiefe der
sommerlichen Auftauschicht : Veränderungen von Jahr zu
Jahr oder Langzeittrends sind an Standorten mit größerem
Eisgehalt schwieriger zu verifizieren , als an Standorten mit
geringem Eisgehalt. Es zeigt sich jedoch an den meisten
Standorten mit Zeitreihen von mindestens 10 Jahren eine
Zunahme der Dicke der Auftauschicht. Sogar im eisreichen
Blockgletscher Murtel-Corvatsch ist seit vier Jahren eine
Zunahme der Auftauschicht um einige Dezimeter erkenn¬
bar (PERMOS (Druck in Vorbereitung)) . Der eisreiche Un¬
tergrund hat hier während langer Zeit die höheren Tempe¬
raturen durch die für das Tauen des Eises benötigte Energie
abgepuffert . Sogar im Hitzesommer 2003 wurde hier keine
größere Auftauschicht gemessen.

Um der hohen räumliche Heterogenität im Hochgebirge
Rechnung zu tragen , werden die wenigen punktuellen Bohr¬
lochmessungenergänzt durch eine größere Anzahl von Sen¬
soren zur Erfassung der Oberflächentemperatur an Stellen
unterschiedlicher topographischer Eigenschaften und Ober-
flächentypen.DadurchlassensichdieAuswirkungenverschie-
dener Einflussgrößen - Lufttemperatur , Strahlung, Schnee¬
deckeund Luftzirkulationen zwischen groben Blöcken- auf
die Bodenoberflächentemperaturen und ihrer Veränderung
besser trennen (GUBLER et al. 2011, STAUB et al . 2015) .

Änderungen im Eisgehalt können mittels Temperaturmes¬
sungen nicht erfasst werden . Sie werden an einzelnen Bohr¬
lochstandorten mit aufwändigen geophysikalischen Me¬
thoden beobachtet , wobei die unterschiedliche elektrische
Leitfähigkeit von Eis und Wasser genutzt wird (HILBICH
et al. 2008b, ROSSET et al. 2013) . Die längsten Messreihen
lassen seit einigen Jahren eine markante und recht konti¬
nuierliche Widerstandsabnahme auf der ganzen Profiltiefe
von circa 10 Metern erkennen (Abb . 7-12 , PERMOS 2013) .
Dies zeigt einerseits nachhaltigen Eisschwund als Folge der
größeren Auftautiefen, andererseits einen steigenden An-
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Abb . 7- 13 : Entwicklung der Blockgletscher-Fließgeschwindigkeiten in den Schweizer Alpen . Graphik und Daten : PERMOS.

teil an ungefrorenem Wasser im Untergrund als Folge der
höheren Permafrosttemperaturen.

Als dritter Bereich werden im Rahmen von PERMOS die
Kriechgeschwindigkeiten von Blockgletschern erhoben,
da diese einen Zusammenhang mit den Untergrundtem-
peraturen zeigen (Abb. 7-13 , DELALOYE und VONDER
MÜHLL 2008, DELALOYE et al . 2013) . In der länger¬
fristigen Entwicklung gibt es Unterschiede zwischen den
Standorten, die ein kompliziertes räumliches Muster zei¬
gen. Insbesondere die Frage nach dem Einfluss des Wassers
auf die Blockgletscherbewegung ist noch zu klären.

Insgesamt zeichnet sich im alpinen Permafrost eine Ten¬
denz zur Erwärmung ab . Besonders die 2010erJahre haben
kontinuierlich warme Permafrostverhältnisse für alle beob¬
achteten Elemente gezeigt - dies noch vor der Rekordhit¬
ze im Sommer 2015 , welche im Winter 2016 in etwa 10 m
Tiefe ihre Auswirkungen auf den Permafrost zeigen wird.
Die Entwicklungstendenz ist jedoch nicht einheitlich und
weniger klar erkennbar als in subarktischen und arktischen
Gebieten. Die von Jahr zu Jahr stark unterschiedlichen
Schneebedingungen im Winter beeinflussen die thermi¬
schen Bedingungen in der Tiefe oft stärker als die Tempe¬
raturen in der Atmosphäre. Begleitet wird die noch eher
diffuse Erwärmungstendenz durch auffällige und groß¬
räumig ziemlich synchrone temporäre Beschleunigung der
Kriechgeschwindigkeiten in Blockgletschern. In steilen
Felsflanken dürfte der Einfluss der interannuellen Schnee¬
deckenvariabilität eine kleinere Rolle spielen. Für die Inter¬
pretation der Entwicklung in solchen Situationen sind die
Messreihen noch zu kurz.

6 Herausforderungenfür die Zukunft

Die nochrelativjunge Forschungüber Gebirgspermafrosthat
sich in den letzten Jahren in bemerkenswerter Weise inten¬

siviert. FaszinierendeFortschritte sindetwabei derModellie-
rung der räumlichen Verbreitungsmuster, beim Verständnis
der Kriechprozesse in eisreichemSchuttmaterial (Blockglet¬
scherdynamik) oder bei Stabilitätsfragen von Felsflanken
im kritischen Temperaturbereich nahe 0°C erzielt worden.
Wie in anderen Bereichen der Geowissenschaften auch,
haben dabei Produkte moderner Technologienwie digitale
Geländemodelle, Bohrlochinformation oder Messdatenauf¬
zeichnung in schwer zugänglichen Gebieten mit Miniatur-
Dataloggern wesentliche Durchbrüche erlaubt. Der fortge¬
schrittene Wissensstand erlaubt nun, Schlüsselproblemeder
PermafrostforschungimHochgebirge genauerzuformulieren.

Schwierig zu untersuchen und deshalb noch weitgehend un¬
geklärt sind die Fragen nach der Entstehung der heterogenen
aber oft sehr hohen Eisgehalte in Permafrost-Schutthalden,
Blockgletschem und dauernd gefrorenen Moränen. Damit
im Zusammenhang steht das noch rudimentäre Prozessver-
ständnis hinsichtlich der räumlich komplexen Fließwege
von Schmelzwasser im Permafrost und dessen Einfluss auf
das thermale Regime des Untergrundes, die Hangbewegun¬
gen (zum Beispiel Blockgletscherfließen) und die Stabili¬
tät steiler Felsflanken. Die auffällige Beschleunigung des
Blockgletscherkriechens in den letzten Jahren könnte eine
Art „ Schwanengesang“ im Zusammenhang mit der globalen
Erwärmung sein, indem sich der eisreiche Permafrost bei
Annäherung an Schmelztemperaturen und eindringendem
Schmelzwasserschnellerdeformiert (IKEDAet al . 2008) be¬
vor er definitiv auftaut und dadurch dem Kriechprozess ein
Ende macht. Auch hinsichtlich der Hydrologie und Wasser-
qualität in Gebirgsregionenmit Permafrost sindviele Fragen
offen, speziell etwa betreffend der jüngst beobachteten ex¬
trem hohen Konzentrationen von Schwermetallenin Block¬
gletscherquellen (ILYASHUK et al. 2014 ) .

Ähnlich wie etwa auch für Gletscher oder Schnee müssen
langfristige Messreihen mit hoher Qualität aufgebaut wer¬
den, die eine Berechnung der kompletten Energiebilanz
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ermöglichen . Messtechnik für die Detektion von Wasser¬
flüssen müssen entwickelt werden , um die Auswirkungen
von Auftauprozessen im Permafrost untersuchen und antizi¬
pieren zu können . Dazu braucht es auchgitterbasierte transi¬
ente Permafrostmodellierung in komplexerTopographieun¬
ter Einbezug der heterogenen Verhältnisse im Untergrund.
Derartige Langfristbeobachtungen und räumliche Modell¬
simulationen müssen auch Gebirge außerhalb der ver¬
gleichsweise gut untersuchten Alpen erfassen . Nicht zuletzt
muss Gebirgspermafrost Teil ganzheitlich-systemischer
Betrachtung werden, um Optionen für den Umgang mit
den sich rasant aber wohl auf sehr lange Zeit hinaus verän¬
dernden Hochgebirgslandschaften zu entwickeln. Ein Bei¬
spiel ist das langsam aber stetig zunehmende Risiko weit
reichender Flutwellen, die durch großkalibrige Felsstürze
aus auftauenden Permafrost-Felsflanken in Seen ausgelöst
werden können, die im Zuge des Gletscherschwundes an
ihrem Fuß neu entstehen (HAEBERLI et al . 2016) .
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V. WIRTH

Orographische Bannerwolken : Systematische
Untersuchungen zu einem faszinierenden
Naturphänomen

Orographic Banner Clouds : Investigations into a Fascinating
Phenomenon

Zusammenfassung
Bannerwolken sind Wolken im Lee von steilen Bergen . Durch Joachim Kuettner motiviert begann der
Autor des vorliegenden Artikels vor etwa 10 Jahren , dieses faszinierende Naturphänomen wissenschaft¬
lich näher zu untersuchen . Dazu wurden sowohlMessungen als auch numerische Simulationen durchge¬
führt . Der Artikel fasst die wichtigsten Ergebnisse aus diesen Forschungsarbeiten zusammen.

Summary
Banner clouds are clouds in the lee of steep mountains . Motivated by the late Joachim Kuettner, the au-
thor started some 10 years ago to investigate this fascinating phenomenon systematically through both
observations and numerical simulations. The present article summarizes the key Undings from this line
of research.

1 Einführung

Bannerwolken sind Wolken, welche am leeseitigen
Hang eines steilen Berges fest geheftet zu sein schei¬
nen, gerade so , als würde der obere Teil des Berges
rauchen. Man kann sie von Zeit zu Zeit an Bergen wie
zum Beispiel dem Matterhorn in den Schweizer Alpen
(Abb . 8 -1) oder der Zugspitze in den Bayerischen Alpen
(Abb . 8 -2) beobachten . Wegen ihres fahnenartigen Aus¬
sehens werden sie auch als Wolkenfahnen bezeichnet.
Das Naturphänomen , welches den meisten Bergfreun¬
den wohlbekannt sein dürfte , ist deshalb so augenfällig,
weil es der meteorologischen Intuition widerspricht.
Ein Luftpaket wird beim Anströmen des Berges zum
Aufsteigen gezwungen , und diese Hebung erzeugt häu¬
fig eine Wolke im Luv. Bei einer Bannerwolke hinge¬
gen ist es gerade anders herum : Das Luv ist wolkenfrei,
und die Wolke erscheint ausschließlich auf der Leeseite.
Bannerwolken werden manchmal mit den sogenannten
Wolkenkappen (engl, cap clouds) verwechselt , von de¬
nen sie sichjedoch deutlich unterscheiden. Bei der Wol¬
kenkappe befindet sich die Wolke eher über dem Berg
und erstreckt sich sowohl ins Luv als auch ins Lee.

Schon früh haben Wissenschaftler versucht , das
Phänomen der Bannerwolke zu erklären . Diese Er¬

klärungsversuche waren von qualitativer Natur und be¬
ruhten meist nur auf sporadischen Beobachtungen . Über
die Jahre hinweg wurden dabei vier unterschiedliche
Hypothesen aufgestellt . Demnach entstehen Bannerwol¬
ken entweder
1 . durch Druckreduktion eines Luftpakets längs einer

quasihorizontalen Trajektorie, die gemäß dem Ber-
noulli-Theorem mit der Verstärkung des Windes in der
unmittelbaren Umgebung des Berges einhergeht (Ber-
noulli-Hypothese) , oder

2 . durch Kontakt der Luft mit dem kalten Boden im Lee
des Berges (Bodennebel-Hypothese) oder

3 . durch Mischung zweier unterschiedlicher Luftmassen
im Lee des Berges (Mischungsnebel-Hypothese) oder

4 . durch Aufsteigen von Luft in einem Leewirbel und die
damit verknüpfte adiabatische Abkühlung (Leewirbel-
Hypothese) .

Die letztgenannte Hypothese, welche sich später als die
im Wesentlichen richtige erweist, wurde bereits Ende des
19. Jahrhunderts von J . HANN (1896) formuliert. Die drei
erstgenannten dagegen erscheinen aus heutiger Sicht eher
exotisch. Dennoch wurden zwei von ihnen über viele Jahre
hinweg immer wieder zitiert, weil sie 1920 in einem ein¬
flussreichen Lehrbuch von W. J . HUMPHREYS (1920) er¬
wähnt wurden.
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Abb . 8-1 : Foto einer Bannerwolke am Matterhorn am 11 . Septem¬
ber 2014 . Der Aufnahmestandort ist Zermatt , der Wind kommt aus
westlicher Richtung , das heißt im Bild von rechts . ®I . Prestel.

Eingehender erforscht werden Bannerwolken erst seit
wenigen Jahren . Eine Arbeitsgruppe an der Ludwig-Ma-
ximilians -Universität München unternahm detaillierte
Messungen an der Zugspitze , um erstmals quantitative
Beobachtungsdaten zu gewinnen . Das erste und , wie sich
herausstellte , sehr effiziente „Messgerät“ war eine einfa¬
che Webkamera, die auf dem Gipfel der Zugspitze instal¬
liert wurde (Abb. 8 -3 ) und mit deren Hilfe Zeitrafferfilme
aufgenommen wurden . Basierend auf diesen Filmen schlu¬
gen SCHWEEN et al. (2007) eine umfassende Definition
des Phänomens der Bannerwolke vor . Demnach müssen
gleichzeitig vier Kriterien erfüllt sein:
1 . Die Wolke darf sich nur im Lee des Berges befinden

und sie muss direkten Kontakt mit der Oberfläche des
Berges haben.

2 . Bei der Wolke darf es sich nicht um verblasenen Schnee
handeln.

3 . Die Wolke muss langlebig sein, das heißt sie muss deut¬
lich länger leben als die Zeit, die ein Luftpaket benö¬
tigen würde , um beim gegebenen Umgebungswind die
Wolke einmal zu durchqueren.

4 . Die Wolke soll nicht (primär) konvektiven Charakter
haben.

Studierende der Johannes Gutenberg-Universität Mainz
im Rahmen von Abschlussarbeiten im Fach Meteorologie
immer wieder interessante , neue Erkenntnisse zu Tage för¬
dern . Der vorliegende Artikel skizziert die Ergebnisse all
dieser Arbeiten . Kapitel 2 konzentriert sich dabei zunächst
auf die Beobachtungen , während in Kapitel 3 die numeri¬
schen Simulationen vorgestellt werden.

2 Beobachtungen an der Zugspitze

2. 1 Zeitrafferfilme

In den Zeitrafferfilmen von der Zugspitze wurden über
rund vier Jahre hinweg insgesamt 221 Bannerwolkener¬
eignisse erfasst . Diese Filme geben einen lebendigen Ein¬
druck von der raumzeitlichen Entwicklung der Banner¬
wolken . Dabei wird augenscheinlich , dass sich die Luft
relativ schnell durch die praktisch stationäre Wolke hin¬
durch bewegt . Ein aufsteigendes Luftpaket erreicht beim
Einströmen in das Wolkenvolumen Sättigung , sodass
Wolkentropfen entstehen ; beim Ausströmen aus dem
Wolkenvolumen verdunsten die Wolkentropfen inner¬
halb des Luftpakets wieder , verursacht entweder durch
Erwärmung beim Absteigen oder durch Mischung mit
trockener Luft.

In Kombination mit den meteorologischen Messwerten
vom Zugspitzgipfel erwiesen sich die Zeitrafferfilme als
ein ideales Werkzeug, um die statistischen Eigenschaften
von Bannerwolken an diesem Berg zu erkunden (WIRTH
et al. 2012) . Die mittlere Lebensdauer einer Bannerwolke
betrug 40 Minuten , wobei die meisten Ereignisse kürzer
als 30 Minuten waren , einige jedoch mehrere Stunden
andauerten . Es stellte sich heraus, dass Bannerwolken
bevorzugt in der zweiten Tageshälfte auftreten , und die
Wahrscheinlichkeit für ihr Auftreten in der warmen Jah¬
reshälfte deutlich größer ist als in der kalten Jahreshälfte.
Ferner traten Bannerwolken im Blickwinkel der Kame-

Der Artikel wurde in einer Online -Zeitschrift veröffent¬
licht, um den Lesern einen direkten Zugriff auf die Zeit¬
rafferfilme zu gewähren.

Der Autor des vorliegenden Artikels wurde durch Joachim
Kuettner (1909- 2011) dazu motiviert , sich mit der Dyna¬
mik orographischer Bannerwolken wissenschaftlich aus¬
einanderzusetzen . Herr Kuettner leitete das Observatori¬
um auf der Zugspitze von August 1945 bis August 1948
und hatte sich während dieser Zeit neben vielen anderen
Themen auch mit den Bannerwolken beschäftigt (WEGE
2000) . Bei einem Symposium im Jahr 2000 hielt er einen
Vortrag , in dem er seine Aktivitäten während dieser Zeit
schilderte . Dies war letztlich der Auslöser für einen Antrag
bei der Deutschen Forschungsgemeinschaft , mit dessen
Hilfe Mittel für Messungen an der Zugspitze sowie um¬
fangreiche numerische Simulationen eingeworben werden
konnten . Diese frühen Arbeiten waren der Beginn eines
sich ständig fortspinnenden Projekts , bei dem inzwischen

-

Abb . 8-2 : Historisches Foto einer Bannerwolke an der Zugspitze,
aufgenommen von J. Kuettner in den Jahren 1945 -1948 . Der Auf¬
nahmestandort ist in der Nähe des Zugspitzgipfels, die Blickrich¬
tung ist westsüdwestwärts in Richtung Zugspitzeck und Schnee¬
fernerkopf, der Wind kommt von links.
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Abb . 8-3 : (a) Blick vom Zugspitzgipfel in Richtung West- Südwest zum Zugspitzeck und Schnee-
fernerkopf (das heißt Blickrichtung der Web-Kamera) , (b) Web-Kamera (am rechten Rand ober¬
halb der Bildmitte) an der Wetterstation auf dem Gipfel der Zugspitze.

ra bevorzugt bei südöstlicher Anströmung auf, während
sie die nördliche Anströmung eher mieden . Jedoch war
das Vorkommen von Bannerwolken unabhängig von der
Windgeschwindigkeit . Diese Beobachtung ist deshalb in¬
teressant , weil in der bisherigen Literatur wiederholt die
(vermutlich nie geprüfte) Behauptung zu lesen ist, dass
Bannerwolken bevorzugt bei starkem Wind auftreten.

2.2 Messungen über einen längeren Zeitraum

Im Laufe des Jahres 2005 wurden am Grat südwestlich des
Zugspitzgipfels zwei Masten aufgebaut, an denen mit au¬
tomatisch messenden Instrumenten in drei Höhen Wind,
Temperatur und Luftfeuchte aufgenommen wurden . Ein
Mast stand auf der Nordseite , der andere auf der Südseite
des Grats , um jederzeit sowohl die luv- als auch die lee-
seitige Luft charakterisieren zu können . Ferner wurden
die Seilbahnkabinen auf beiden Seiten der Zugspitze mit
Messinstrumenten ausgestattet.

2. 3 Messkampagne

Das Messprogramm kulminierte im Herbst 2005 mit ei¬
ner einwöchigen Messkampagne , in der zusätzlich zu den
Dauermessungen unbemannte Modellflugzeuge mit me¬
teorologischen Messinstrumenten sowie Radiosonden ge¬
startet wurden (siehe WIRTH et al . 2012) . Während des
Kampagnenzeitraums gab es zwei prächtige Bannerwol¬
kenereignisse . Bei einem der beiden Ereignisse konnten
die Erinnerungen von Joachim Kuettner bestätigt wer¬
den, denen zufolge die Luft in der Bannerwolke nicht nur
feuchter, sondern auch wärmer ist als die luvseitige Luft¬
masse . Ferner offenbarten die in-situ Windaufzeichnun¬
gen unterschiedliche Windregimes im Luv und im Lee des
Grats mit aufsteigender Luft auf beiden Seiten. Dies wurde
als Hinweis auf Grenzschichtablösung und die Existenz ei¬
nes Leewirbels interpretiert . Die Profile der Radiosonden
zeigten abnehmende spezifische Feuchte und ansteigende
potentielle Temperatur mit der Höhe, wobei oberhalb des
Berggipfels mitunter eine deutliche Inversion gemessen
wurde.

2.4 Bannerwolken an Wolken¬
kratzern

Interessanterweise tritt das
Phänomen der Bannerwolken
nicht nur an steilen Bergen
auf, sondern auch an Wolken¬
kratzern . So wurde zum Bei¬
spiel in einem Artikel von P.
CLEVES (2013) das Foto einer
Bannerwolke am Bitexo-Fi-
nancial-Tower in Ho Chi Minh-
Stadt (Vietnam) gezeigt . Weil
bei diesem Ereignis die Wol¬
ke große Ähnlichkeit mit einer
Rauchfahne hatte , war damals
die Feuerwehr angerückt , um
dann allerdings festzustellen,

dass es sich nicht um einen Brand , sondern um ein harmlo¬
ses meteorologisches Phänomen handelte.

3 Einblicke aus numerischen Simulationen

Die ersten Simulationen zum Thema Bannerwolken wur¬
den vermutlich von B . GEERTS (1992) durchgeführt . Lei¬
der ist diese Arbeit nie in einer Zeitschrift erschienen, man
findet lediglich eine knappe schriftliche Zusammenfassung
eines Konferenzbeitrags . Mit Hilfe eines numerischen Mo¬
dells hatte Geerts anscheinend gezeigt, dass die Stärke der
Bodenreibung die Ablösung der Grenzschicht im Lee eines
Berges beeinflusst und dass ohne Bodenreibung eine ban¬
nerwolkenartige Situationkaum realisierbar ist . Vermutlich
entstand die Arbeit als Reaktion auf den Artikel von SMO-
LARKIEWICZ und ROTUNNO (1989) , die gezeigt hatten,
dass in einer stabil geschichteten Strömung Leewirbel auch
ohne Bodenreibung auftreten können . Die Arbeit von Ge¬
erts war ein erster Hinweis darauf , dass die Leewirbel von
Smolarkiewicz und Rotunno von grundlegend anderer Art
sind als diejenigen im Zusammenhang mit Bannerwolken.

3. 1 Bedeutung der vertikalen Hebung

Systematische Simulationen wurden von REINERT und
WIRTH (2009) veröffentlicht. Die Autoren benutzten ein
numerisches Modell für Grobstruktursimulation (engl.
„Large Eddy Simulation“

, LES) , um die turbulente und
höchst nichtlineare Strömung von Luft um einen idealisier¬
ten , pyramidenförmigen Berg nachzubilden . Die Darstel¬
lung des Vertikalwinds w in Abbildung 8 -4 (a) zeigt, dass
dabei die Luft sowohl im Luv, als auch im Lee des Berges
aufsteigt . Der Aufwind ist mit adiabatischer Abkühlung
verbunden , was die Wahrscheinlichkeit für Wolkenbildung
erhöht. Dafür sollte sich das Luftpaket möglichst lange in
einem Aufwindbereich aufhalten, um eine möglichst starke
Kühlung zu erfahren . Die wirklich relevante Größe ist da¬
her nicht der Vertikalwind selber, sondern die Größe

Az = | w dt,
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Abb . 8-4 : Ergebnisse einer numerischen Simulation der Strömung von trockener Luft um eine
Pyramide . Die Elauptströmungsrichtung ist von links nach rechts . Beide Abbildungen zeigen
zeitlich gemittelte Größen in einem vertikalen Schnitt durch das Zentrum der Pyramide , (a) Ver¬
tikalwind w (Farbe, in m/s) und Stromlinien (blau) , die dünne grüne Line ist die Null-Kontur, (b)
Vertikale Hebung Az (Farbe, in m) , die dünne grüne Linie ist die Null-Kontur.

wobei die Integration längs einer
Trajektorie durchzuführen ist . Im
Folgenden wird Az als „vertikale
Hebung“ bezeichnet . Eine Euler-
sche Abschätzung der vertikalen
Hebung ist in Abbildung 8 -4 (b) zu
sehen. Das Muster in dieser Dar¬
stellung unterscheidet sich deutlich
vom Muster des Vertikalwinds in
Abbildung 8 -4 (a) . Interessanter¬
weise zeigt nun gerade die vertika¬
le Hebung Az eine deutliche Luv-
Lee -Asymmetrie mit einer Fahne
von großen Werten im unmittel¬
baren Lee des Berges . Diese Fah¬
ne ähnelt sehr dem Aussehen einer
Bannerwolke (vergleiche Abb. 8 - 1) .

3.2 Einfluss der latenten Wärme

REINERT und WIRTH (2009) betrachteten die Strömung
sowohl von trockener als auch von feuchter Luft . Bei den
feuchten Simulationen war die Bildung von Wolken durch
ein detailliertes Wolkenphysikschema parametrisiert . Es
stellte sich heraus , dass sich die Wolke ziemlich genau in
demjenigen Bereich bildete , der im trockenen Lauf durch
hohe Werte der vertikalen Hebung Az charakterisiert war.
Damit war klar , dass die Wolke im Modell durch Hebung
von Luftpaketen und der damit verbundenen adiabatischen
Kühlung entstand , und dass diese erzwungene Hebung
ihr Maximum im Lee des Berges annimmt . Ferner wur¬
de durch Vergleich der feuchten und der trockenen Simu¬
lationen gezeigt, dass der Einfluss der latenten Wärme
zwar merklich , aber doch nicht wesentlich ist . Aus diesem
Grund beschränkte man sich in den folgenden Arbeiten
meist auf die Simulation von trockener Luft und verwen¬
dete die Größe Az als Hauptindikator für das Auftreten
einer Wolke.

kann . Ebenso wurde gezeigt , dass der Mischungsnebel-
Mechanismus keine wichtige Rolle spielen kann , weil
er Verhältnisse voraussetzt , die für Bannerwolken ver¬
mutlich untypisch sind und auch den Beobachtungen von
WIRTH et al . (2012 ) widersprechen . VOIGT und WIRTH
(2013 ) nutzten ferner die Stromlinien auf verschiedenen
Schnitten durch das Modellvolumen , um die Größe und
Form des Leewirbels zu erkunden . Wie in Abb . 8 -5 ver¬
deutlicht wird , steht dieser Wirbel quasi wie ein Bogen
direkt hinter dem Berg . Er ähnelt dem sogenannten Bo¬
genwirbel , der gelegentlich in der Ingenieursliteratur bei
der Strömung um Prallkörper erwähnt wird.

3.4 Trajektorienvon Luftpaketen

Wegen der entscheidenden Bedeutung der vertikalen He¬
bung Az haben SCHAPPERT und WIRTH (2015) einge¬
hend den Weg von Luftpaketen um und über den Berg un¬
tersucht . Es zeigte sich, dass diejenigen Luftpakete , welche
im Lauf der Entwicklung durch das Volumen der Banner¬
wolken strömen, teils höchst komplexe Trajektorien durch¬
laufen (Abb . 8 -6) . Interessanterweise konnten zwei unter-

3. 3 MechanismenderEntstehung
von Bannerwolken

Einige Zeit später führten VOIGT
und WIRTH (2013 ) ähnliche Grob¬
struktursimulationen durch , um
explizit die verschiedenen Hypo¬
thesen zu vergleichen , welche in
der Vergangenheit als Erklärung
für die Entstehung von Bannerwol¬
ken formuliert worden waren . Es
stellte sich heraus , dass , von sel¬
tenen Ausnahmen abgesehen , die
vertikale Hebung in einem Leewir-
bel der weitaus wichtigste Mecha¬
nismus ist . Der sogenannte Ber-
noulli -Effekt trägt im Prinzip zwar
auch zu einer Luv-Lee -Asymmet-
rie bei , ist aber so schwach , dass er
quantitativ vernachlässigt werden

m > ' )

Abb . 8-5 : Schemazeichnungzur Illustration der Strömungum und über eine Pyramide in dreidi¬
mensionaler Ansicht . Die durchgezogenen Linien mit Pfeilen sind Stromlinien, welche sich im
Lee der Pyramide um den dunkel schattierten Bogenwirbel krümmen . Die Abbildung stammt
aus der Veröffentlichung von VOIGT und WIRTH (2013 ) ,

®American Meteorological Society
(AMS) .
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schiedliche Klassen von Trajektorien identifiziert werden:
schnelle und langsame. Die Trennung in zwei Klassen
kommt dadurch zustande , dass die Strömung im Luv des
Berges einen Stagnationspunkt aufweist (siehe Abb . 8 -4
(a)) , der quasi eine Bifurkation darstellt . Die Luftpakete,
welche oberhalb des Stagnationspunkts einströmen , wer¬
den im Luv gehoben und strömen mehr oder weniger direkt
über den Berggipfel. Die anderen Luftpakete , welche unter¬
halb des Stagnationspunkts einströmen , werden nach unten
abgelenkt, strömen dann seitlich um die Pyramide herum
und werden im Bogenwirbel gefangen, wo sie auf einer
langen, spiralartigen Bahn allmählich angehoben werden
(Abb . 8 -6) .

3.5 Strömungsregimes

Bisher wurde in den numerischen Simulationen die Mo¬
dellkonfiguration stets so gewählt, dass gute Voraussetzun¬
gen für die Bildung einer Bannerwolke existieren. Damit
blieb die Frage unbeantwortet , welche Strömungsverhält-
nisse eigentlich für die Entstehung einer Bannerwolke be¬
sonders günstig sind. Dieser Frage geht derzeit die Arbeits¬
gruppe des Autors an der Johannes Gutenberg-Universität
in Mainz nach.

Abb . 8- 6 : Dreidimensionale Ansicht von drei ausgewählten
Trajektorien bei ihrem Weg um und über die Pyramide bis in
die Wolke hinein . Die Trajektorien wurden mit Hilfe des zeit¬
lich gemittelten Windfeldes aus einer numerischen Simulation
berechnet . Die Einströmrichtung ist von links-hinten . Die roten
Trajektorien repräsentieren die schnelle Klasse von Luftpaketen,
die blauen und grünen Trajektorien dagegen repräsentieren die
langsame Klasse von Luftpaketen . Die Wolke ist durch die semi¬
transparente Schattierung im Lee des Gipfels angedeutet.

mär mit der Baroklinität der Strömung zusammenhängt.
Regime (3) entspricht damit ungefähr den Verhältnissen,
wie sie von SMOLARKIEWICZ und ROTUNNO (1989)
untersucht wurden.

Grundvoraussetzung für die Entstehung einer Bannerwol¬
ke ist das Aufsteigen von Luft im Lee des Berges (siehe
Abb . 8 -4) . Dies ist wiederum mit dem Ablösen der Grenz¬
schicht in Gipfelnähe verbunden , weil die Luft im Luv des
Berges ebenfalls aufsteigt . Man muss sich also die Frage
stellen, unter welchen Bedingungen man typischerweise
ein Ablösen der Grenzschicht am Gipfel des Berges erwar¬
ten kann . I . PRESTEL und V. WIRTH (2016) haben zur
Beantwortung dieser Frage eine große Anzahl von Simu¬
lationen durchgeführt , bei denen
systematisch die Steilheit des Ber¬
ges sowie die statische Stabilität der
Atmosphäre variiert werden . Die
Wahl dieser beiden Parameter wur¬
de durch vorherige Studien nahege¬
legt, die zeigten , dass man im Falle
von zweidimensionaler Strömung
drei Regimes unterscheiden kann:
(1) keine Strömungsablösung,
(2) leeseitige Strömungsablösungund
(3 ) Strömungsablösung hinter einer
Schwerewelle.

Es stellte sich heraus, dass diese
drei Regimes auch bei dreidimen¬
sionaler Strömung über einem
dreidimensionalen Berg existie¬
ren (siehe Abb . 8 -7) . Sensitivitäts-
studien zeigten zudem , dass die
Strömungsablösung im Regime (2)
durch die Bodenreibung verursacht
wird , wohingegen die Strömungs¬
ablösung im Regime (3) auch ohne
Bodenreibung möglich ist und pri-

Die Ablösung der Grenzschicht ist für die Bildung einer
Bannerwolke zwar eine notwendige, aber keine hinrei¬
chende Voraussetzung. Daher untersuchten PRESTEL und
WIRTH (2016) auch das Verhalten der vertikalen Hebung
Az im Parameterraum . Es stellte sich heraus, dass die für
Bannerwolken erforderliche Luv-Lee-Asymmetrie nur bei
steilen Bergen und schwacher Schichtung auftritt , was dem
Regime der reibungsinduzierten leeseitigen Strömungs¬
ablösung (Regime 1) entspricht . Bei der Strömungsab-

x in km x in km

x in km

Abb . 8-7 : Drei unterschiedliche Strömungsregimes bei der Strömung von Luft über einen drei¬
dimensionalen kosinusförmigen Berg . Die Teilabbildungen zeigen Stromlinien des zeitlich ge¬
mittelten Strömungsfeldes aus einer numerischen Simulation in einem Vertikalschnitt durch
das Zentrum des Berges . Die Hauptströmungsrichtung ist von links nach rechts . Die drei Teilab¬
bildungen unterscheiden sich in der Steilheit des Berges und in der statischen Stabilität der
Atmosphäre , (a) Regime ohne GrenzSchichtablösung (flacher Berg, geringe Schichtung) , (b)
Regime mit leeseitiger Grenzschichtablösung (steiler Berg, schwache Schichtung) , (c) Regime
mit Grenzschichtablösung hinter einer Schwerewelle (mittelsteiler Berg , starke Schichtung).
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lösung hinter einer Schwere¬
welle (Regime 3 ) hingegen
ist die Schichtung zu stark,
um große Vertikalhebungen
zuzulassen , was die Wahr¬
scheinlichkeit für das Auftre¬
ten einer Bannerwolke deut¬
lich reduziert.

Obwohl in den Simulationen
von Prestel und Wirth die
zwei- und dreidimensionalen
Simulationen hinsichtlich des
Regimeverhaltens und der
Strömungsablösung relativ
ähnlich auslielen, gab es signi¬
fikante Unterschiede hinsicht¬
lich der Luv-Lee-Asymmetrie
in der vertikalen Hebung.
Lediglich die Strömung um
einen wirklich dreidimensio¬
nalen Berg lieferte eine Fahne von großen Werten von Az
im Lee des Berges, so wie es für eine Bannerwolke erfor¬
derlich ist. Mit anderen Worten, bei rein zweidimensionaler
Strömung über einen unendlich ausgedehnten Kamm kann
man nicht mit der Bildung einer Bannerwolke rechnen . Im
Nachhinein erscheint dieses Ergebnis plausibel, weil in die¬
sem Fall die Luft nicht um den Berg herumströmen kann,
sondern schon im Luv die volle Hebung erforderlich ist,
damit die Luftpakete überhaupt über den Berg gelangen;
im Leewirbel werden sie dann zunächst abgesenkt und da¬
nach wieder gehoben, aber als
Nettoeffekt kann daraus keine
stärkere Hebung im Lee resul¬
tieren als im Luv.

y in km

Abb. 8- 8 : Simulation der Luftströmung im Bereich der Zugspitze. Das Bild zeigt die Orographie der
Zugspitze mit Blickrichtung von Norden , die Anströmungsrichtung ist aus Südosten, das heißt im Bild
von links-hinten . Die blauen Linien repräsentieren Stromlinien der zeitlich gemittelten Strömung in
2500 m Höhe.

mit dem steilen Abfall hin zum Eibsee und dem deutlich
flacheren Verlauf hinab zum Zugspitzplatt einen Einfluss
auf die Entstehung von Bannerwolken an diesem Berg hat.
Offenbar begünstigt der steile Abfall zum Eibsee die Bil¬
dung hoher Werte von Az und damit die Entstehung einer
Bannerwolke auf der Nordseite des Berges. Diese Schluss¬
folgerung ergab sich aus zusätzlichen Simulationenmit ide¬
alisierter asymmetrischer Orographie (Abb . 8 -9) , bei denen
ein steiler Leehang die leeseitige Vertikalhebung Az be¬
günstigte , während ein flacher Leehang die leeseitige Ver-

3.6 Simulationen mit rea¬
listischer Orographie

Derzeit werden in Mainz
erstmals auch Bannerwolken-
Simulationen mit realistischer
Orographie durchgeführt . Im
Falle des Matterhorns scheint
es recht einfach zu sein, eine
Modellkonfiguration zu fin¬
den, die eine Bannerwolke
liefert . Die Orographie des
Wettersteingebirges mit der
Zugspitze hingegen ist deut¬
lich komplexer, und die Zug¬
spitze ragt nicht so markant
aus der Umgebung hervor wie
das Matterhorn (siehe Abb.
8 -8) . Entsprechend schwie¬
riger gestalten sich hier die
Simulationen. Erste Ergeb¬
nisse zeigen jedoch , dass die
Asymmetrie der Orographie

x in km

x in km

- 600 - 500 - 400 - 300 - 200 - 100 100 200 300 400

Abb. 8 -9 : Ergebnisse aus numerischen Simulationen mit idealisierter asymmetrischer Orographie.
Beide Teilabbildungen zeigen die zeitlich gemittelte vertikale Hebung Az (Farbe, in m) in einem
Vertikalschnitt durch das Zentrum der Orographie, die Pfeile repräsentieren den zeitlich gemittelten
Wind . Die Hauptströmungsrichtung ist von links nach rechts , (a) Orographie mit Steilabfall im Lee,
(b) Orographie mit Steilabfall im Luv.
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tikalhebung Az eher unterdrückte . Ferner ist das Ergebnis
konsistent mit denBeobachtungen von WIRTH etal . (2012),
nach denen Bannerwolken an der Zugspitze bevorzugt bei
südwestlicher Anströmung Vorkommen, während sie bei
nördlicher Anströmung vergleichsweise selten auftreten.

4 Zusammenfassung und Ausblick

Zusammengefasst kann man sagen, dass die Forschungs¬
arbeiten der vergangenen zehn Jahre interessante und zum
Teil überraschende Erkenntnisse gebracht haben . Zum
einen wurden erstmals systematisch quantitative Beob¬
achtungen zu diesem Phänomen an der Zugspitze durch¬
geführt . Die resultierenden Tages - und Jahresgänge und
die Abhängigkeiten von Windgeschwindigkeit und Wind¬
richtung deuten auf die zugrundeliegenden Prozesse hin,
auch wenn man Ergebnisse von einem einzigen Berg nicht
vorschnell verallgemeinern darf . Die numerischen Simula¬
tionen haben klar gezeigt, dass die Bannerwolken primär
durch Hebung von Luftpaketen im Leewirbel hinter dem
Berg zustande kommen . Dabei ist es entscheidend, dass
diese Luftpakete zunächst um den Berg herum strömen
und damit eine Wolkenbildung im Luv vermieden wird.

Natürlich sind noch nicht alle Fragen geklärt . Vorläufige,
bisher unveröffentlichte Simulationen deuten darauf hin,
dass die Strömung im Lee des Berges recht empfindlich
von der Windscherung am Einströmrand abhängt sowie
von der Form des Berges. Geht man zum Beispiel von einer
spitzen Pyramide zu einem länger gestreckten Grat über, so
nimmt die Wolke mehr und mehr das Aussehen einer Wol¬
kenkappe an . Außerdem wurden die meisten bisherigen Si¬
mulationen nur mit trockener Luft durchgeführt , weshalb
die Rolle der Feuchte für die Entstehung und Form von
Bannerwolken noch weitgehend unerforscht ist. Die Main¬
zer Arbeitsgruppe plant, in den kommenden Jahren auch
diese Fragen zu untersuchen.

Indes, alle wissenschaftliche Erkenntnis wird auch in Zu¬
kunft die Faszination beim Betrachten dieses eher seltenen
Naturphänomens unberührt lassen.
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anderTharandterKlimastation- Vergleich
von MessungeneinerVerdunstungswanne
mit alternativen Berechnungsansätzen.

Masterarbeiten
BERNARD, Juma: Developmentofa Transfer

Approach between Climate Model Out¬
put and Meteorological Station Data for
Extreme Precipitation.

EGERMANN, Tom : EineurbaneWärmeinsel
im Kontext des Klimawandels.

SOARES BINDER , Juliana : Temporal dis-
aggregation of precipitation for Distrito
Federal , Brazil.
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MOLINA , Oscar : Applied Climate and Cli-
mate Change Data for Southern America
- “mapping study ”.

PAI VA DE SOUZA , Matheus : Applied Cli¬
mate and Climate Change Data for Africa
- a “mapping of study “.

THIEL , Susan : Validierung des Stadtklima¬
modells ENVImet mit räumlich statio¬
när und mobil gemessenen Daten in der
Dresdner Neustadt.

Diplomarbeiten
RODRIGUEZ , Pascal : Vergleichende Unter¬

suchung verschiedener Niederschlags¬
messverfahren am Beispiel des Tharandter
Messfeldes - Untersuchung systemati¬
scher und zufälliger Unterschiede.

Dissertationen
AL JANABI , Firas Hameed : Impact of Cli¬

mate Change on the Storm Water System
in Al Hillah City / IRAQ.

Universität Frankfurt

Bachelorarbeiten
AMMON , Dennis : Charakterisierung der

Feuchte am Kondensationskernzähler
VIPER.

ANHAUS , Philipp : Untersuchungen zur Ver¬

teilung ozonzerstörender Substanzen in
der Troposphäre.

BRILKE , Sophia : Characterization of two

Diethylene Glycol Condenzation Particle
Counters & Particle Measurements during
CLOUD8.

DIEKMANN , Christopher : Erweiterung
eines numerischen Modells des rotieren¬
den Annulus um die Wärmeübertragung
zwischen Flüssigkeit und Umgebung.

FERNER , Carolin : Der Einfluss von Nieder¬

schlagsereignissen auf die Konzentration
vonlce Nuclei am Taunus -Observatorium.

HAUCK , Marius : Tieftemperaturmessungen
bis -15 C mit den Kondensationskernzäh¬
lern VIPER und TSI 3776.

KEIL , Paul : Quantifizierung des Regenschat¬
tens im Tarimbecken.

LAUTENSCEILAGER , Florian : Implementie¬
rung eines verbesserten Zeitintegrations¬
verfahrens in den Algorithmus eines qua-
sigeo strophischen 3- Schichten -Modells.

MAIER , Yannic : Geoengineering mit Sul¬
fataerosolen.

MEIER , Thomas : Automatisierte Auswertung
von Entstehungsgebieten konvektiver Nie¬

derschläge anhand von Satellitenbildern.
REITZ , Thomas : Data Assimilation Experi¬

ments of Soil Moisture with an Ensemble

Transform Kalman Filter.
ULLRICH , Markus : Verifikation des PRE-

METEO Vorhersageindex (der Gesell¬
schaft für Kosmogeometrische Wetter¬

forschung ).
WILHELM , Jannik : Empirische Orthogonal¬

funktionen in einem barotropen Flach¬
wassermodell auf der Kugel.

WAGENHÄUSER , Felix : Synoptische Re-

analy se ausgewählter Gewitterlagen über

Thüringen.

Masterarbeiten
HELGERT , Sebastian : Variabilität von Wol¬

keneigenschaften im Bereich des tropi¬
schen Ozeans.

PIEROTH , Martin : Non -Gaussian Forecast
Skill in Ensemble Prediction Systems.

RICHTER , Lucas : Räumliche und zeitliche
Variabilität der Solarstrahlung in Deutsch¬
land und Europa.

RÜCKEL , Stefan : Tagesgang tropischer
Niederschläge.

VOLLBRECHT , Anna : Berechnung von
Vorhersageunsicherheiten mittels Tay¬
lor -Modellen am Beispiel der Lorenz-

Gleichungen.
WEBER , Daniel : Eisnukleation von Aero¬

solen : Laborexperimente und Messung
von Schiffsemissionen.

Dissertationen
DHIMAL , Megnath : Effects of climatic and

non -climatic factors onthe spatiotemporal
distributions of vector -borne diseases
in Nepal.

MURASCHKO , Jewgenija : Die Anwen¬

dung der WKB -Theorie zur Simulation
der schwach nichtlinearen Dynamik von
Schwerewellen.

SALA , Stephan : Entwicklung und Einsatz ei¬
nes flugzeuggetragenen GC/MS - Systems
zum Nachweis 21 halogenierter Kohlen¬
wasserstoffe in der Atmosphäre.

WIMMER , Daniela : Ultrafine condensation

particle counters and their application for

studying atmospheric nucleation.

Universität Freiburg

Bachelorarbeiten
DECK , Ramona : Simulationen zum thermi¬

schen Komfort bei variablen Flächennut¬

zungsarten zweier potenzieller Bauflächen
in Stuttgart -Mitte.

KALLINICH , Dawid : Bedeutung von Stick¬
oxiden.

NENNEMANN , Moritz : Untersuchung zur
langfristigen Entwicklung von Eintritts¬

daten phänologischer Phasen an der Ross¬
kastanie in Deutschland.

PICKL , Moritz : Untersuchung zum C02-
und Wasserdampfaustausch in einem
überdachten Innenhof.

ROHDE , Anika : Simulation zum thermischen
Komfort für Menschen auf einer NBS-
Fläche in Stuttgart unter hitzeangepasster
Anordnung von Straßenbäumen.

SPECHT , Nora : Simulation zum thermischen
Komfort für verschiedene Nutzungen
einer potentiellen Baufläche in Stuttgart
unter Hitzebedingungen.

STACECSnUK,Elwira Barbara : Planungsrele¬
vante Analyse von Hitzestress in mitteleu¬

ropäischen Städten vor dem Hintergrund
des Klimawandels.

Dissertationen
STAIGER , Henning : Die Strahlungskompo¬

nente im thermischen Wirkungskomplex
für operationelle Anwendungen in der
Human -Biometeorologie.

Universität Graz

Diplomarbeiten
GRUBER , David : Climate -quality processing

of radio occultation data : refractivity
and atmospheric profiles retrieval and
numerical error estimation.

Masterarbeiten
BRUNNER , Lukas : Stratospheric Ozone

and Temperature Evolution over the Past
Decades.

BYTYCI , Elbasan : Jüngere Klimageschichte
im Alpenraum von 1500 bis Heute.

HOTI , Avni : Wetter - und Klimaextreme im

Alpenraum von 1500 bis heute.
KLINGLER , Raimund : Observing sudden

stratospheric warming events with radio
occultation data with focus on the event
2009.

KUBIN , Elisabeth : Vertical migration of

tychopelagic diatoms in the Gulf of
Triest.

RITTER , Robert : A Novel Front Detection

Algorithm Tested In Complex Terrain.
SCHEIDL,Daniel : Improvedquality control

for the WegenerNet and demonstration
for selected weather events and climate.

SPERNBAUER , Barbara : Untersuchungen
zu Geruchsemissionen und - immissionen
aus der Tierhaltung.

SZEBERENYI , Katalin : Analysis of Wege¬
nerNet precipitation data and quality
evaluation for case studies and clima-

tologies.
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Dissertationen
PROSCHEK , Veronika : Greenhouse gas

profilingby infrared-laser andmicrowave
occultation : Atmospheric influences and
retrieval algorithmin clearand cloudy air.

Habilitationen
STEINER, Andrea K .: Atmospheric Climate

Monitoring and Change Detection using
GPS Radio Occultation Records.

Universität Hamburg

Bachelorarbeiten
ALBERN, Nicole: Wolkenüber demNordat¬

lantik: Vergleichvonflugzeuggetragenen
Messungen eines Lidars , Wolkenradars
und Mikrowellenradiometers während
NARVAL-Nord.

BECKER , Luis: Welche Bedeutung hat die
globale Vegetationsverteilung für das
Klima ? Eine Untersuchung von MPI-
ESM Klimasimulationen mit und ohne
dynamischer Anpassung der Vegetati¬
onsverteilung.

ERDMANN , Felix : Properties of satellite
observed North Atlantic cloud regimes
evaluated by cloud radar measurements
aboard the HALO research aircraft.

FISCHER -TREUENFELD , Jennifer von:
Untersuchung extremer Windrichtungs¬
scherungen in bodennahen Schichtenam
Wettermast Hamburg.

KIRSCH , Bastian : Radargestützte Analyse
der Variabilitätdes Sommemiederschlags
in Hamburg.

KLUFT, Lukas: Opazität und Wasserdampf¬
säule.

MARSCHALL , Julia : Analyse tropischer
Schiffs-Niederschlagsdaten.

MRZIGLOD , John: Einfluss des Eiswasser¬
gehalts der Atmosphäre auf die Hellig¬
keitstemperatur im Mikrowellenbereich.

NÜRENBERG , Hannah : Zusammenhang
zwischen Blitzdichteund Niederschlags¬
menge aus Radar-Messungen.

RAFFEL, Bonnie: Decadal-scale warmevents
in the Arctic in MPI-ESM pre-industrial
control simulations.

RUDY, Sebastian : Untersuchung von un¬
erwarteten Peaks in den Zeitreihen des
Monin - Obukhov- Stabilitätsparameters
am „Wettermast Hamburg“

SCHLIFFKE , Benyamin : Analyse zeitauf¬
gelösterStrömungsmessungenimboden¬
nahen Windfeld am Standort Geoma-
tikum.

SCHULZ, Hauke: Illuminating the lowerend
of the cloud optical depth distribution.

STUBBENHAGEN, Anna -Lena : Geostatis-
tische Vervollständigung von Zeitreihen
eines stadtklimatologischenMessnetzes.

TEMPLIN , Martin : Ableitung von Wind¬
vektoren aus hoch aufgelösten Nieder¬
schlagsradarbildern.

WACHSMANN, Fabian: Qualitätskontrolle
einer zweijährigen Zeitreihe von meteo¬
rologischen Messungen an Bord der FS
Polarstern.

WIESE , Anne Jasmin : Analyse von Wind¬
messungen in der Bucht von Valencia.

Diplomarbeiten
GIMMERTHAL, Sönke: Einflussklimatisch

veränderterBlühtermineaufdenGenfluss
vonGehölzen- Untersuchungenmit Hil¬
fe eines mesoskaligen atmosphärischen
Modells.

Masterarbeiten
BRAUTMEIER , Lena : Untersuchung des

quellnahenAusbreitungsverhaltensnicht¬
neutraler Luftschadstoffe - eine Mach¬
barkeitsstudie.

FISCHER, Mirka: IdealisierteModelluntersu¬
chungenzum EinflussvonStadtgrößeauf
dieNiederschlagsbildung über der Stadt.

FISCHEREIT, Jana: Impactoftides andocean
characteristics on the sea breeze in the
German Bight area : model development
and case study.

FROß, Anna Katharina : Analyse desNieder¬
schlagsder 12-monatigenFS „Polarstem“
Disdrometerzeitreihe von Juni 2010 bis
Mai 2011.

GALFI , Vera Melinda : Extreme value ana-
lysis in a two - layer quasi -geostrophic
atmospheric model.

GILLMEIER, Stefanie: Boundary layerwind
tunnel modeling of large-scalewind flow
over complexterrain - a feasibility study.

HANSEN, Akio : Evaluationofthe COSMO-
DE Ensemble Prediction System using
the HOPE measurements of HD(CP)2.

HAUFSCHILD , Tobias: Effect of increa-
sed horizontal and vertical resolution
on atmospheric blocking with focus on
the impact of small-scale phenomena in
ECHAM- 6.

HE , Xiaochuan: Experimental assessmentof
Ventilation in idealized urban structures

HEITMANN , Benjamin : Vergleich von
Windmessungen an mitteleuropäischen
Grenzschichtmasten.

HENCKES , Philipp : Impact of land use
change on the water and energy budget
in South America.

HENNEBERG, Olga: Wechselwirkungzwi¬
schen Bodenfeuchtefeldern und konvek¬

tivemNiederschlag auf der Mikroskala -
eineModellstudieüberNorddeutschland.

JANSSEN , Thilo : Windkomfort und bo¬
dennahe Luftbewegung im Bereich des
geplanten Campus Bundesstraße am
Standort Geomatikum.

KNIETZSCH , Marc-Andre : The impact of
oceanicheat transport onthe atmo spheric
circulation: Mean flowand eddy activity.

LAUER , Jonas : Midlatitude Variability:
Hayashi Spectral Analysis and Cyclone
Tracking.

LÜBCKE , Max : Transiente Ausbreitungs¬
phänomene in einer semi-idealisierten
Stadtstruktur.

MATT, Felix: Movementofa sea-water front
through snow: Model and experiment.

MERKER , Claire: Eine neue Methode zur
absolutenKalibrierungvonRadargeräten.

PLEHN, Luise: Analyseder Veränderungdes
Ventilationspotenzialsvon Stadtstruktu¬
ren bei städtebaulicherUmgestaltung am
Beispiel Hamburg-Wilhelmsburg.

RICHTER , Friedrich : The Atmospheric Re¬
sponse to Sea Ice Changes Investigated
with the Planet Simulator.

SCHRÖDER, Alexander: TheImpactofOce¬
anic Heat Transport on the General Cir¬
culation: a Thermodynamic Perspective.

WEDER , Christian : Niederschlagsextrema
am Wettermast Hamburg und Zusam¬
menhang zu Großwetterlagen.

WÖRNER, GerritP.: Changesin the radiative
balance due to biogeophysical effects of
boreal and tropical deforestation in pre-
industrial and future climate.

WUSTMANS , Michael : Quantitative Un¬
tersuchung des Einflusses bodennaher
Windturbulenz auf die Impulsbilanz im
Nachlauf von Windkraftanlagen.

ZINK , Katharina : Einflussder Konvektions¬
parametrisierung auf die Dynamik der
WechselwirkungAtmosphäre-Vegetation
in Nordafrika.

Dissertationen
GEPPERT, Gemot : Analysis and application

of the ensemble Kalman filter for the
estimation of bounded quantities.

KIPSCH , Frieso: SystematischeWindkanal¬
untersuchungenzur Charakterisierungdes
EinflussesderurbanenBebauungsstruktur
hinsichtlich der Stadtdurchlüftung.

KONOW, Heike : Tall Wind Profiles in He-
terogeneous Terrain

PORT, Ulrike : Vegetation-Atmosphere In¬
teractions in the Early Eocene Climate.

SCHÖNEMANN, DariaB .: Dynamical Sys¬
tem Approach to the Potential Intensity
of Tropical Cyclones.
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Universität Hannover

Bachelorarbeiten
BOLLMA.NN , Annika : Die Atmosphäre

über dem antarktischen Weddell-Meer-
Stabilitätund interne Grenzschichtstruk-
tur im Winter.

DRÖSE , Manuel:Bestimmungderturbulenten
Strukturparameter von Temperatur und
Feuchtein der konvektivenGrenzschicht
mittels LES.

GIERSCH , Sebastian : Aufstellung eines
Modellgleichungssystems auf Basis
der anelastischen Approximation und
Bestimmung der Auswirkungen auf die
PALM-Modellnumerik.

GLOMB, MerleKaterina: Entwicklungeines
Modells zur Simulation der Temperatur
von PB -Modulen im Kurzzeitbereich.

HARDERS , Denise : Meteorologische Ge¬
fahren für Nutzpflanzen bei einem Kli¬
mawandel.

JOHNSON, Jill: Ausbreitung vonBioaeroso¬
len inderAtmosphäreundgesundheitliche
Aspekte.

KRAUSE, Jens: WeiterentwicklungvonNin-
jo -Batch-Produkten für die synoptische
Ausbildung , sowie Weiterentwicklung
einer (elektronischen) meteorologischen
Informationswand.

KRAUß , Christian : Wann wird der Himmel
im Ozonloch grün?

KUTSCHER , Dimitrij : Approximation der
Bestrahlungsstärkedurchendliche Anzahl
von Strahldichtepunkten.

LANGE, Kezia:SimulationdesAusweichens
vonFlugzeugen vor Wetter und Verkehr.

WARD, Simon L .: Entwicklungund Test eines
einfachenBodenmodellszum Einsatz im
LES-Modell PALM.

Diplomarbeiten
SCHULZ , Jenny : UV-Bestrahlungsstärke

auf geneigten Ebenen.

Masterarbeiten
BRAST, Hendrik : Improving Erythemally

Weighted CCD Spectroradiometer.
FIEHN , Alina : Implementierung eines Aus¬

weichalgorithmusfür Schlechtwettersitu¬
ationen in das Flugverkehrssimulations¬
modell NAVSIM.

GRAW, Kathrin : Untersuchung der Höhen¬
abhängigkeit der UV Exposition des
Menschen.

HOFFMANN , Fabian : Aktivierung von
Aerosolen in flacher Kumulus -Bewöl¬
kung.

NIEDZWIEDZ, Angelika: Optimierungeines
multidirektionalen Spektralradiometers.

TILS , von Ina : Untersuchung zum Windpo¬
tential in strukturiertem Gelände.

Dissertationen
RIECHELMANN , Stephan : Simultaneous

measurement of spectral sky radiance:
Development, characterization and Vali¬
dation ofanon- scanningmultidirectional
spectroradiometer (MUDIS) .

RIECHELMANNTheres: Untersuchung zum
Einfluss turbulenter Kollisionskernelauf
die Entwicklungvon konvektivenWolken
mit einem neu entwickelten Lagrange-
schen Wolkenmodell.

SÜHRING , Matthias : Grobstruktursimula¬
tionen zur Untersuchung des Einflusses
vonLandoberflächenheterogenitäten auf
die StrukturderkonvektivenGrenzschicht
sowieAnalyse der Repräsentativität von
Turbulenzmessungen.

WITHA , Björn : Untersuchung des turbu¬
lenten Wärmeflusses über Eisrinnen mit
hochaufgelösten Large -Eddy Simula¬
tionen.

Universität Hohenheim

Bachelorarbeiten
WERNER , Ahne : Visualisierung , Auswer¬

tung und Analyse der Deutschen Wet¬
terdienst Ceilometerdaten während des
Vulkanascheereignisses Eyjafjallajökull
im Jahr 2010.

WITTUM , Benjamin : Prozessorientierte
Verifikation einer WRF Simulation sehr
feinerAuflösungimAttert Einzugsgebiet
in Luxemburg.

Masterarbeiten
ADAM , Stephan : Assimilation von Lidar

Temperaturdaten in das WRF-Modell.
BENZING, Jörg : Heterogenitätderatmosphä¬

rischen Grenzschicht: Analyse der Daten
des scannenden Wasserdampf-Dials der
Universität Hohenheim im Rahmen der
HOPE-Kampagne.

BISIC, Verena Enisa : Die Rolle der Wald¬
nutzung im landwirtschaftlichenUmfeld.

FRITZ, Amelie: Changedweatherpattem and
the impact on feed security for livestock.

GROHMANN , Anja : Comparative gene ex-
pressionanalysis under abioticstresses in
Saccharina latissima from Spitzbergen
and Helgoland.

Dissertationen
BRANCH , Oliver: The Impact of Irrigated

Biomass Plantations on Mesoscale Cli-
mate in Coastal Arid Regions.

BANNWARTH, Matthias : Probabilistic as-
sessment of the environmental fate of
agrochemicals under varying land use in
a watershed in Northern Thailand.

Universität Innsbruck

Bachelorarbeiten
BÄR , Julius: Synoptische Strömungsbedin¬

gungen bei Pfänderwinden.
BRAKEMEIER , Maik : Turbulente Flüsse

aufdemarktischenGletscherKongsvegen
(Svalbard) .

DRIESSEN , Pia : Einfluss der Flugzeug¬
bewegung auf ein flugzeuggetragenes
Dopplerradar.

DUSCH, Matthias : Meteorologie auf arkti¬
schen Gletschern - Analyse von Wind¬
messungenaufKongsvegen, Kronebreen,
Austre Broggerbreen und Midtre Lo-
venbreen.

GORGULLA, Bernd : Die Feuchte in Inns¬
bruck.

GRILL , Philipp : Automatisierte Tempera¬
turvorhersage und deren Verifikationfür
Brest , Frankreich.

GUTLEBEN , Manuel : Analyse und Para¬
metrisierung typischer Niederschlags¬
regime in den Cevennen - Analyse und
Auswertung vonDistrometer- und Micro
Rain RADAR -Daten im Rahmen des
„Hydrological Cycle in Mediterranean
Experiment“.

HOHENWARTER, Hannes: Klimasensibilität
von biogenen VOCs im Alpenraum.

KIEßLICH , Philipp : Automatisierte Nieder¬
schlagsvorhersageund derenVerifikation
für A Coruna , Spanien.

LEHNER , Lukas : Der Einfluss von Seen auf
dieNiederschlagsbildung:Literaturüber¬
sichtund Anwendung auf den Bodensee.

POSCH, Tobias : LangwelligeStrahlung - Ein
Vergleich unterschiedlicherParametrisie¬
rungen für Innsbruck.

SCHEIBLAUER , Stefan : Höhenmodelle
Satelliten-getragener Radarsensoren.

SCHÖNACH , David : Automatisierte
Ensemble -Temperaturvorhersage und
deren Verifikation für Innsbruck,
Österreich.

THALER , Marco : Qualitätskontrolle und
klimatologischeAuswertung vonWetter¬
daten - aufgezeichnet auf dem Piburger
See.

WEILER , Fabian: Qualität vonWindfeldem
im alpinen Raum.

ZIER , Christoph :„Detection & Attribution“
für die Massenbilanzen des Hintereis¬
ferners.
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Masterarbeiten
ALTNAU, Sebastian : Climatic Signals from

76 shallow firn cores in Dronning Maud
Land , East Antarctica.

BRANDES , Konstantin : Einfluss vonFöhn,
Anströmung und Temperaturschichtung
auf die Ozonkonzentration in Innsbruck.

FIEGL , Gerhard : Probabilistic Categorical
Wind Gust Forecast in Complex Terrain:
Case Study onHahnenkamm, AUSTRIA.

GRUBER, Stefanie: Modelling snow water
equivalent based on daily snow depths.

KNERINGER, Philipp: Statistische Kurzfrist¬
windvorhersagenfür denAchensee, Tirol.

LEITNER , Margot: Zeitlicheund Räumliche
Analyse von Blitzentladungen : Auswer¬
tung der Daten der CHUVA-Blitzmess-
kampagne.

MERAN , Ingrid : Darstellung des atmosphä¬
rischen Aerosols am Sonnblick Obser¬
vatorium.

PLAVCAN, David : Automatic and Probabi¬
listic Foehn Diagnosis with a Statistical
Mixture Model.

STAUDACHER , Jutta : Vorhersage von
Schneeverfrachtungsklassen an ausge¬
wählten Tiroler Standorten.

WILD , Christian : Sensitivity Studies of an
Ice Flow Model.

WISS, Felix: Statisticalanalysis of soil mois-
ture in a CMIP5 multi-model ensemble.

Dissertationen
HELFRICHT , Kay : Analysis of the spatial

and temporal Variationof seasonal snow
accumulationinAlpine catchmentsusing
airborne laser scanning - Basic research
for the adaptation of spatially distributed
hydrologicalmodels to mountain regions.

WAGNER, Johannes: The influenceofvalley
geometry on daytime thermally driven
flows and vertical exchange processes
over mountainous terrain in idealised
numerical simulations.

ZINK , Katrin : Prerequisites for numerical
pollen forecasts : distribution maps and
a parameterization of pollen emission.

Habilitationen
MARZEION , Benjamin : Glaciers under cli-

mate variability and change: regional and
global modeling of impacts on sea level
rise and water availability.

Universität Karlsruhe

Masterarbeiten
BERTLEFF , Marco : Camera based sun

tracking System for mobile platforms.

BRUGGER, P: Implementierung eines Ver¬
fahrenszurAbleitung von Kenngrößender
atmosphärischenTurbulenzausDoppler-
Lidar-Messungen der Strukturfunktion.

JÄGER, Sarah : Untersuchung der Böenge¬
schwindigkeit aus Beobachtungen und
GFS-Reanalysen während Starkwind¬
ereignissen.

KÖBELE, Daniel: Analyse vonKonvergenz¬
bereichen bei Hagelereignissen stromab
von Mittelgebirgenanhand vonCOSMO-
Modellsimulationen.

MARANAN , Marlon : Objektorientierte
Verifikation von Vorhersagen tropi¬
scher Konvektion während der YOTC-
Periode.

NERDING, Kai-Uwe : Feuchtetransportpfade
innerhalb vonMittelmeerzyklonen wäh¬
rend HyMeX.

QUANDT, Lisa-Ann : Der Einfluss von ex¬
tratropischer Umwandlung auf polwärts
gerichtetes Rossbywellenbrechen.

Diplomarbeiten
CZAJKA , Beata : The life cycle of meso-

scale convectiveSystems in relationto the
atmospheric moisture distribution in the
WesternMediterranean - an analysis of
the HyMeX IOP12.

SCHMITT , Thea : Homogeneous Freezing
of Water Droplets and its Dependence
on Droplet Size.

WALTER, Carolin : Einfluss von Aerosol¬
partikeln aus Vegetationsbränden auf
die Wolkenbildung auf der regionalen
Skala.

Dissertationen
ADLER , Bianca : Boundary -Layer Proces¬

ses Producing Mesoscale Water-Vapour
Variability over a Mountainous Island

FRIEDERICH,Felix M . : Untersuchung des
Einflusses von prezipitierenden energe¬
tischen Teilchen auf die mittlere Atmo¬
sphäre anhand von Satellitendaten.

GEIGER, Felix B . : Development and appli-
cation of a mass spectrometer on board
the research aircraft HALO.

HUMMEL , Matthias B .: Einfluss vonbiolo¬
gischen Aerosolpartikeln auf Wolken -
Simulationen auf regionaler Skala.

STAWIARSKI , Christina E .: Optimizing
dual-doppler lidar measurements of sur-
face layer coherent structures with large-
eddy simulations .

TOPRAK , Emre : Real time detection of
Primary Biological Aerosol Particles
(PBAP) in the context of Atmospheric
Ice Formation (Institut für Geographie
und Geoökologie (IfGG) .

Universität Kiel

Bachelorarbeiten
BELTER, Jakob: A link between Arctic sea

ice and surfaceair temperature variability
over the northern continents : empirical
and model analysis:

HAUSCHILDT , Jaard - Okke : Impact of
mesoscale variability on surface fC02
measurements in the tropical northeast
Atlantic.

HEMMEN , Joost : Einfluss der Auflösung
eines Atmosphärenzirkulationsmodells
auf die Simulation von zeitlicher Varia¬
bilität im Niederschlag.

HUSTER , Hendrik : Variabilität des tropi¬
schen Pazifiks im Kieler Klimamodell
und im Vergleichmit Messungen

MEVES , Simon: Analyse von Low-Level-
jets anhand von Messungen in Nord¬
deutschland.

SCHÖNBEIN, Daniel: Analysisofthe Quasi-
BiennialOscillationwithradiosondedata.

SCHÖNFELDER , Mike : Dürre -relevante
Charakteristika in Zirkulationsmodel¬
len der Atmosphäre bei verschiedenen
Auflösungen.

SCHREYER , Felix: On regional differences
in the seasonalityofnorthern hemisphere
temperature.

STADTHERR , Lisa : Factors contributing
to the May 2014 flooding in the Balkans.

TESCH, Marcel : Harmonische Analyse von
Milankovic-Zyklen - Sedimentationsra¬
tenbestimmung von Lake Van.

WEITER , Axel : Langfristige Beobachtun¬
gen langperiodischer Schwankungen im
Oberflächenklima seit 1900.

Masterarbeiten
DIPPE, Tina: Interannual VariabilityofWind

Power Input to Near-Inertial Currents in
the North Atlantic.

HAASE , Sabine : Importance of the Stra-
tosphere for North Atlantic Climate : A
Model Study.

KEMENA, Tronje : Impactofthe carboncycle
on the development of a Snowball Earth.

MILINSKI , Sebastian : Tropical Atlantic
biases in the MPI-Earth System model
at different resolutions.

REINTGES , Annika : The Response of the
Atlantic Meridional Overturning Cir-
culation to heat flux forcing in the Kiel
Climate Model.

SCHEEF, Helga : Blocking : Sensitivity to
Index Definition and Model Bias.

Dissertationen
HAND , Ralf : TheroleofOcean-Atmosphere
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Interactionover theGulf StreamSST-front
in North Atlantic Sector Climate.

Universität Köln

Diplomarbeiten
ACAR, Ersin : SynoptischeDruckgradienten

und stationsbezogene Spitzenböenstatis¬
tik während extremer Winterstürme in
Deutschland.

AVCI, Gülüzar : Oberflächennahes Mehr¬
spulenverfahren in der Anwendung auf
geotechnische, geologische und archäo¬
logische Fragestellungen.

DIMITROVA , Bozhana: Computersimulation
der StrömungsVerteilung in Windparks
und Optimierung der Windenergieleis¬
tung.

DORN , Andrea : Magnetikmessung zur De¬
tektion von Spuren des Altbergbaus.

KLEIN, Judith: Ableitungenatmosphärischer
Parameterfür die Mikrowellenradiometer
des HAMP.

KÜNEMUND , Katja : Analyse von Wetter¬
mustern der Gegenwart und des letzten
glazialen Maximums mit Empirischen
Orthogonalen Funktionen.

NICKEL , Irina : Eigenpotential- und Radio-
magnetotellurik-Messungenzur Untersu¬
chungderKraterfüllung desRodderberg-
Vulkans bei Bonn.

STADTBAUER , Sarah : Transiente Elekt-
romagnetik (TEM) Messungen zur Er¬
kundung glazialer Stauchstrukturen im
Raum Warringholz, Schleswig-Holstein.

TOPOROV , Maria: Wasserdampftomographie
mit passiven Mikrowellenradiometern
während HOPE.

WEBER, Matthias : Forstschäden im Zusam¬
menhangmit Stürmen in Deutschlandauf
BasiseinesEuropäischenSturmkatalogs.

WIECHERT, Sven: Geoelektrische Erkun¬
dung einesLöss-Körpers am Schwalben¬
berg , Remagen.

Masterarbeiten
BLAB , Renata Evelyn : Charakterisierung

eines Frostpunkthygrometers.
HÖPP, Simona Andrea : Sekundäre Zyklo-

genese über dem östlichenNordatlantik:
Fallstudie über Sturm Kyrill im Januar
2007.

KRONHARDT , Liubov: Synoptische Diag¬
nostik vonextremenNiederschlagsereig¬
nissen im Tien Shan Gebirge in Zentral
Asien.

MÖMKEN , Julia : Dekadische Vorhersag¬
barkeit von Windenergiepotentialen für
Deutschland.

PICKARTZ , Nathalie Marie : Über die Aus¬
wertungundModellierungvon Magnetik-
undBodenradardatendesarchäologischen
Fundorts Elusa (Israel) .

SEIDEL, Marc : Der Effekt der induzierten
Polarisation in der Transientenelektro-
magnetik.

WILLIAMS, EhimenEbhohimen: Prelimina-
ry comparison of geological climate pro-
xies with GCM palaeoclimate Simulation
for selected locations in North Africa.

YUEN , Dominique : Estimation of German
PhotovoltaicGenerationbased onNume-
rical Weather Prediction.

Dissertationen
FALLMANN , Joachim : Numerical simu-

lations to assess the effect of urban heat
island mitigation strategies on regional
air quality.

HAAS , Rabea : Estimation of regional-scale
wind and gust speeds for Europe by sta-
tistical-dynamical downscaling.

KARREMANN , MelanieKatharina : Return
periods and clustering ofpotential losses
associated with European windstorms in
a changing climate.

KLOSE, Martina Ruth: Convective Turbulent
Dust Emission: Process, parameterization
and relevance in the Earth System.

LUDWIG, Patrick: EuropeanWinter Storms:
Dynamical Aspects and Wind Gust Esti¬
mation based on results of Regional Cli¬
mate Model simulations.

PAPEN, Michaelvon: Turbulencein Saturn’s
MagnetosphereandForwardModelingof
ReducedSpectrafromThree-Dimensional
Wave Vector Space.

TSUI, Chi Yan : A Multiscale Analysis Me-
thod and its Application to a Mesoscale
Rainfall System.

YOGESHWAR, Pritam : A resistivity-depth
model of the central Azraq basin area,
Jordan: 2D forwardand inversemodeling
of time domain electromagnetic data.

Universität Leipzig

Bachelorarbeiten
BERGER , Andre : Temperaturprofile aus

Mikrowellenradiometer-Beobachtungen
am FS Polarstern.

BOHLMANN , Stephanie: Heterogene Eis¬
bildung über Südostasien.

CARLSEN, Tim: Simulation von heutigem
und glazialem mineralischen Staub¬
transport im Klimamodell ECHAM5-
HAM2.

FAUST , Matthias : Untersuchung der parti¬

kulären BildungvonCarbonsäurendurch
die Oxidation von Isopren.

KANNGIEßER,Franz : Untersuchung der
Strahlungsüberhöhung durch Wolken
anhand vonGlobalstrahlungsmessungen
amLIll.

KRAUSE, Julia: HemisphärischeUnterschie¬
de in Aerosolen , Wolken und Strahlung.

KRETZSCHMAR , Jan : Arktische Erwär¬
mung und ihr Einfluss auf die mittleren
Breiten.

KRUG, Amelie: Simulation derachtstündigen
Gezeiten.

KÜCHLER , Tobias: Charakterisierung der
synoptischenSituation währendderMess¬
kampagne RACEPAC.

KUNZ , Clara : Heterogene Eisbildung im
Amazonasgebiet.

LÖFFLER, Mareike: TypesofENSOin Con-
junctionwith CloudFeedbacksin Climate
Model Simulations.

OSTERLOH, Victoria: Reasons of Seasona-
lity of the Meteorological Parameters on
the Bolivian High Plateau „Altiplano“.

RADENZ , Martin : Variabilty of the atmo-
spheric boundary layer assessed by
high resolution ground based remote
sensing.

SAMTLEBEN , Nadja : Temperaturvaria¬
tionen der oberen Mesosphäre/unteren
Thermosphäre.

STAPF , Johannes: Wie inhomogen sind sub¬
tropische Passatwindwolken-Felder?

STREHL , Pit : Ist ein Einfluss der Urbani¬
sierung auf Wolken und Strahlung in
Satellitendaten erkennbar?

ULRICH , Max : Characterization of Medi-
terranean dust outbreak events.

Masterarbeiten
BIER , Andreas : Studies on the modelling

of the behaviour of liquid particles/
droplets below the melting point of
ater at the LeipzigAerosol CloudInterac¬
tion Simulator (LACIS) with FLUENT/
FPM.

BROCK , Verena : Untersuchung der Wol¬
kentropfenaktivierung atmosphärischer
Aerosolpartikel bestimmt durch CCNC
in- situ Messungen an der Actris Station
in Melpitz (Sachsen).

HAGE , Benjamin : Einfluss der Luftmas¬
senherkunft und der Jahreszeit auf die
Anzahlkonzentration atmosphärischer
Aerosolpartikel im urbanen Hintergrund
zentral- und osteuropäischer Städte.

HERENZ, Paul: Investigationscorresponding
the influence of temporal change of the
thermodynamic state onthe surface area
structure of ice particles.
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HOFFMA.NN , Erik : Modellierung der tro-
posphärischen Multiphasenchemie mit
MCM - CAPRAM unter marinen und
kontinentalen Hintergrundbedingungen.

KANTER , Sandra : Untersuchung zum Im¬
mersionsgefrierverhalten von Illit und
Feldspatpartikeln am Feipziger Aerosol
Cloud Interaction Simulator (FACIS).

KFEINEFANGHORST , Christin : Klima-
sensivität in der Region des Indischen
Ozeans : Zeitskalen , Feedbacks und die
Rolle der Ozeanzirkulation.

KÜHNE , Philipp : Investigation of the feasi-
bility ofconstraints on fast cloud-climate
feedbacksfrom aregionalcloud -resolving
Simulation.

KUNDISCH , Marcus : Influenceof airmass
origin and seasonson aerosolparticle size
distribution and soot concentration at
Chacaltaya (5,421 m ASF) , Bolivia 2012.

FANGE , Stefan: Simulation solarerVariabi¬
lität der mittleren Atmosphäre.

PIETSCH, Alexandra : Flüssigwasserwolken
in der Passatwindzone.

RAU , Andrea : Zeitaufgelöste Messungen
kurzkettiger Dicarbonsäuren (DACs) in
atmosphärischen Partikeln.

REHN , Johanna : Gewitteraktivität im
Freistaat Thüringen und deren Zusam¬
menhang mit der vertikalen Atmosphä¬
renschichtung abgeleitet aus Radioson¬
denaufstiegen.

ROSCH, Jan: Assessment of Climate Model
cloudParameterizations using CloudRe-
solving- and Farge Eddy Simulations.

RÜFFEFT, Jörg : Statistische Analyse Wol¬
kentemperatur und wolkenthermodyna¬
mischen Phase in Mischphasenwolken
aus Satellitendaten.

SCHMIDT, Martin : Einfluss vonmeteorolo¬
gischen Parametern und Anströmungen
auf die PM-Massenkonzentration und
ZusammensetzunginMelpitz - eine Fang¬
zeitstudie (1992 -2012 ) .

STIEGER, Bastian : Aerosol- und Wolken¬
chemie: Kinetische und mechanistische
UntersuchungenderReaktionenvon N03 -
und S04 -Radikalenmit sauerstoffhaltigen
organischen Verbindungen in wässriger
Fösung.

WAFTHER, Jonas: Schattenbandradiometer
GUVis -3511- Strahlungsmessung und
BestimmungoptischerEigenschaftenvon
Aerosol zu Wasser und Fand.

Diplomarbeiten
IGFOFFSTEIN , Julia : Ableitung der opti¬

schen Dicke bei Cirrusbewölkung aus
unabhängigen Strahldichte - und Fidar-
Messungen.

Dissertationen
BAUER, Stefan: Airborne spectral radiation

measurements to derive solar radiative
forcing of Saharan dust mixed with bio-
mass burning smoke particles.

BIAVATI , Gionata : On the Retrieval of Mi-
xing Height from Ceilometers.

DITAS, Florian : Microphysical properties of
aero sol particles in the trade wind reg ime
and their influence on the number con¬
centration of activated particles in trade
wind cumulus clouds.

DITAS, Jeannine : On the small- scale dyna-
mics of cloud edges.

ENGTER , Christa : Meteorologische Ein¬
flüsseauf die Konzentrationen feinerund
grober atmosphärischer Aerosolpartikel
in Deutschland.

HANSCHMANN , Timo: Unsicherheiten in
der Erfassung des kurzwelligen Wolken¬
strahlungseffektes.

KÖNIG , Marcel : Farge -Eddy Simulation
Modelling for Urban Scale.

NIEDERMEIER , Nicole: Experimental de-
termination of the mass deposition flux
ofmineral dust at the Cape Verde Islands.

PFEIFER , Sascha : Verknüpfung aerody¬
namischer und optischer Eigenschaften
nichtkugelförmiger atmosphärischer
Grobstaubpartikel.

WERNER , Frank : TwomeyEffect of Trade
Wind Cumuli.

Universität Mainz

Bachelorarbeiten
BARTHEFMEHS , Anne : Vergleich von

Parametrisierungen für Größenvertei¬
lungen in Eis- und Wasserwolken.

DONNER , Sebastian : Aufbau und Charak¬
terisierung eines MAX-DOAS Instru¬
ments.

DUSZYNSKI , Natalie : Anwendung einer
Evaluierungsrichtlinie für numerische
Strömungsberechnungen auf ein kom¬
plexes Szenario.

EPPERS , Oliver : Experimentelle Unter¬
suchung des Immersionsgefrierens von
Illit-Partikeln am Mainzer Windkanal.

FFEGER, Gil UanglebigeRossby-Wellenzü-
ge als VorbotenstarkerWinterzyklonen -
eine Untersuchung der geographischen
Abhängigkeit.

GÜTER , Cagin : Detection of clouds by in-
frared measurements.

JEWORREK , Julia: Bearbeitung und Aus¬
wertung von Formaldehyd -Daten zur
Erstellung eines quantitativen Daten¬
satzes aus Satellitenmessungen.

KAISER , Katharina : Untersuchungen zur
„Clear Air Turbulence “ in der Tropo¬
sphäre.

TAUER, Melanie: Untersuchung der Ab¬
schwächung tropischer Wirbelstürme
in der vertikalen Scherung anhand des
absoluten Drehimpulses.

FÜTTMER , Tim : Modellrechnungen zum
Aerosol Scavenging durch gefrorene
Hydrometeore.

POFSTER , Christopher : Sommerliche Hit¬
zewellender Nordhemisphäre: Ein Über¬
blick und Fallstudien.

STEIGER, Nadine : Bannerwolken :Charakte¬
risierung des zeitlichen Verlaufsmithilfe
von Animationen.

URBICH , Isabel : Untersuchung des Ein¬
flusses vonKollisionen auf verschiedene
Tropfengrößenverteilungen.

Diplomarbeiten
BRAND , Arvid : Experimentelle Untersu¬

chungen des Retentionskoeffizienten
organischer Säuren in Wassertropfen.

GFIENKE , Susanne : Climate -Vegetation
Interactions in GeoMIP.

GUTE , Ellen : Optimierung des Faser-
Absorptionsspektrometers TRISTAR
für flugzeuggetragene HCHO Mes¬
sungen.

KRAUSE , Jens: C02 und H20 Messungen
im Rahmen der DENCHAR Kampagne
2011 .

MAHNKE , Christoph : Windkanalunter¬
suchungen des Collection Kernels von
Graupel.

SCHÄFER, Marcel: Entwicklungeines Wind-
rampendetektors zur Unterstützung der
Netzintegration von Windenergie.

WEITZEF , Maximilian : Wellenaktivität
in einer idealisierten atmosphärischen
Strömung - von kleinen zu unendlichen
Amplituden.

Masterarbeiten
SCHAPPERT , Sebastian : Ursprung und

Strömungsverlauf von Fuftpaketen aus
orographischen Bannerwolken beim
Überströmen eines idealisierten Berges.

Dissertationen
HOFMANN, Christiane: Austauschprozesse

an Tropopausenfalten extratropischer
Zyklonen

KERN , Bastian : Chemical interaction be-
tween ocean and atmosphere

MOFFEKER , Sergej : Charakterisierung von
optischen Partikelspektrometern und in-
situ Messungen zur Mikrophysik der
polaren Stratosphärenwolken.
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Universität München

Dissertationen
BOCK , Lisa : Modellierung von Kondens-

streifenzirren : Mikrophysikalische und
optische Eigenschaften.

EICHINGER , Roland : Investigation of
stratospheric water vapour by means of
the Simulation of water isotopologues,
Untersuchung stratosphärischen Was¬
serdampfs anhand der Simulation von
Wasserisotopologen.

FREREBEAU, Pascal : Ein schnelles Strah¬
lungsmodell zur Simulation von solaren
Satellitenbildem, A fast radiativetransfer
modelfor the Simulation ofvisible satellite
imagery.

HASLEHNER , Mylene: Nonlinear filtering
with particle filters: data assimilation on
convective scale.

SCHEUFELE , Katrin : Resolution depen-
dence of cumulus statistics in radiative-
convective equilibrium.

SCHNELL , Franziska Ingrid Josefine: Ae¬
rosol distribution above Munich using
remote sensing techniques.

STEPHAN, Anton : Wakevortices of landing
aircraft . Dissertation.

TSATI, Eleni-Eugenia : Investigation of the
impacts of emissions on the trace gas
budgetsin thetroposphereby usingglobal
climate chemistry model simulations.

WEINBERGER , Stefan : Limno -physika¬
lische Modellierung möglicher Folgen
des Klimawandels für den Ammersee
auf Basis regionaler Klimamodelldaten.

Technische Universität München

Masterarbeiten
CHEN, Ke: Climate drivers ofbeech growth

at marginal sites across Mediterranean.
CHERUNYA, Pauline : Safe drinking water

for underserved households in rural and
urban Kenya.

KRESSER , Kathrin : Einfluß der Gebäude¬
eindeckung auf das Wachstum 3-jähriger
Kiefernsetzlinge (Pinus sylvestris) ver¬
schiedener Herkünfte.

WEINDLER, Stefanie : BewertungderDürre¬
resistenzverschiedenerKiefernherkünfte
mittels IR Thermografie.

ZETTLER, Andreas: UntersuchungderReak¬
tionvonSetzlingenderWaldkiefer(Pinus
sylvestris L .) auf saisonalenTrockenstress
mit Hilfe der Chlorophylfluoreszenz.

Dissertationen
BECK , Isabelle : Extrinsische und intrinsi¬

scheImmunmodulation der allergischen
Antwort.

BÖCK , Andreas : Statistical modeling of
risk and trends in the life Sciences with
applictions to forestry , plant breeding,
phenology, and cancer.

BOCK , Anna : Detection of the impacts of
climate change on plants from novel un-
exploited long -term datasets.

TAEGER, Steffen : Impactofheat anddrought
on provenances of Scots pine (pinus syl-
vesris L .) .

Universität Trier

Bachelorarbeiten
DEIMEL , Sandra : Windbestimmung aus

ADS -B Positionsmeldungen von Ver¬
kehrsflugzeugen.

KNOPP, Laura: Antrieb synoptischerSysteme
auf die Polynyenbildung in der Laptev-
See.

WOHL, Natalie : Ableitung des Schmelzbe¬
ginns von Schnee auf Meereis aus simu¬
lierten Mikrowellendaten.

Masterarbeiten
ZENTEK , Rolf: Spektralanalyse von regio¬

nalen Klimasimulationen.

Universität Wien

Master arbeiten
GOGER , Brigitta : Numerical Simulations

to Support the Planning of Water-Flume
Experiments : An Application to Internal
Waves and Rotors.

LÖSCHER, GregorManfred : Einführung in
die VERA-Analyse mit Hilfe vonMonte-
Carlo Verfahren.

MIKULA , Dominik : Parametrisierung der
Schneehöhe mit Hilfe von Temperatur
und Niederschlag.

PLANK , Theresa : Dual-polarisiertes Wet¬
terradar versus Mikrogenerator.

RYSLAVY, Raphaela : Optimaler Vergleich
von Radiosondentemperaturen mit Sa¬
tellitendaten und Reanalysen

Dissertationen
DOS SANTOS CARDOSO -BIHLO , Elsa

Maria : Group analysis and invariant pa-
rameterization in dynamic meteorology.

MAYER , Michael : Low-frequency variabi-
lity : in global energy budgets.

RAMELLA PRALUNGO , Lorenzo : Global
in situ upper air data for climate change
research.

SCHELLANDER-GORGAS , Theresa: Spatial
Validation ofhigh-resolution NWP-models
with VERA.

Universität Würzburg

Bachelorarbeiten
HARTMANN , Christian : Feuerwehrein¬

sätze als Indikator für meteorologische
Extremereignisse im Großraum Würz¬
burg.

OHMANN, Meike: Validierungdesregiona¬
len Klimamodells REMO auf Basis von
AVHRR- Satellitendaten zur Schneebe¬
deckung in Zentralasien.

SCHUHMANN, Heidi: Vergleichder Stand-
ortklimateverschiedenerHangneigungen
und Hangexpositionen im fränkischen
Weinbaugebiet.

ZIEGLER, Katrin : StatistischeModellierung
der photosynthetisch aktiven Strahlung
und der Sonnenscheindauerauf Basis der
Globalstrahlung anhand von Wettersta¬
tionsdaten in Unterfranken.

Diplomarbeiten
HÜLLER , Per: Klimasignale in phänologi-

schen Daten in Bayern.

Master arbeiten
DAHMS, Thorsten: PhänologischeAnalysen

basierend auf fusionierten Zeitserien aus
RapidEye und Landsat-Daten.

KARMANN , Sven: Vulkanasche über Eu¬
ropa : Analyse der Auswirkungen von
Eruptionen isländischer Vulkane auf
den europäischen Luftraum anhand von
Szenario-Modellierungen.

RING , Christoph : Unsicherheiten in der
Niederschlagserfassung in ausgewähl¬
ten Regionen.

Dissertationen
VOGT, Gernot : Future changes and signal

analysis of climate means and extremes
in the Mediterranean area deduced from
a CMIP3 multi-model ensemble.

ETH Zürich

Dissertationen
BAN, Nikolina : Convection-Resolving Cli-

mate Simulations for the Greater Alpine
region : Development , Evaluation and
Climate Projections.

CORBIN , Joel : Mass Spectrometry of At-
mospherically-Relevant Soot and Black-
Carbon Particles.
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GRAF, Michael Arthur : Objektive Klassi¬
fikation von Zyklogenese in den Aus-
sertropen.

GUILLOD, Benoit : Observational and mo-
delling investigationsofland-precipitation
coupling.

HAKUBA , Maria : Solar absorption in the
atmosphere - Improved estimates from
surface and satellite observations.

HEESE , Irina : Large eddy Simulation of
tracer dispersion in an idealized river
canyon Setup.

JÖRG , Stefanie : Toward OperationalMonthly
Predictions of Critical Water Resources
Anomalies in the Swiss Alps.

LIENHARD , Daniel : Impeded Response of
Aerosol Particles of Atmospheric Rele-
vance to Changes in Relative Humidity
at Low Temperature.

MILTENBERGER , Annette : Lagrangian
perspectiveondynamic andmicrophysical
processes in orographically forced flows.

POSSNER , Anna : The Dynamics and Mi-
crophysics of Atmospheric Ship Tracks
at the Mesoscale.

SHENG, Jianxiong : Modeling Stratosphe-
ric Aerosols Using a Coupled Aerosol-
Chemistry -Climate Model.

SKERLAK , Bojan : Climatology and pro-
cess studies of tropopause folds, cross-
tropopause exchange, and transport into
the boundary layer.

ZSCHEISCHLER , Jakob: A global analysis
of extreme events and consequences for
the terrestrial carbon cycle.

Universität Zürich

Bachelorarbeiten
GIMMEL , Thomas ; LASANCE , Lucien:

Aircraft Identification based on Elec-
tromagnetic Emissions - Airborne WX
Radars.

GÖTTI , Silvia M ; SCHMIDLIN , Peter .:
Datenbeschaffung und Darstellung eines
Thermikmodells für Paraglider.

LUTZ , Niculin : Filterung von schnellen
Druckmesssignalen.

RUBIN, Felix: Entwicklung und Bau eines
elastischen Windkanalmodells.

Nachträge für das Jahr 2013

TU München

Masterarbeiten
AKHMETZYANOV, Linar : Climate sensiti-

vity of FAGUS SYLVATICA L . based on
tree ring analysis in marginal populations
in Spain.

LOOCK, Bernhard: Sensitivity ofagricultural
prices (FAOSTAT ) to climate variability
and yields.

PENZEL , Silvia: Untersuchungen zur me¬
thodischen Umstellung der Pheromon¬
prognosedesNonnenspinners (Lymantria
monacha) in Bayern.

STOYANOVA, Elitsa : Climatic influences
on marginal populations of selected tree
species in Bulgaria.

ZIEGLER, Kathrin: Do invasive speciescope
better with multiple climatic stresses?

Dissertationen
CORNELIUS ; Christine : Monitoring and

analysis of plant phenological responses
in manipulative experiments and along
natural gradients.

SCHUSTER, Christina: Studies onphenology
and intra-annual tree ring growth along
altutdinal gradients in the Werdenfelser
region.

ZIELLO , Chiara : Influence of recent global
change on the pollen season in Europe.

Universität Zürich (ZHAW)

Bachelorarbeiten
BAGGENSTOSS, Oliver ; GRASS, Joachim:

Fortsetzung TurbulenzimResearchFight
Simlator.
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promet Übersicht der zuletzt herausgegebenen Hefte

Aktuelle Hefte sind zunächst nur als gedruckte Fassung direkt beim DWD erhältlich . Etwa ein
Jahr nach dieser Erstveröffentlichung wird das Heft als Volltextversion (pdf) kostenfrei zur Verfü¬
gung gestellt (Open Access - „grüner Weg“

; siehe : www . dwd . de/promet > Archiv ) .

Ab 2016 wurde die Zählung nach der Heftnummer im Jahrgang aufgegeben und die laufende
Nummerierung seit dem ersten Heft eingeführt.

Heft 98 (2016)

39 , Heft 3/4 (2015)

39 , Heft 1/2 (2014)

38 , Heft 3/4 (2014)

38 , Heft 1/2 (2012)

37 , Heft 3/4 (2011)

37 , Heft 1/2 (2011)

36 , Heft 3/4 (2010)

36 , Heft 1/2 (2010)

35 , Heft 1 -3 (2009)

34 , Heft 3/4 (2008)

34 , Heft 1/2 (2008)

33 . Heft 3/4 (2007)

33 , Heft 1/2 (2007)

32 , Heft 3/4 (2006)

Hochgebirgsmeteorologie und Glaziologie

Meteorologische Aspekte der Nutzung emeuerbarer Energien

Aktuelle Aspekte der Flugmeteorologie II : Mit dem Wetter leben

Aktuelle Aspekte der Flugmeteorologie I : Grundlegendes

Agrar - und Forstmeteorologie

Probabilistische Wettervorhersage

Feinmessung von Wasserdampf und Wolken , Teil 2

Feinmessung von Wasserdampf und Wolken , Teil 1

Anwendungen von E-Leaming in der Meteorologie

Moderne Verfahren und Instrumente der Wettervorhersage im DWD

Die Nordatlantische Oszillation (NAO)

Meteorologie und Versicherungswirtschaft

Biometeorologie des Menschen

Phänologie

Klima und Wetter in den Tropen

promet Vorschau auf die nächsten Hefte
• Regionale Klimamodellierung I - Grundlagen (Fachredakteure : Dr . B . Früh , Dr . H . Kunstmann)

• Das Arktische Klimasystem (Fachredakteur : Prof . Dr . B . Brümmer)

• Strahlungs - und Energiebilanzen (Fachredakteur : Prof . Dr . A . Macke)
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