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Editorial
Liebe Leserinnen und Leser,

Sie halten ein besonderes Heft in den Héanden:
zum ersten Mal wurde eine Promet-Ausgabe
in osterreichischer Regie erstellt. Wir sind dem
Fachredakteur Prof. Schoner 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 natirlich 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-
méBige Leserkreis unserer Zeitschrift ibrigens
peu-a-peu in Osterreich und in der Schweiz
erweitert. Zunéchst kamen die Mitglieder der
Osterreichischen Gesellschaft fur Meteorolo-
gie hinzu, danach auch viele Mitglieder der
Schweizerischen Gesellschaft fir Meteorolo-
gie und Mitarbeiter von MeteoSchweiz.

Mit diesem Heft hat sich die Nummerierung
der Prometausgaben grundlegend geédndert.
Nunmehr werden die Hefte mit einer fortlau-
fenden Heftnummer durchgezéhlt, so dass Sie
jetzt die insgesamt 98. Ausgabe in den Han-
den halten. Die gedruckten Hefte kénnen nicht
mehr abonniert werden, sondern nur noch ein-
zeln beim DWD gekauft werden. Fur alle die,
die sie aus dienstlichen Griinden, als Instituts-
angehorige oder als Mitglieder einer meteoro-
logischen Gesellschaft bekommen haben, dn-
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 wiinsche Thnen viel Spal3 (und Lernerfolg)
bei der Lektiire dieses tiberaus interessanten
Heftes.

Beste Griille,

Ihr

Jorg Rapp
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Hochgebirgsmeteorologie und Glaziologie

Zu diesem Heft

In diesem Hefi werden metearologische Vorgdinge im Hochgebirge, also den hachst gelegenen Teilen des Gebirges,
behandelt. Diese Vorgdnge sind sehr ofi in Wechselwirkung der Atmosphdire mit der Krvosphdre, also mit Schnee,
Eis und Permafrosi. deren Erforschung Aufgabe der Glaziologie isi. Wie in diesem Heft gezeigi wird kann die Kryo-
sphire einen merklichen Einfluss auf die Gebirgsatmosphdre haben — und nicht nur umgekehrt. Eine kombiniertes
Themenheft Hochgebirgsmeteorologie und Glaziologie zeigt sich daher als eine interessante Aufeabenstellung und
soll durch die vorliegende Ausgabe von PROMET den Siand der Forschung zusammenfassen.

Da das Hochgebirge zu einem grofien Teil unbewohnt, meist schwer erreichbar und von extremen Umwelthedin-
gungen geprdgt ist, liegen fiir diese Region vergleichsweise deutlich weniger und unzuverldssigere Messungen
vor, wodurch auch das meteorologische Prozessversicindnis schlechter ist. Ein wesentlicher Impuls fiir die Hoch-
gebirgsmeteorologie und Glaziologie entstand durch die Griindung der Hochgebirgsobservatorien in der zweilen
Hdilfie des 19%ien und beginnenden 20ten Jahrhunderts, wie zum Beispiel 1864 auf dem Scntis, 1886 auf dem
Sonnblick, 1901 auf der Zugspitze, oder dem Jungfraujoch im Jahr 1931. Urspriinglich gedacht, wum aus hoheren
Lufischichien Beobachtungsdaten zu bekommen, folgten bald wichtige Erkenntnisse, die nichi nur die Gebirgsme-
teorologie voranirieben, sondern auch das Wissen der Meteorologie insgesami verbesserten. Ersie Erkenninisse
iiher den I'ohn durch Julius Hann oder die Ilicker s5chen Bergwetterregeln seien hier als Beispiel genannt. Jedoch
nicht nur die Meteorologie sondern auch die Glaziologie konnte von den fiir Feldmessungen sehr giinstig gelege-
nen Hochgebirgsobservartorien profitieren.

Der Einfluss der Meteorologie auf die forschungsgeschichtlich jiingere Glaziologie war von Beginn weg grofs.
Insbesondere die alpine Glaziologie wurde durch die Meteorologie der Universitdt Innshruck entscheidend mit-
geprdgl. Bedeutende Glaziologen wie Herfried Hoinkes oder Nobert Untersteiner waren von ihrer Aushildung
Meteorologen, die von diesem meteorologischen Hintergrund geprdgt, grundlegende Untersuchungen zum Ener-
gie- und Massenhaushalt alpiner Gletscher durchfithrten. Die Exzellenz der alpinen Glaziologie bildete spéter eine
wesentliche Grundlage fiir ihre Ubertragung auf die polaren Eismassen in Gronland und Antarktis.

Typische meteorologische Phdnomene des Hochgebirges wie etwa die Ausbildung thermischer Windsysteme oder
extremer Inversionen und Minimumitemperaturen in Dolinen sind seit jeher Thema der alpinen Gebirgsmeteorolo-
gie. Vom Standpunkt der weiter oben erwdhnten Wechselwirkung zwischen Atmosphdre und Kryosphdre ist auch
die Sonderform eines thermischen Windes iiber Gletscher, der durch die kalte Eisoberfkiche verursacht wird, in-
feressani, wie auch in einem der Beitrdge beschrieben wird. Wohl am besien zeigi sich die enge Verflechtung
von Meteorologie und Glaziologie am Bespiel der Schneeforschung. Die komplexen Vorgdnge des Schneenieder-
schlags, der Umverlagerung der Schnees sowie des Energieaustauschs sind Forschungsfokus der Gebirgsmeteo-
rologie und Glaziologie.

Die Beitrdige dieses Bandes sind vor diesem Hintergrund zusammengestellt. Der Beitrag von P. Weihs et al. widmet
sich der Strahlungsmerteorologie, insbesondere der Hohenabhangigkeit der Strahlungskomponenten. Der zweite
Beitrag von W. Schoner zeigt den Linfluss der Gebirge auf den Niederschlag, wobei ein besonderer Fokus auf
das Hochgebirge gelegt wird. In den Beitrdgen von P. Seibert und R. Steinacker sowie von M. Dorninger geht es
vorwiegend wm thermische Prozesse, einerseits die thermischen Windsysteme und andererseits die Aushildung
extremer Kaltlufiseen. Bodennahe atmosphdrische Prozesse und ihre Wirkung auf die Schneedecke im Beitrag von
M. Lehning und R. Mott stellen dann die Schrittstelle von der Meteorologie zur Glaziologie her: Der Energie- und
Massenhaushalt der Gletscher (Beitrag Mdlg et al) sowie der alpine Permafrost (Beitrag Haeberli et al.) sind die
Hauptbeitrdge zum Thema Glaziologie. Das Sonderphdnomen der Bannerwolken im Beitrag von V. Wirth rundet
die Zusammenstellung dieses Hefres ab

Wolfgang Schiner und Mathias Rotach
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Einleitung

W. SCHONER

Niederschlag im Hochgebirge

Precipitation at high mountains

Zusammenfassung

Gebirge beeinflussen die riumliche Verteilung des Niederschlags siark. Die Messung des Niederschlags
im Gebirge ist jedoch schwierig und die Unsicherheit der Messungen grof. Trotz dieser Tatsache konnte
das Prozessverstindnis der Interaktion zwischen den nicderschlagsbildenden Prozessen und dem Ge-
birge in den letzien Jahrzehnien deutlich verbessert werden. Das ist fiir viele praktische Anwendun-
gen wichtig, da Gebirgsregionen tiberproportional viel Niederschlag empfangen, teilweise in Form von
Schnee speichern und tieferliegende Gebiete iiber 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 aufl das Hochgebirge
gelegt. Neben der Hohenabhiingigkeil der Niederschlagsmenge und den zugrundeliegenden Mechanis-
men, steht auch die Frage der Niederschlagsform (fest-fliissig) im Interesse dieser Arbeit. Die Zunahme
des Regenniederschlags auf Kosten des Schneeniederschlags im Sommer ist eine wichtige Grobe fiir das
Verstiindnis des gegenwiirtigen Riickgangs 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 arcas 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 underlving mechanisms, the paper discusses the tvpe of precipitation
(liquid- solid). Increasing liquid precipitation at the expense ol snow precipitation in summer is an im-
portant factor in understanding the current retreat of the permafrost and glaciers in mountainous regions.

Die Fragestellung der niederschlagsbildenden Prozesse im

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 riumliche Verleilung
des Niederschlags in Gebirgsregionen bestimmt. Der Fo-
kus liegt. im Sinne des generellen Themas dieses Heftes. in
der Darstellung des Einflusses des Hochgebirges — also der
hochsten Regionen eines Gebirges — auf die Niederschlags-
verteilung, wobei der BegrifT .,Hochgebirge™ zuniichst cine
genauere Definition verlangt, die weiter unten versucht
wird. Die Alpen. als eine meteorologisch besonders gut
untersuchte Gebirgsregion. stehen dabei im Zentrum der
Uberlegungen und Ausfithrungen.

Gebirge und die sich daraus ergebende Niederschlagsver-
teilung sind fiir viele Aufgabestellungen der Meteorolo-
gie und Hyvdrologie von grundlegender Bedeutung, Ganz
besonders ist der tiberproportional grofie Beitrag der Ge-
birge zum Wasserhaushalt, beziechungsweise zum Abfluss
der flussabwiirts licgenden Einzugsgebicte (siche zum Bei-
spiel VIVIROLI et al. 2003) von Interesse. Auch die Ei-
genschalt der Gebirge Niederschlag in Form von Schnee
(aber auch Firn und Gletschereis) zu speichern und damit
zum Beispiel extreme Abflussereignisse zu puffern (siche
etwa BLOSCHL et al. 2013) oder Abfluss durch Schmelz-
wasser in Trockenzeiten zu liefern (KOBOLTSCHNIG und
SCHONER 2011} ist fiir viele Gebiete der Erde hochst 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 Seehéhe zunehmen,
ist die Rolle der Gebirge fiir den Wasserkreislauf, im Ver-
gleich zur ihrer Fliche. iiberproportional grof.

Ein Vergleich verschiedener Gebirgsregionen weltweit
zeigt. dass es nicht moglich ist, eine fixe Seehohe als Ab-
grenzung fiir das Hochgebirge anzugeben, sondern dass
eine die Seehéhe flexibel beriicksichtigende 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 Seehdhe losgeléste, Ab-
grenzung fiir das Hochgebirge erscheint die Vegetations-
verbreitung. So konnen dic subalpine oder dic alpine Stufe
als Abgrenzung verwendet werden. womit diese entweder
durch die Waldgrenze oder die Baumgrenze gegeben ist.
Das wiirde eine Abgrenzung bei etwa 1500 bis 2000 m fiir
die Alpen ergeben. Oberhalb davon ist das Hochgebirge zu
finden, Weiters ist es sinnvoll, eine minimale Gribe der
Héhenerstreckung bezichungsweise des relativen Reliefs
vorauszusetzen. BARSCH und CAINE (1984) geben fiir
das Hochgebirge eine Hohenerstreckung > 1000m/5km
bezichungsweise ein relatives Relief =500 m/km? an. Eine
allgemein giiltige Definition von Hochgebirge lisst sich
in der Literatur aber nicht finden. In Abstimmung auf den
Themenschwerpunkt dieses Promet-Heftes auf . Hochge-
birgsmeteorologic und Glaziologie™ erscheint der Fokus auf
die alpine und nivale Héhenstufe sinmvoll.

Der Einfluss der Gebirge auf atmosphiirische Strémungs-
vorginge und Luftmassencigenschaften ist ganz wesent-
lich und muss daher in Wetter- oder Klimamodellen hin-
reichend abgebildet werden. um brauchbare Simulationen
zu ermoglichen. Ganz besonders gilt dies fiir die Simula-
tion des Niederschlags in Gebirgsregionen. Entsprechende
Untersuchungen zum Einfluss der Gebirge auf die Nie-
derschlagsbildung und -verteilung sind mittlerweile sehr
zahlreich (siche zum Beispiel dic Ubersichtsdarstellung in
BARRY., 2008). Mit Bezug auf HOUZE (2012) ist darauf
hinzuweisen. dass die Gebirge meist nicht die Ursache des
Niederschlags sind. sondern dic nicderschlagsbildenden
Prozesse und damit die Niederschlagsmenge teilweise sehr
stark beecinflussen. Vom Standpunkt der Forschungsent-
wicklung betrachtet waren es insbesondere eine Reihe von
Arbeiten und Grobprojekte seit den beginnenden 1980er
Jahren, wic das Alpine Experiment (ALPEX) oder das
Mesoscale Alpine Programme (MAP). die das Verstindnis
der zugrundelicgenden Prozesse der Niederschlagsbildung
und damit der Niederschlagsverteilung im Gebirge deutlich
voran gebracht haben (siche zum Beispicl BINDER und
SCHAR 1997, ROTUNNO und HOUZE 2007, RICHARD
etal. 2007).

Eine im Zusammenhang mit dem Niederschlag im Gebir-
ge seil langem auch im zentralen Interesse stehende For-
schungsfrage ist die Schneefallgrenze, sowic die damit
verkniipfte Schneelinie. ganz besonders auch die zeitliche
Veriinderung dieser Groben. Das Interesse an dieser For-

schungsfrage hat mit der groben Relevanz des Schnees fiir
viele Prozesse in der Natur. aber auch mit seiner 6konomi-
schen Bedeutung zu tun. Eine erste cinfache Uberlegung
wiirde die Schneefallgrenze mit der Hohe der 0°C Grenze
der Lufttemperatur gleichsetzen. Mchrere Untersuchun-
gen (zum Beispiel STEINACKER 1983) haben jedoch ge-
zeigt. dass die Feuchttemperatur viel besser geeignet ist die
Schneefallgrenze zu beschreiben, Neucste Arbeiten (zum
Beispiel MINDER 2008) haben die Fragestellung noch-
mals deutlich detaillierter betrachtet. was im Laufe diescr
Abhandlung noch gezeigt wird.

Eine umfassende Darstellung zur Interaktion zwischen Ge-
birge und Niederschlagsbildung kénnte ein Lehrbuch fiil-
len und kann daher im Rahmen eines Promet-Beitrages nur
iiberblickmiiBig erfolgen. Darum fokussiert dieser Beitrag
auf folgende. auch fiir 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 ausschlieBlich auf
quantitative GroBen (Niederschlagsmenge) Bezug genom-
men, die Frage des Niederschlagschemismus aber beiseite-
gelassen. In Kapitel 3 werden die niederschlagsbildenden
Prozesse fiir Gebirgsregionen und deren Bedeutung fiir das
Hochgebirge beschricben, wobei Kapitel 4. als Folge der in
Kapitel 3 beschricbenen Prozesse, der Frage der Seehishe
maximalen Niederschlags im Gebirge nachgeht. In Kapi-
tel 5 wird dann aufl den Schneefall als besonders relevante
Niederschlagsform im Hochgebirge (und fiir die Glaziolo-
gie) eingegangen. Dazu wird der Stand des Wissens iiber
die Schneefallgrenze und ihr Bezug zur Nullgradgrenze
beschrichben, Im abschlichenden Kapitel wird cin kurzer
Ausblick versucht

2 Analyse der Niederschlagsverteilung im Hochgebirge
aus Messungen mit Niederschlagssammlern

Beginnt man die Untersuchung der Niederschlagsvertei-
lung im Hochgebirge mit einer Analvse der vorliegenden
Messungen. so zeigt sich. dass die systematischen Fehler
der Niederschlagsmessung sehr groB sein kénnen und mit
der Sechiéhe zunchmen. Somit steigt die Unsicherheit der
Niederschlagsanalysen aus Beobachtungen fiir das Hoch-
gebirge deutlich an. Eine Vielzahl von Studien hat sich
des Problems der Korrektur des systematischen Fehlers
der Niederschlagsmessung mittels Ombromeler/-graph
angenommen, wobei beispiclgebend auf die Arbeiten von
SEVRUK (zum Beispicl 1982) hingewiesen sei. Auch zu
den Niederschlagssammlern alternative Methoden der Nie-
derschlagsmessung (etwa Radar oder Distrometer) sind
von den zunehmenden Messfehlern mit zunehmender See-
héhe betroffen und kénnen das Problem der unzureichen-
den Messgenauigkeit und fehlenden riumlichen Dichte
nur bedingt verbessern. Abbildung 1-1 zeigt die Probleme
der Niederschlagsmessung im Hochgebirge ganz deutlich
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Vergleich Niederschlagsmessgerate
Sonnblick Observatorium
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Abb. 1-1: Vergleich der mit verschiedenen Niederschlagssamm-
lern gemessenen Jahressummen des Niederschlags am Sonnblick
(3103 m, Hohe Tauern, Osterreich). Die beiden Ombrometer Nord
und Sid (Hellmann-Niederschlagsmesser) sind baugleich aber
ohne Windschutzvorrichtung ausgestattet, TGO4 und TGO3 sind
zweit Totalisatoren mit monatlicher Ablesung, wobei TGO4 mit
Windschutzring ausgestattet ist, die Auftfangfliche von TGOS ohne
Windschutzring aber hangparallel ausgefiihrt ist (aus LETDIN-
GER 2013).

am Beispiel des 3105 m hohen Sonnblicks in den oster-
reichischen Hohen Tauvern. Obwohl die dargestellten Nie-
derschlagssammler im Gipfelbereich des Sonnblicks nur
einige 10er Meter voneinander entfernt sind, weichen die
Messergebnisse teilweise drastisch voncinander ab und die
Messungen sind teilweise unkorreliert. Auch wenn die dar-
gestellten Probleme der Niederschlagsmessung im Hochge-
birge mit dem ausgewahlien Standort Sonnblick, auf Grund
der Sechiéhe und Exponiertheit. sicherlich sehr extrem sind.
kann allgemein auf dic Unsicherheit der hochalpinen Nie-
derschlagsmessungen geschlossen werden. Fiir vertiefende
Aussagen iiber dic Messgenaunigkeit des Niederschlags im

Hohenabhangigkeit des Niederschlags
Sommerhalbjahr, 1981 - 2010
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Gebirge sei aufl die recht umfangreiche Literatur zu diesem
Thema verwiesen.

Generell muss festgehalten werden. dass das Hochgebirge
in den Beobachtungsmessnetzen der hydrologischen und
meteorologischen Dienste stark unterrepriisentiert ist. Das
gilt insbesondere fiir den Niederschlag, dessen raumliche
Schwankungen und Messfehler besonders grob sind. Vicle
der Niederschlagsmessungen im Hochgebirge werden mit
Totalisatoren bei halbjihrlichen Ablesungen durchgefiihrt.
was die Messfehler deutlich vergrébert. Solche Daten miis-
sen daher entsprechend vorsichtig analysiert werden. Einge-
hende Untersuchungen der Hohenabhiingigkeit des Nieder-
schlags im Hochgebirge aus Messdaten liegen unter andrem
fiir das Sonnblick Gebiet vor. Fiir dieses Gebiet besteht seit
1928 ein Niederschlagsmessnetz das sowohl die Siidseite
(Oberes Molltal) als auch die Nordseite (Raurisertal, als Sei-
tental des Salzachtals) des Alpenhauptkammes abdeckt. Die
Auswertungen (Abbildung 1-2) zeigen im Mittel deutlich
unterschiedliche vertikale Nicderschlagsgradienien ndrd-
lich (blaue Lini¢ in Abbildung 1-2) und siidlich des Alpen-
hauptkammes (rote Linie in Abbildung 1-2), mit den gréfiten
Differenzen bei gleicher Seehohe in etwa 2200 bis 2300 m
Sechohe. Diese Differenz wird durch einen stirkeren Ho-
hengradienten auf der Siidscite im Vergleich zur Nordseite
oberhalb von 2500m verursacht. Es muss der Vollstindig-
keit halber betont werden. dass bei Betrachtung von Héhen-
gradienten auf Basis cinzelner Monate oder einzelner Tage
sehr starke Abweichungen von den gezeigten mittleren Gra-
dienten zu beobachten sind, oft auch keine Abhiingigkeiten
von der Sechéhe #u finden sind. Diese komplexen Struktu-
ren des Niederschlags werden nach Beriicksichtigung der
zugrundeliegenden Prozesse der Niederschlagsbildung. die
durch die Gebirge becinflusst werden. verstindlich (siche
Kapitel 3). Die mittleren Verhiltnisse der Hohenabhiingigkeit
des Niederschlags sind jedoch eine erste und gute Grund-
lage auf dem Weg 7zu einem umfassenderen Verstindnis,

Héhenabhangigkeit des Niederschlags
Winterhalbjahr, 1981 - 2010
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Abb. 1-2: Hohenabhingigkeit des Niederschlags im Sonnblickgebiet (Hohe Tauern, Osterreich) aus monatlichen Totalisatorenmessungen
(TG ... Totalisatoren im Bereich Goldbergkees, TF. .. Totalisatoren im Bereich KleinfleiBkees, TW ... Totalisatoren im Bereich Wurtenkees)
und zeitlich hochauflosenden Niederschlagssammlern des Messnetres der Zentralanstalt fiir Meteorologie und Geodynamik als Mittel iber
die Periode 1981-2010 (aus LEIDINGER 20133,
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solid precipitation as a function of temperature - single values and tanh-fit
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Abb, 1-3 Anteil des festen Niederschlags in Abhiingigkeit von der Monatsmitteltemperatur in Osterreich im Januar (links) und August
(rechts). Die Kurven wurden durch Least-Square-Anpassung von Ausgleichfunktionen ( Tangenshy perbolikustunktion) an Beobachtungs-
werte von 84 Klimastationen fiir die Periode 1961-90 bestimmt {aus SCHONER und BOHM 2007),

Interessanterweise decken sich diese kleinriumigeren Be-
obachtungen fiir das Sonnblickgebiet mit Untersuchungen
der groBriumigeren Strukturen der Héhenabhiingigkeit des
Niederschlags in den Alpen. Dabei wurden in gleicher Sec-
héhe an der Nordseite deutlich héhere Niederschlagsmen-
gen als inneralpin gefunden wurden (siche BARRY 2008).
Aus Abbildung 1-2 ist ferner ableitbar, dass die grofiten
Niederschlagsmengen im Bereich des Alpenhauptkammes,
also in den grobien Sechohen, auftreten. Ob dieses Merk-
mal generell fiir Gebirge gilt. oder ob die Seehéihe maxima-
len Niederschlags auch unterhalb der hochsten Erhebungen
eines Gebirges liegen kann. wird in Kapitel 3 noch genauer
beschricben.

Wie in der Einfithrung beschrieben. ist die Form des Nie-
derschlags (also ob in Form von Schnee oder Regen) eine
in der Praxis sehr wesentliche Fragestellung. Langjihrige
Messungen der Form des Niederschlags liegen aus dem
osterreichischen meteorologischen Messnetz der ZAMG
vor. da bei den Terminbeobachtungen des Niederschlags
neben der gemessenen Menge auch die Form als Prozent-
anteil abgeschiitzt wird. Die Form des Niederschlags wird
sehr stark durch die Lufttemperatur bestimmt, wobei die
Komplexitit dieser Fragestellung in Kapitel 4 noch niher
behandelt wird. Jedenfalls lisst sich ein sehr guter Zusam-
menhang zwischen der Lufttemperatur und dem Anteil
des feslen Niederschlags herstellen. der auch bei der Be-
trachtung mittlerer Atmosphiirenzustinde (Monatsmittel-
temperaturen) gut erkennbar ist (Abbildung 1-3). Der Zu-
sammenhang ist jedoch deutlich nichtlinear und kann gut,
so wie in Abbildung 1-3 gezeigl, mittels ciner Tangenshy-
perbolikusfunktion angendhert werden. Da die Lufttem-
peratur im Hochgebirge stark héhenabhiingig ist. kann die

Temperaturabhiingigkeit sehr gut auf eine Seehéhenabhiin-
gigkeit umgelegt werden. Fiir die Glaziologiec besonders
interessant sind die jdhrlichen bis dekadischen Verinde-
rungen des festen Niederschlags, oder sogar Veranderun-
gen aul noch lingerer Zeitskala. So ist die Abnahme des
Schneeniederschlags bei gleichzeitig deutlicher Zunahme
des Regenniederschlags im Sommer. besonders seit den
beginnenden 1980ern. eine wesentliche Ursache Fiir den
Riickgang des Permafrosies in den Alpen (siche Beitrag

Altitude (m)

Mean annual precipitation (em)

Abb. 1-4: Geglitteter Verlau!l’ der Hohenabhiingigkeit des mittle-
ren Jahresniederschlags (cm) [ir verschiedene Regionen in den
Tropen. Der grau markierte Bereich zeigt den Bereich maxima-
len Niederschlags (aus LAUER 1975, iibernommen 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 Riickkoppelungseffekie
des Schnees iiber die Albedo. etwa durch Hiufigkeit und
Menge der sommerlichen Neuschneefille verursacht (siche
Beitrag MOLG et al. in diesem Heft). Aus Abbildung 1-3
ist auch zu entnechmen. dass der Sonnblick im Sommer bei
Monatsmitteltemperaturen knapp iiber 0°C eine besonders
grobe Temperatursensitivitiit in Bezug aufl den Anteil des
Schneenicderschlags aufweist, also cine Verinderung der
Lufttemperatur um 1°C eine deutlich grébere Verdinderung
des Prozentanteils an Schneeniederschlag bewirkt als bei
kiilteren oder wiirmeren Ausgangstemperaturen,

Vergleicht man dic vertikale Niederschlagsverteilung im
Sonnblickgebiet inden Alpen mit der tropischer Gebirgsregi-
onen, zeigt sich sehrklar (Abbildung 1-4). dass die Anderung
des mittleren Niederschlags mit der Seehéhe sehr komple-
xe Muster aufweisen kann und eine Zunahme des Nieder-
schlags mit der Sechihe keine generelle Giiltigkeit besitzt.
Diese Verteilungsmuster des Niederschlags sowie die Héhe
des maximalen Niederschlags kénnen nur vor dem Hinter-
grund der niederschlagsbildenden Prozesse verstanden wer-
den. die im anschliehenden Kapitel 3 beschricben werden.

3 Beeinflussung der Niederschlagsbildung durch Ge-
birge

Die Mechanismen der Wolken- und Niederschlagsbildung
die durch ein Gebirge beeinflusst werden kénnen. wurden
in verschiedenen Fachartikeln eingehend beschricben. In
der Meteorologie liegt der Fokus dabei primiir auf den Me-
chanismen welche die Niederschlagsmenge bestimmen.
Dancben konnen natiirlich auch die Effckte. dic
die chemische Zusammensetzung des Nieder-
schlags veriindern, diskutiert werden. WHITE-

Terrain-Forced Mechanisms
{Require lifting or flow convergance)

(i) Prozesse die mit der Blockierung. Um- oder Uberstri-
mung von Gebirgen beschrieben werden kénnen und

(iii) thermodynamische Prozesse gehobener Luft. insbe-
sondere die exponenticlle Abnahme des Sittigungs-
dampfdruckes mit abnehmender Temperatur und da-
mit auch mit zunehmender Seehdhe.

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

Abbildung 1-6 (a) zeigt die als Seeder-Feeder-Mechanismus
beschricbene Wirkung der Gebirge auf Wolken und Nieder-
schlag. Dabei fallen die Eiskristalle einer héherliegenden
stratiformen Wolke in cine tiefer liegende stark mit unter-
kithlten Wassertropfchen angereicherten Wolke. die durch
erzwungenes Aufsteigen entstanden ist. Dadurch kommt
cs 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 fiir eine
erzwungene Hebung kann durch eine einfache Bezichung
(Froude-Zahl) beschricben werden, in der die Stabilitit. die
Anstrémgeschwindigkeit und die Héhe des Gebirges ein-
gechen, Die gehobene Lufi kiihlt dadurch ab. erreicht Sét-
tigung und Wolken und Niederschlag kénnen sich bilden.
Dic Niederschlagsrate kann gut aus anstromseitigen Ver-
tikalprofilen (Radiosondenaufstiege) der Temperatur, des
Taupunktes und des Windprofils abgeschiitzt werden. Auf

Convective Mechanisms
({Require heating of ground by sun)

MAN (2000) fithrt zwei wesentliche Prozesse
der Niederschlagsbildung an. die durch Gebirge
teilweise schr stark modifiziert werden (Abbil-
dung 1-5):

(i)  Mechanismen die durch die Orographie

Orographic Litting

der Gebirge beeinflusst werden und im Zu-
sammenhang mit Hebung bezichungswei-
se Kanalisierung der Strémung und Stré-
mungskonvergenz stechen und

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

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

Abb.1-5: Durch die Gelandeorographie verursachte Mechanismen. die Hebung

(i) Prozesse auf der mikrophysikalischen Ska-
la des Partikelwachstums und der Partikel-
deposition der Niederschlagsteilchen.

erzeugen kénnen und bei entsprechend vorhandenem Feuchtegehalt der Luft und
instabiler Schichtung #u Gewitterbildung oder allgemein zu einer verstirkten
Wolken- und Niederschlagsbildung fithren kémnen (aus WHITEMAN 2000),
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der Leeseite des Gebirges kommt es durch Verdunstung zu
Wolkenauflosung. Einige Arbeiten haben jedoch gezeigl.
dass dic in Abbildung 1-6 (b) beschriebene Situation durch
die Bildung von Leewellen und Leewolken oft deutlich
komplexer ist und der Nicderschlag cin Zusammenwirken
des luvseitigen erzwungenen Aulsteigens und der Hebung
im Bereich der Leewelle ist (HOUZE 2012). Der in Abbil-
dung 1-6 (b) beschricbene Niederschlag ist typisch fur dic
Interaktion der Gebirge mit niederschlagsbringenden Luft-
massen in den mittleren Breiten,

Eine zu Abbildung 1-6 (b) dhnliche Uberstromung der Al-
pen wird in Abbildung 1-7 gezeigl. Dabei (rift jedoch der
Fall ein. dass cin Teil ticferer Luftschichten durch das Ge-
birge blockiert wird, wihrend héhere Luftschichten das
Gebirge iiberstrémen kénnen. In Abhiingigkeit der Stirke
der Uberstromung der héheren Luftschichten entsteht an
der Grenze zwischen blockierter und iiberstromier Luft
cine Schicht mit Windscherung und turbulente Wirbelbil-
dung. Diese ..Overturning cells™ bildet sich trotz stabiler

) d) [l N

Abb, 1-6: Mechamismen von orograplusch beemflusstem MNieder-
schlag: (a) Seeder-Feeder-Mechanismus, (b) Kondensation durch
erzwungene Hebung, (¢) Auslésung von Konvektion durch er-
zwungene Hebung, (d) anstromseitige Auslésung von Konvektion,
(e) thermisch ausgelste Konvektion, (I) leeseitig ausgeloste Kon-
vektion, (g) leeseitige Verstirkung von Konvektion (nach HOUZE
1993),

bis ncutraler Schichtung und sind ausschlieBlich 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 bezichungsweise
Koaleszenz kommen.

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

sche Hebung von (sehr) instabil geschichieter Luft auf der
Luvseite ausgelost wird. Bei grofier Michtigkeit dieser
instabilen Luft im Luv kénnen schr hochreichende Cu-
mulonimbus-Wolken und Gewitter mit Graupel und Hagel
entstchen. Gewitter entstchen normalerweise im Luv im
Bereich zwischen der Voralpenzone und den Gebirgskim-
men. Die potenticlle Temperatur der bodennahen instabil
geschichteten planetaren Grenzschicht im luvseitigen Be-
reich liegt iiber der der dariiber liegenden Luft.

Abbildung 1-6 (d) zeigl eine zu Beispiel (¢) dhnliche Situ-
ation. jedoch wird in diesem Fall hochreichende Konvekti-
on bereits im luvseitigen Vorlandbereich ausgeldst. Wenn
dic Instabilitdt der luvseitigen Luftmasse groll genug ist.
kann dic Auslésung bereits durch vorgelagerte Hiigel oder
Vorgebirge passieren, Die Konvektion kann aber auch bei
stabil geschichteter luvseitiger Grenzschicht durch soge-
nannte hydraulische Spriinge entsiehen, Das ist ein sprung-
haftes Anheben der blockierten stabilen Grenzschicht in
Richtung zum Gebirge. Das sprunghaftc Anheben kann
dann Konvektion ausldsen.

Abbildung 1-6 (¢) beschreibt den Fall. dass Konvektiondurch
thermische Zirkulationen/Windsysteme (siche Beitrag von
SEIBERT und STEINACKER in diesem Hef?) im Bereich
des Gebirgskammes durch Konvergenz der Luft ausgeltst
wird, indem die Luft iiber das Niveau freier Konvektion
gehoben wird. Diese Zirkulation wird fiir den gesamien
Alpenkamm auch hiiufig unter dem Begriff ., Alpines Pum-
pen” beschrieben und ist an gradientschwache, sirahlungs-
intensive Wetterlagen gebunden. Ein tvpischer Tagesgang
ist daher charakteristisch mit Niederschlag zum Zeitpunkt
grobter Erwirmung oder kurz danach. Kommt es durch die
thermische Zirkulation zur Ausbildung von Schwerewel-
len, kann sich das Niederschlagsgebiet vom Gebirgskamm
wegbewegen (siche auch Erklirung in Abbildung 1-6 (b)).
Dic in Abbildung 1-6 (¢) beschricbene Situation zeigt den

« Widespread snow associated Region of enhanced growth
with large-scale baroclinic system by coalescence
= Rain Region of enhanced growth by
riming and aggregation

4y Overturning cell

Abb. 1-7: Konzeptionelles Modell der dynamischen und mikro-
physikalischen Mechanismen, die eine orographische Verstir-
kung des Niederschlags verursachen, mit einer Scherschicht. die
eine stark abgebremste oberflichennahe Schicht von einer dartiber
liegenden Schicht mit ausgepriigter Stromung iiber das Gebirge
trennt (aus HOUZE 2012).
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typischen Fall wiihrend des Tages. Es kann aber auch wih-
rend der Nacht. durch absinkende kalte Luft die auf insta-
bile feuchte Talluft trifft. Konvektion, Wolkenbildung und
Niederschlag ausgeldst werden. Diese Art der Beeinflus-
sung der Niederschlagsbildung durch Gebirge spielt nicht
nur in den Alpen eine Rolle. sondern auch fiir Gebirge im
Bereich der ITCZ (Innertropischen Konvergenzzone).

Die Abbildung 1-6 () und (g) beschreiben die besondere
Situation von isolicrten Bergen, die nicht tiberstromt. son-
dern umstromt werden. Dadurch kann es im Lee zur Kon-
vergenz der Stromung und Hebung der Luft kommen. In
weilerer Folge kann Konvektion ausgeldst werden und es
kann zu Wolken- und Niederschlagsbildung kommen.

Diesen Uberlegungen zum Einfluss der Gebirge auf um-/
iiberstromende Luftmassen miissen im Falle von iiber das
Gebirge hinwegziehende Fronten nochmals verfeinert wer-
den. Da kann es zu komplexen Interaktionen kommen, wo-
bei nach BARRY (2008) zwei wesentliche Prozesse statl-
finden. ndmlich eine Verinderung der Charakteristik der
Front, sowie die mégliche Auslésung von Zyklogenese im
Lee des Gebirges. So kann etwa blockierte seichte Kaltluft
in inneralpinen Becken. iiber die sich die Front schiebt,
den Temperaturgegensatz im Falle ciner Kaltfront ver-
mindern oder im Falle einer Warmfront verstiirken. Auch
die unterschiedliche Neigung von Kaltfronten (steiler) und
Warmfronten (flacher) im Vergleich zur Neigung des an-
gestrdmten Gebirges kann luvseitig zum Einschliefien von
stauender Luft fihren und in weiterer Folge zu ciner Be-
einflussung der Hebungsvorgiinge. Zyklogenese wird durch
das orographische Blockieren von Kaltluft und Zunahme
der Baroklinitit in der unteren Troposphiire ausgelost. Fiir
gine detailliertere Darstellung der Interaktion zwischen
Gebirge und Frontensystemen sci auf BARRY (2008) ver-
wiesen.

Gewiltter sind eine typische Erscheinung fiir Gebirgsregi-
onen. mit einigen besonderen Eigenschaften. Prinzipiell
konnen Gewitter in Gebirgen in gleicher Weise wic an-
derswo ausgeldst werden. aber die in den obigen Beispie-
len beschricbenen Prozesse der erzwungenen Hebung und
Konvektion kiinnen eine zusiitzliche grobe Rolle fiir die In-
tensitit cines Gewitters spiclen. Die Intensitit cines Gewit-
ters kann dann besonders grob werden, wenn die Zone des
Aufwiirtsschlauches (Updraft) und des Abwiirtsschlauches
{Downdraft) durch starke vertikale Windscherung gegenei-
nander geneigt sind. Dann kann starker Niederschlag direkt
vom Aufwirtsschlauch in den Abwirtsschlauch gelangen.
Der Nachschub an Niederschlag aus dem Aufwirtsschlauch
ist damit besonders effcktiv. Gleichzeitig wird die warm-
feuchte Luft vor dem Abwiirtsschlauch durch die kalte Luft
im Abwiirtsschlauch gehoben. dhnlich der Hebung an einer
Kaltfront. Ist der Abwirtsschlauch besonders stark ausge-
priigt spricht man von sogenannien Downbursts (Abb. 1-8).

WASTL (2008) hat eine detaillierte klimatologische Ana-
Iyse der Niederschlagsstrukturen im Bereich der deutschen
und dsterreichischen Alpen prozessorientiert durchgefiihrt

und auch die Héhenabhiingigkeit des Niederschlags behan-
delt. Eine erste interessante Fragestellung war die Klassifi-
zierung der Niederschlagsereignisse nach der Windrichtung
(in 700 hPa. zur Charakterisierung der Anstrémrichtung)
und dem Nicderschlagstyp (Warmfront, Kaltfront, kon-
vektives Ereignis, Rest). Sehr schén zeigt sich am Beispiel
der Zugspitze (Abbildung 1-9) der deutliche Unterschied
zwischen Sommer und Winter mit vorwicgend frontalem
Niederschlag im Winter, insbesondere aus Kaltfronten, und
stark konvektivem Anteil im Sommer. Die Anstréomrich-
tung ist im Winter sehr stark um Nordwest konzentriert, im
Sommer ist der Scktor Siidwest bis West dominant. Um den
Unterschied Tal-Berg herauszuarbeiten hat WASTL (2008)
Stationspaare von Wetterstationen verglichen und dabei als
wichtige Zusatzinformation auch dic Hoéhe der Schneefall-
grenze untersucht (Abbildung 1-10). Die Beispiele in Ab-
bildung 1-10 zeigen ganz klare Muster auf, die durch die
zugrundeliegenden atmosphirischen Vorginge recht gut
verstanden werden konnen. Die Bergstationen empfangen
besonders dann deutlich mehr Niederschlag als die Tal-
stationen, wenn die Anstrémung 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 fithren. Im Sommer dagegen fithren
konvektive Zellen. die im Bereich des Karwendelgebirges
entstehen und mit der Sidwesthdhenstrémung vom Gebir-
ge weggebracht werden, sogar zu stirkeren Niederschliigen
im Tal, da das Reifestadium erst nach giner gewissen Zeit,
und damit ciner Verlagerung der Zellen, errcicht wird (sie-
he WASTL 2008).

Zusammenfassend kann aus der Arbeit von WASTL (2008)
geschlossen werden. dass die Interaktion zwischen Gebir-
gc und Niederschlagsbildung, bis in dic Héhen des hicr im
Vordergrund stehenden Hochgebirges. sehr komplex ist. Die

— o
Downdraft —» _——— Gust Front
\:'-r Cold Dense Air \: W

—iie —

Abb. 1-8 Besonders starke Gewitter kémnen in Gebirgsregio-
nen entstehen, wenn der Downdraft-Bereich mit kalter Luft der
Gewitterzelle voranetlt und damit das Herannahen der Gewitter-
zelle ankindigt, he warme Luft wird dann dhnlich wie bei el-
ner Kaltfront vom Boeden abgehoben, Ist der Downdraft-Bereich
besonders intensiv ausgepriigt 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 fiir das

Sommei- (a) und Winterhalbjahr (b) (aus WASTL 2008),

gspﬂze Garmisch
. Nleﬁerschlagsdl erenz als Funktlcm der Windndﬂtung

C)

B SFG1 (> 2500 m)
80 N SFG2 (2500 m - 1000 m)
[ sFG3 (< 1000m)

100-

Niederschlagsdifferenz [mm/Jahr]

120 150 180 210 240 270 300 330
Windrichtung [*]

0 30 60 90

Rudaolfshitte - Kaprun
Niederschlagsdifferenz als Funktion der Windrichtung

)

I SFG1 (> 2500 m)
I SFG2 (2500 m - 1000 m)
[ 5FG3 (< 1000m)

Niederschlagsdifferenz [mm/Jahr]

150 180 210 240 270 300 330
Windrichtung []

0 30 60 90 120

Abb, 1-10: Niederschlagsmenge Berg minus Tal (mum/Jahr) fir die Stationspaare (a) Zugspitze-Garmisch (2964 m und 720 m) und (b) Ru-
dolfshiitte-Kaprun (2315 m und 785 m) in Abhéngigkeit von der Windrichtung in 700 hPa (aus WASTL 2008),

Windgeschwindigkeit in 700 hPa zeigt einen deutlich posi-
tiven Zusammenhang mit der Niederschlagsmenge. da mit
der Windgeschwindigkeit die Kondensationsrate bei orogra-
phischer Hebung (gesiittigler Aufsticg) zunimmt. Bei tiefen
Temperaturen (Schneefallgrenze < 1000 my) ist die Nieder-
schlagsverstirkung. obwohl die Luft weniger Feuchle auf-
nchmen kann. grober. da Anstromung aus nordwestlicher
bis nardlicher Richtung vorwiegend im Winter und in Ver-
bindung mit groberen Windgeschwindigkeiten vorkommt.
Schliehlich konnte die Arbeit von WASTL (2008) zeigen,
dass die Michtigkeit der zu hebenden gesiittiglen Lufi-
schicht eine wesentliche Ausgangsgrobe fiir die orographi-
sche Niederschlagsverstirkung ist. da damit dic Menge an
kondensierbarem Wasserdampf festgelegt ist. Als dominie-
render Prozess der Niederschlagsverstirkung zeigte sich der
Seeder-Feeder-Effekt. wobei die Mdéglichkeit zur Bildung
ciner orographischen Hebungswolke entscheidend ist.

4 Zur Frage der Seehithe maximalen Niederschlags in
Gebirgen

Wie im vorigen Kapitel beschrieben wurde. kann die Oro-
graphic der Gebirge, in Abhiingigkeit von der Anstrom-
richtung. zu einer ausgepriiglen erzwungenen Hebung von
Luftmassen fithren, wodurch sich die physikalischen Ei-
genschaften der gehobenen Luftmasse (Temperatur., Feuch-
te. Luftdruck) deutlich veriindern. Als erste einfache Uber-
legung kann festgehalten werden. dass mit Anniherung in
den Gipfelbereich der Gebirge (also ins Hochgebirge) im
Allgemeinen die wirksame Hebung, wegen des abneh-
menden Volumenanieils der Gebirge (und damit die blo-
ckierende Wirkung des Gebirges) deutlich abnimmt. Aus
diesem Grund kann man annchmen, dass die (erzwungene)
Hebungswirkung der niederschlagsbildenden Luftmassen
abnimmt je weiter man ins Hochgebirge kommt.
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Die Frage der Héhe in der das Maximum des Niederschlags
7u 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-
lissigung horizontaler Strémungsvorgiinge wiire prinzipiell
7u erwarten, dass die grébte Niederschlagsmenge unge-
fihr im Bereich der Wolkenuntergrenze zu vermuten ist.
da dort die groBbten Troplen und die grobte Teilchenanzahl
bei gleichzeitig noch minimaler Verdunstung der Tropfen
zu erwarten sind (BARRY 2008), Im Bereich von Cumu-
lonimbus-Wolken kann diese Zone durch ausgeprigte Aunf-
winde aber nach oben verschoben sein. In den Tropen wird
der Hohenbereich maximalen Niederschlags stark durch
Konvektionsvorginge bestimmt. Insbesondere im Bereich
der durch den Passat beeinflussten Regionen befindet sich
im Bereich des Antipassats schr trockene Luft. so dass ma-
ximale Niederschlige in Héhen von 500 bis 700 m (kiis-
tennahe Gebiete) und 1000 bis 1500 m (Landesinnere) zu
finden sind. Aul Mauna Loa (Hawaii) wird in 700 m etwa
5500 mm Niederschlag/Jahr gemessen, wihrend es in der
Gipfelhthe von 3300 m nur 440 mm Niederschlag/Jahr
sind (siche BARRY 2008).

Da der Feuchtegehalt der Atmosphire mit zunchmender
Seehdhe abnimmt, kénnte eigentlich ebenso auch eine Ab-
nahme der Niederschlagsmenge mit der Sechéhe erwartet
werden. Die wesentlichen Gralien, 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.

Fiir die Alpen haben FREI und SCH AR (1998) cine um-
fangreiche Analyse der riiumlichen Verteilung des Nieder-
schlags basierend auf Beobachtungsdaten durchgefiihrt,
Abbildung 1-11 zeigt ein Nord-Siid-Profil der Nieder-
schlagsmengen. sowie deren Variabilitit im Bereich von
Tirol. Es zeigl sich aus dieser Abbildung ganz klar. dass
die hochsten Niederschlige im Bereich der Nordabdachung
bezichungsweise der Siidabdachung gemessen werden,
wiihrend in den héchsten Gebieten des Alpenhauptkam-
mes deutlich geringere Werte zu verzeichnen sind. Dic
Zone maximalen Niederschlags liegt also nicht im Bereich
der hochsten Erhebungen. Neben der Niederschlagsmenge
haben auch die Spannweile und die Variabilitit des Nie-
derschlags im Bereich der Nord- und Siidabdachung die
grobten Werte. die zumindest teilweise durch die schr un-
terschiedlichen Seehdhen der Stationen in diesem Bereich
begriindet werden kann. Die Zone mit den hochsten Nie-
derschlagswerten liegt im Norden bei etwa 800 m und im
Siiden bei etwa 1200 m mittlerer Sechéhe. Auch der Wert
der Spannweite und der Variabilitit nimmt im Bereich des
Alpenhauptkammes wieder ab, trotz der weiterhin sehr un-
terschiedlichen Seehdhe der Stationen (manche liegen in
inneralpinen Tilern, 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- bezichungsweise Siidabdachung und Alpenhaupt-
kamm sich nicht so klar zeigen wiirde.

5 Die Schneefallgrenze und ihre Beeinflussung durch
Gebirge

Fiir das Verstindnis der Schneefallgrenze ist die Nullgrad-
grenze eine erste wichtige Schliisselgrébe. da sie den Pha-
seniibergang fest zu fliissig fiir das Wasser unter den in der
Troposphiire herrschenden Druckbedingungen definiert.
Die Nullgradgrenze bezeichnet jene Sechdhe. unterhalb
der fallender Schneeniederschlag zu schmelzen beginnt.
Die Zone unterhalb der 0°C-Grenze ist die Schimelzschicht.
Komplizierter ist dic Festlegung der Schneefallgrenze.
Diese ist keine klar abgegrenzie Linie oder Fliche. sondern
muss als cine. oft sehr miichtige Schiclt gedacht werden. in
der fliissiger Niederschlag. teilweise geschmolzener Schnee
und Schnee gleichzeitig existieren kénnen. Eine genaue
Abgrenzung kénnte erst bei Festlegung cines definicrien
Anteils von zum Beispiel Schnee erfolgen. etwa als die See-
héhe in der 50% der Masse des Hyvdrometeors (Mischungs-
verhilinis) von Schnee und Graupel bereits in fliissigen
Niederschlag umgewandelt wurde. Eine andere Festlegung
wiire iiber den vertikalen Massenfluss (Niederschlagsrate)
mdglich. also die Hohe in der die Massenfliisse von festem
und fliissigem Niederschlag gleich grof sind. Aus obiger
Definition wird klar, dass eine Beobachtung der Schnee-
fallgrenze nicht einfach ist und aufwendigere Messsyste-
me wie zum Beispicl ein Wetterradar (zur Beobachtung
der Héhe des .Radar Bright Band*(BB)-Signals infolge
von Aggregation und verinderter Fallgeschwindigkeit der
Hydrometeore. siche zum Beispicl HOUZE 1993) verlangt.

Mehrere durch dic Orographie der Gebirge verursachie
Prozesse konnen nun sowohl die Héhe der 0°C-Grenze

mm/d mMSL
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10 + L 400
oo Y 0
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Abb. 1-11: Matderer jiahrlicher Niederschlag (Boxplot) und Hohe
der Topographie (Linie) fir ein Nord-Siid-Profil im Bereich der
Ostalpen. Die Daten stellen zonale Mittel fir 10.2° 8.1, und
12.6% 6.1 dar. e 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 betrigt zwischen 45 und 80 nérdlich
von 47° n.B. und zwischen 10 und 30 stidlich von 47° n.B. (FREI
und SCHAR 1998).
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als auch der Schneefallgrenze becinflussen. Die folgenden
Uberlegungen beziehen sich auf die Ubersichtsdarstellung
von MINDER (2010). Der erste wesentliche Prozess ist die
Abkiihlung durch das Schmelzen von Niederschlagsteil-
chen aus Schnee die durch diec Hebung und dic dadurch ver-
ursachte Abkiihlung entstanden sind. Im Prinzip fiihrt diese
Uberlegung zur Findeisen-Theorie der Niederschlagsbil-
dung (FINDEISEN 1940) zuriick, der aus Beobachtungen
fiir stratiformen Niederschlag ¢in konzeptionelles Modell
entwickelte, um die grobc Michtigkeit der nahezu isother-
men Schicht in einem Bereich nahe 0°C zu verstehen, Nach
dieser Theorie fiihrt das Wechselspiel von Abkiihlung
durch Schmelzen und dadurch verursachter lokaler Labili-
tit dazu. dass die Miichtighkeit der Schicht selbstverstirkend
anwiichst. Im Falle der Gebirge ist anstromscitig dieser
Effekt durch die erzwungene Hebung und dadurch verur-
sachte Intensivierung des Niederschlags besonders deutlich
ausgeprigl. Leeseitig fehlt diese Wirkung,

MINDER (2010) formuliert als weitere Hypothese fiir die
Gribe der Absenkung der Schneefallgrenze die Abhingig-
keit von der Schneekristallgrofe. Grobere Schneekristalle
brauchen Linger zum Schmelzen als kleinere (zum Beispiel
cin Schneekristall mit 10 mm Durchmesser kann etwa
100 m weiter absinken als ein Schneekristall mit 5 mm
Durchmesser). Da sich bei héheren Niederschlagsintensi-
titen im Allgemeinen grébere Schneekristalle bilden. ist
daher mit zunchmender Intensitiit auch eine zunchmende
Absenkung der Schneefallgrenze zu erwarten.

Auberdem ist fiir Gebirge zu beobachien. dass luvseitig
ein Teil der anstromenden Luft auf Grund geringer Wind-
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geschwindigkeit oder/und Stabilitit in der anstromenden
Luftmasse blockiert wird und die blockierte Luft kiilter
ist als dic iiberstromende Luft (zum Beispicl wihrend des
Durchgangs einer Kaltfronf), Die blockierte Luft kann
dann zu einer Absenkung der Schneefallgrenze fithren
SchlieBlich ist auch noch die Wirkung der Talform auf die
Absenkung der Schnecfallgrenze zu erwiihnen. Diese wird
vielfach durch den sogenannten . Topografic Amplification
Factor® TAF beschricben. Der TAF beschreibt die Masse
der Talatmosphire, dic abgekiihlt werden muss. Da die
Luftmasse in Kerbtilern deutlich kleiner als in U-Télern
oder im Flachland ist. kann die Schneegrenzabsenkung bei
Kerbtiilern besonders deutlich ausfallen.

Im Sinne des besonderen Fokus dieser Arbeit auf das Hoch-
gebirge kann man festhalten. dass fiir die Alpen im Winter
die Schneefallgrenze tiefer liegt als die hier gewihlte unte-
re Begrenzung des Hochgebirges selbst und daher (nahezu)
der gesamte Niederschlag in Form von Schnee fillt und eine
Schneegrenzabsenkung des Niederschlags nicht relevant
ist (siche Abbildung 1-3). Die beschriecbenen Effekte iiben
daher vorwiegend in den Ubergangsjahreszeiten und im
Sommer (je nach Seehéhe) einen Einfluss aus. Aus Abbil-
dung 1-12 ist abzuleiten, dass der Einfluss der Gebirgshohe
auf die Absenkung der Schneefallgrenze im hicr definier-
ten Hochgebirge eher gering ist. Mit Ausnahme des Me-
chanismus der Absenkung durch die verbrauchte Energie
fiir den Phaseniibergang durch den orographisch verstirk-
ten Niederschlag kommt es zu keiner weiteren Verstirkung
der Mechanismen, Jedoch kann aus den in Abbildung 1-12
gezeigten Modellsimulationen klar eine Absenkung der
Nullgradgrenze in der GrofBenordnung von 150 bis 200 m
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Abb, 1-12: Einfluss der Gebirgshéhe auf die Absenkung der Nullgradgrenze AZ0C, auf die Absenkung der Schneefallgrenze AZS (definiert
iiber das Mischungsverhilinis) und auf die Absenkung der Schneefallgrenze AZ0CtoS aus beiden Mechanismen (linke Abbildung), sowie
der Beitrag einzelner Mechanismen zur Absenkung der Schneefallgrenze (rechte Abbildung), bestimmt durch Modellsimulationen (WRF-
Modell und Lagrangesches Hebungsmodell ) (AZ0CtoS parcel = Beitrag durch erzwungene Hebung und adiabatische Abkithlung (Lagrange-
schen Hebungsmeodell), (AZ0CtoS)Ad. = Beitrag durch adiabatische Abktihlung durch erzwungene Hebung, (AZ0CtoS)LCpmelt = Beitrag
durch Verbrauch von latenter Energie der Phasenumwandlung durch orographisch verstirkten Niederschlag, (AZ0CtoS)Micro. = Beitrag

durch mikrophysikalische Prozesse (MINDER 20103,
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sowie der Schneefallgrenze in der Grébenordnung von 310
bis 380 m bei einer Gebirgshéhe zwischen 1500 und 3000 m
abgeleitet werden.

6 Zusammenfassung und Ausblick

Diec Messung des Niederschlags im Gebirge bleibt auch in
Zukunft eine grobe Herausforderung fiir die Meteorologie
und Hyvdrologie. Einc Reihe groBangelegier Beobachtungs-
experimente konnte allerdings das Prozessverstiindnis 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 grober, son-
dern auch das Prozessverstindnis schlechter, da im Hoch-
gebirge ein wesentlicher Anteil des Niederschlags in Form
von Schnee fiillt und auch dic Windgeschwindigkeit mit
der Sechohe zunimmt. Hochalpine Niederschlagsmuster
sind daher sehr kleinriumig und zu den in dieser Arbeit
beschricbenen Mechanismen der Interaktion zwischen
Gebirge und Atmosphire kommen noch Prozesse hinzu.
die den Niederschlag nach dem Ereignis beeinflussen und
umlagern (siche den Beitrag von LEHNING und MOTT in
diesem Heft).

Die Schneefallgrenze ist eine sehr bestimmende Gréfie im
Hochgebirge. ihr Verstindnis daher duberst wichtig. Meh-
rere Arbeiten haben gezeigt, dass die Orographic des Ge-
birges zu einer sehr deutlichen Beeinflussung der Hishe der
Schneegrenze fiihren kann, Derartige Uberlegungen sind
gerade im Zusammenhang mit dem Verstindnis der durch
den Klimawandel bedingten Verinderungen der Schneede-
cke in Gebirgsregionen wichtig. Neben ciner verbesserien
und riumlich verdichteten Messung des Niederschlags im
Gebirge, miissen daher auch dic Prozesse der Interaktion
zwischen Schneefallgrenze und Gebirge durch zukiinftige
Forschung besser verstanden werden.
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Strahlung im Hochgebirge

Radiation in high alpine regions

Zusammenfassung

Fiir ein detailliertes Verstindnis des Energicumsatzes zwischen Erdoberfliiche und Atmosphiire sind
hochgenaue Messungen der kurz- und langwelligen Strahlungsfliisse unerlisslich. Die rauen Umweltbe-
dingungen im (Hoch-)Gebirge stellen besonders grofie Anforderungen an die im operationellen Messbe-
tricb verwendeten Gerite zur Erfassung der Strahlungskomponenten. Weiters wird das Strahlungsfeld
durch Streuung und Reflexion an Luftmolekiilen, Acrosolen und Wolken. durch verstiirkic Bodenrefle-
xion durch Zunahme der Albedo, sowie durch Absorption durch atmosphiirische Spurengase signifikant
beeinflusst. Dieser Artikel gibt einen Uberblick iiber 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 Wellenlingenbereiche. die von der
extrem kurzwelligen Rontgenstrahlung bis hin zu den
langwelligen und wenig energiereichen Radio- und Fern-
sehwellenliingen reichen. Fiir das Wetter und somit auch
das Klima sind aber nur die  kurzwellige™ (im Bereich von
(.28 bis 3.0 pm) und .Jangwellige™ Strahlung (im Bereich
von 3.0 bis 50.0 pm) relevant. Der kurzwellige Bereich
der Strahlung wird des Weileren in den ultravioletten Be-
reich. den sichtbaren (VIS) und den infraroten Bereich (IR)
unterteilt. Je kurzwelliger die Strahlung, desto energic-
reicher sind die einzelnen Photonen.

2 Strahlungsmessung im (Hoch-)Gebirge

Hochgenaune Strahlungsmessungen sind fiir ein de-
tailliertes Verstindnis des Energienmsatzes zwischen

Erdoberfliche und Atmosphire 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 cinerseits am wis-
senschaftlichen Interesse an den Strahlungsbedingungen
unter vom Menschen méglichst unbeeinflussten Bedin-
gungen, sowie andererseits an der Bedeutung der Strah-
lungsmessung zur Ermittlung anderer Grofen, wie zum
Beispiel des Gesamtozongehaltes. Carl Dorno (Schweiz),
Felix Exner und Inge Dirmhirn (Osterreich). Johannes
Gunow und Fritz Kasten (Deutschland) zihlen 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) Strahlungsfliissen unterschie-
den, wobei im kurzwelligen Wellenlingenbereich dem U V-
B. das heibt von 0,28 bis 0.315 pm. nochmals besondere
Beachtung geschenkt wird.



promet, Heft 98

P. Weihs, H. Rieder, D. Baumgartner, M. Dlefs, 15

M. Blumthaler, M, Schwarz, H. Pietsch, 5. Simic: Strahlung im Hochgebirge

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 Thermosiulen,

(2) der Erwirmung einer bestrahlten Fliiche und der damit
cinhergehenden Phasecnumwandlung ciner mit dieser
verbundenen gut wirmeleitenden Substanz,

(3) der Bestimmung der elektrischen Heizleistung, welche
bendtigt wird um einen Referenzkérper auf dieselbe
Temperatur wie die der beschienenen Thermosiule zu
erwirmen. und

(4) der Anwendung von Detektoren. welche die photo-
clektrische bzw. photochemische Wirksamkeit der ein-
treffenden Strahlung niitzen (LOFFLER 2012). Eine
Ubersicht zu gebriuchlichen breitbandigen Strahlungs-
messgeriten fiir den kurz- und langwelligen Bereich ist
in Tabelle 2-1 gegeben.

Wellenliingenbereich

Messgeriit

Pyranometer

Kurzwellig (0.28 - 3.0 um) T ——

Langwellig (3.0 - 50.0 pm) | Pyrgeometer

Kurz- und Langwellig Netto-Radiometer

Tab. 2-1: Die gebriauchlichen breitbandigen Strahlungsmessgeriite
fiir 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 = 1 + 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 = [ + D) werden Py-
ranometer verwendel. die entsprechend 1SO 9060 in drei
verschiedenen Giiteklassen zur Verfiigung stehen: . Se-
kundir-Standard™ (die hichste Giiteklasse). sowie ..Erste
Klasse™ und ..Zweile Klasse™ (mit vergleichsweise groberer
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 angemerkl. dass im
Rahmen der meisten nationalen (zum Beispicl ARAD in
Osterreich”, SACRaM in der Schweiz?) und internationa-
len (zum Beispiel BSRN. Baseline Surface Radiation Net-
work) Messnetze im Monitoringbetrieb aufgrund der hohen
Genauigkeitsanforderungen ausschlieflich Pyranometer
der Klasse . Sekundir-Standard™® Verwendung finden. In

1y http:/www.zamg .ac.at/strahlung/arad. html

Abb, 2-1: ARAD-5tation Sonnblick (Quelle; Gernot Wevss, ZAMG,
modifiziert), Messgerite auf’ Sonnenfolger montiert: Pyrhelio-
meter. Pyvrgeometer, Pyranometer (Globalstrahlung beziehungs-
weise Diffusstrahlung),

flichendeckenden Messnetzen und fiir Fragestellungen
mit geringerem Genauvigkeitsanspruch finden, bedingt
durch entsprechend geringere Anschaffungskosten und
auch reduzierten Wartungsaufwand im tiglichen Betricb,
vielfach Geriite der Ersten und Zweiten Giiteklasse (mit im
Vergleich zum sogenannten .. Sekundir Standard” erhdhter
Messungenauigkeit) Verwendung. Zur Messung der diffu-
sen Strahlung werden ebenfalls Pyranometer eingesetzt.
Jedoch wird im Vergleich zur Globalstrahlung hierbei die
Messanordnung um ¢in Abschaitungssystem zur Ausblen-
dung der dirckten solaren Komponente (Schattenring oder
Schattenkugel) erweitert (siche Abb, 2-1),

Die rauen Umweltbedingungen im Hochgebirge stellen gro-
Be Anforderungen an die verwendeten Messgerite. Daher
werden Pyranometer im Regelbetrieb in ventilierten und
beheizten Schutzgehiusen betricben. um beispiclsweise
Reifansatz. Schneebelag oder Bedeckung durch gefrieren-
den Niederschlag an den Domen zu verhindern. Tritt trotz
Ventilation und Beheizung eine derartige Beeintrichtigung
an der Messanordnung auf (Abb. 2-2), so ist diese manuell
durch entsprechend notwendiges Betreuungspersonal (bei-
spielsweise Beobachtungspersonal an meteorologischen
Stationen) schnellstméglich zu beheben.

Zur Messung der dirckten Strahlung werden Pyrheliometer
eingesetzt. Da fiir diese Messung die prizise Ausrichiung
zur Sonne unerldsslich ist, werden Pyrheliometer im Rou-
tincbetricb mittels cines sogenannten Sonnenfolgers der
aktuellen Sonnenposition nachgefiihrt. Beim Betrieb eines
Pyrheliometers im Hochgebirge ist vor allem der Ganzjah-
restauglichkeit (fiir fortlaufende Messungen) sowie der kon-
tinuierlichen Wartung besondere Beachtung zu schenken.

Die Uliraviolettsirahlung 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 (LOFFLER 2012). Zur

2) http:iwwwaneteoschweiz admin.ch/home/mess-und-prognosesy steme/atmosphaere/strahlungsmessnetz
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{Quelle; Beobachter Sennblick, 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 grundsitzlich
ein Dom aus speziellem Quarzglas Verwendung (LOFF-
LER 2012).

Die langwellige Strahlung im thermischen Infrarotbereich
von 3 bis 50 pm, aus dem oberen und unteren Halbraum,
wird mittels Pyrgeometer (siche Abb. 2-1) gemessen. Je
nach Orientierung des Pyrgeometers wird dabei die ab-
wiirts- oder aufwirtsgerichiete langwellige Strahlung
erfasst. Ein sogenanntes Netlo-Pyrgeometer besteht aus
zwei (baugleichen) Pyrgeometern, wobei eines in Richtung
Atmosphiire und das andere in Richtung Erdoberfliche
ausgerichtet ist. Im Gegensatz zu Sensoren zur Messung
der kurzwelligen Strahlung ist im Bereich der langwelli-
gen Strahlungsmessung die langwellige Ausstrahlung der
Messgeriite selbst zu beriicksichtigen,

Neben den oben erwihnten Gerdten zur Messung der
kurzwelligen und langwelligen Strahlungskomponen-
ten finden auch Gerite zur kombinicricn Messung dieser
Grolien, sogenannic Nettoradiometer Verwendung. Bei die-
sen Nettoradiometlern wird sowohl die einfallende als auch
dic reflektierte Strahlung gemessen. Je nach Aufbau und

Abb, 2-2: ARAD-Station Sonnblick mit Reifansatz nach raver Witterung

Komplexitiit des Nettoradiometers wird zwischen
Zwei- (je ein auf- und abwirtsgerichteter Sensor)
und Vierkomponenten-Nettoradiometern (je zwei
aufl-und abwiirisgerichiete Sensoren) unterschieden
(LOFFLER 2012).

Neben der Auswahl eines geeigneten Messstand-
orts (freies Sichtfeld. keine Horizontiiberhéhung)
stellen Umwelteinfliisse eine besondere technische
Herausforderung fiir die Strahlungsmessung im
Gebirge dar. Raue Witterung. verbunden mit Re-
gen, Schnee, Hagel. Reif. und Gewitter stellt hier-
bei die grofite Herausforderung dar (Abb. 2-2). Um
dic Messdome der Messgeriite frei von Frost- und
Eisansatz zu halten werden speziclle Ventilations-
und Heizsysteme verwendet, Im Speziellen wird
dic Heizleistung zum Beispiel beim Betricb von Pyra-
nometern im Hochgebirge im Vergleich zu Routinemes-
sungen unter gemibigten Bedingungen deutlich erholt
(OLEFS et al. 2016). Neben Witterungseinfliissen stellt vor
allem die Verschmutzung von Domen durch Staub und/
oder Pollen aber auch Hinterlassenschaften von Végeln
und anderen Tieren eine nicht zu vernachlissigende Be-
eintrichtigung der Strahlungsmessung dar. Um eine priizi-
s¢ Strahlungsmessung zu erméglichen ist daher die stetige
Wartung und Kontrolle der Messsensorik im Hochgebirge
unerlisslich.

Kontinuierliche Messungenderkurzwelligenundultraviolet-
tensolaren Strahlung und der langwelligen atmosphiirischen
Strahlung werden im Alpenraum zur Zeil an den Stationen
in Davos (Schweiz, im Rahmen von SACRaM), Inns-
bruck. Kanzelhohe. Sonnblick (Osterreich, im Rahmen von
ARAD) sowie Zugspitze (Deutschland. Deutscher Wetter-
dienst) durchgefiihri. Andere Stationen fithren Messungen
in nur einem oder zwei der drei oben erwiihnten Wellenliin-
genbereichen durch (Abb, 2-3).

3 Strahlungsiliisse im Hochgebirge: Vergleich mit
tiefergelegenen Standorten

Verschiedene physikalische Phiinomene fithren zu
ciner Verinderung der Intensitit der solaren Strah-
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Iung in unserer Atmosphiire. Einerseits wird die von
der Sonne emittierte Strahlung bei der Durchque-
rung der Atmosphiire an Luftmolekiilen und durch
Aerosole gestreul. das heifit von der urspriinglichen
Einfallsrichtung abgebracht. Hierbei findet keine
Energicumwandlung statt. jedoch wird die Aus-
breitungsrichtung der Photonen wveriindert. Luft-
molekiile fithren zu der sogenannten Ravleigh-
Streuung. wihrend Aerosole Mie-Streuung ausla-

B'IE S‘:E |0F"'E |2I'E 1‘I'E TﬂI‘E
Abb. 2-3: Stationen an denen UV (UV), hochqualitative (auffihnlich BSRN-
Qualitit) kurzwellige (SW) sowie lang wellige (LW Strahlungsmessungen im
Alpenraum durchgefithrt werden. Kontimwerlich durchgefiithrie Messungen
der Wetterdienste, welche aber nicht dieser Qualitiit entsprechen, sind nicht

angeliihrt.

sen. Die Rayleigh-Streuung weist eine Abhingig-
keit von 174" auf (% = Wellenlinge). welche zu einer
starken Zunahme der Streuung und des Anteils der
diffusen Himmelstrahlung bei kiirzeren Wellenliin-
gen fiihrt. Desweiteren kann es durch Mehrfach-
reflexionen. welche zu einer erhdhten Streuung in
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den kiirzeren Wellenlingenbereichen fiithren. zu Strah-
lungsiiberhthungen kommen. Weiters kann verstirkie
Bodenreflexion durch Zunahme der Albedo (zum Beispiel
bei Schneebedeckung im Gebirge) zu einer Zunahme der
abwiirts gerichicten diffusen Himmelstrahlung und Global-
strahlung fiihren.

Ein weiteres in der Atmosphire stattfindendes Phinomen
ist die Absorption der Strahlung durch atmosphirische
Spurengase: hierbei wird dic Strahlungsenergic in Wirme
umgewandelt. Die atmosphiirischen Gase reemittieren je-
doch Strahlung in Abhéingigkeit ihrer Temperatur und ih-
res spekiralen Emissionsvermdgens. Diese Emission wird
durch folgende Gleichung beschricben

ET)=§P,.(.T) (n

wobei & die Wellenlinge. T die Temperatur der Luft, £,
dic spektrale Emissionskonstante der Gase und P, die
Plancksche Funktion, welche die spekirale Emission ei-
nes schwarzen Kérpers in Abhiingigkeit seiner Temperatur
wiedergibt. darstellen.

Die Dicke der Atmosphiire nimmt mit zunchmender See-
hohe ab. Gleiches gilt fiir die Dichte der Luft bezichungs-
weise den Luftdruck. die Lufttemperatur (mit Ausnahme
von Inversionsschichten), die Aerosolkonzentration sowie
den Inhalt der gesamien vertikalen Siule der atmosphiiri-
schen Gase. Dies fithrt zu einer Abnahme der gestreuten
und der absorbierten Strahlung mit zunchmender Héhe, Es
wird weniger Strahlung gestreut und absorbiert. das heilit
die Schwiichung (Extinktion) der dirckten Sonnenstrah-
lung ist geringer verglichen zu tieferen Lagen, bei denen der
optische Weg durch die Atmosphiire wesentlich linger ist.

In der Regel fiihrt dies unter wolkenlosen Bedingungen zu
ciner Zunahme der dirckten kurzwelligen Sonnenstrahlung
und zu einer Abnahme der diffusen Strahlung mit zuneh-
mender Sechohe (Abb. 2-4. a und b). Das Auftreten von
Bewdlkung verindert das Strahlungsfeld jedoch aulieror-
dentlich. Der Einfluss von Wolken ist komplex. jedoch gilt
generell, dass Wolken einfallende Strahlung reflekticren
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 Héhengradienten der tiglichen Mittelwer-
te der Strahlung iiber eine 30-jihrige Periode fiir dic 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 Bewdlkung. Der Hohengradient der
(klimatologischen) mittleren téglichen Globalstrahlungs-
werte, welche anch bewdlkte Verhiltnisse beinhalten. zeigt
cine Zunahme von etwa 4 % (1.3 W/m?) pro 100 m fiir den
Monat Januar und 0.3 % (0.68 W/m? pro 100 m fiir den
Juli Giber den gesamten Hohenbereich der Messstationen,
Die grobere Zunahme im Winter ist charakteristisch fir
den Alpenraum und begriindet sich in der Haufigkeit von

A)
3 .
— | # Globalstrahlung = Bewdlkt = Direkistrahlung
- = Globalstrahlung 1981-2010 4 Diffusstrahlung
E
- . :
i =9 .
-
a " m . .
@ .
@ .
3 2 .
£
g o < 5 x
§ X ow
x
79 Y &~ '
[=1
T T T T T T T L]
i} 500 1000 1500 2000 2500 3000 3500
Seehhe inm
B)
(=1
(=2
= .
L]
L] = e ]

Bestrahlungsstirke in W m
2

By TR L
®
w ow X o
1=
=
A & A i r

0 500 1000 1500 2000 2500 3000 3500
Seehdhe in m

Abb. 2-4: Uber den Tag gemittelte Globalstrahlung, Direktstrah-
Tung und Diffusstrahlung fir typische wolkenlose und bewdlkte
Tage als Funktion der Seehéhe fiir die Monate Januar (A) und
Juli (B). Die Werte sind den kKlimatologischen Mittelwerten der
Globalstrahlung der Periode 1981-2010 gegeniibergestelll. Die
Messwerte stammen von Stationen des dsterreichischen ARAD-
Netzwerkes aus den Jahren 2013 bis 20035 Wien Hohe Warte (202
m Seehéhe), Graz (366 m Sechéhe). Innsbruck (578 m Sechohe),
Kanzelhdhe (1540 m Seehohe) und Sonnblick (3106 m Sechohe).
Die klimatologischen Mittelwerte werden von der dsterreichi-
schen Zentralanstalt fiir Meteorologie und Geodynamik (www.
zamg ac.at) fret zur Verlligung gestellt.

Hochnebelsituationen in tieferen Lagen. Die Obergrenze
des Hochnebels liegt durchschnittlich bei ciner Scehdhe
vonetwa 1000 m. In Abb. 2-4 sind auch typische Werte fiir
bewolkie Verhiltnisse dargestellt. Die Globalstrahlung er-
reicht Werte bei bewdlkten Verhiltnissen die nur die Hiilfte
bezichungsweise ein Drittel der gemessenen Globalstrah-
lung bei wolkenlosem Himmel betragen kénnen.

Der ultraviolette (UV-A- und UV-B-) Bereich stellt einen
Teilbereich der kurzwelligen Strahlung dar. in dem die
Streuung an Luftmolekiilen aufgrund der Abhiingigkeit
der Rayvleigh Streuung von 1/1' viel stirker ist und. ver-
glichen mit lingeren Wellenliingenbereichen, zu cinem
hoheren Anteil an diffuser Himmelsstrahlung fiihrt. Im
UV-Bereich spielt vor allem das stratosphiirische Ozon als
atmosphiirisches Spurengas cine besondere Rolle. Bedingt
durch die Absorption an Ozon und molekularem Sauer-
stoff wird in der Regel keine Strahlung mit einer Wellen-
linge. die kleiner als 0,28 pm ist, in tiefere Schichten der
Atmosphire und schon gar niclit bis zum Erdboden durch-
gelassen.



18 P. Weihs, H. Rieder, D. Baumgartner, M. Olefs,

promet. Heft 98

M. Blumthalar, M. Schwarz, H. Pietsch, 5. Simic: Strahlung im Hochgebirge

A)

Wi m3 O3 Bé B N4 E7 WA EI B WD

12
\
300

10
T
250

B
T
200

]

==

Jan Feb  Mar  Apr Mai Jun Jul Aug Sep Ok Mov  Dez

Lv-Index
2 & B
: " i .
s 100 150
UNV-Strahiung i mw m -

B)

12

w0
X

150 200 250 a0

-—‘_l—j

dan  Feb Mar Ape Mai  Jun  Jul Aug Sep Okt MNov  Dez

Uv-index
[} 2 4 B
3 i i .
(1] 50 100
UV-Stratibing in miw m°

C)

12
1
300

10
T
200 250

150
LV-Strahhang in M m =~

LRI roefense

4
100

|

= =

Jan  Feb  Mar  Apr Mal  Jun  Jul  Aug Sep Okt Mov  Dez

Abb, 2-5. Klunatologische (1999-2014) Monatsmittelwerte (unte-
rer Balken) des UV-Index und maximaler UV-Index pro Kalen-
dermonat (oberer Balken) fiir die Stattonen (A.) Bad Vislau (286
m Sechohe), (B.) Innsbruck (577 m Seehdhe) und (C.) Sonnblick
(3106 m Sechiihe) in Osterreich. Die Messdaten stammen vom os-
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 Schiiden (zum Beispiel Haut-
krebs, Katarakt) fithren. Als Malb zur Quantifizierung der
Intensitit der UV-Strahlung wurde deswegen eine genorm-
te Grobe. der UV-Index (UVI). eingefithrt. Dieser U V-In-
dex ist die mit der Erythemwirkungsfunktion gewichtete
spekirale UV-Strahlung in mW/m? welche durch einen
Faktor 25 dividiert wird. In Mitteleuropa nimmt der UV-
Index in der Regel Werte zwischen 1 und 13, mif einem jah-
reszeillichen Maximum in den Sommermonaten, an. Die
U V-Strahlung nimmt vergleichbar der kurzwelligen Strah-
lung mit der Seehéhe zu (AMBACH und BLUMTHALER
1987). Diese Héhenabhingigkeit. von etwa 10 bis 20 % pro

1000 m. ist auch in Abb. 2-5 ersichtlich. Wie erwiihnt be-
einflussen vor allem Bewdlkung und Ozongehalt der At-
mosphire die UV-Strahlung. dicse beiden Fakioren fithren
zu dem ersichtlichen deutlichen Unterschied zwischen ma-
ximalen Werten (wolkenlose Bedingungen) und mittlercn
klimatologischen Messwerten (siche Abb. 2-5). In Abb. 2-6
sind die Tagesginge der UV-Strahlung fiir jene Tage. an de-
nen Rekordwerte des UV beobachtet wurden. fiir die drei
dsterreichischen Gebirgsstationen Kanzelhéhe/Gerlitzen,
Hafelekar und Sonnblick dargestellt. Auf der Kanzelhéhe
wurde am 16, Juli 2007 ein UV-Index-Wert von fast 10 ge-
messen. Der gleichmiiBige Verlauf der Strahlung an diesem
Tag lidsst auf einen wolkenlosen Tag schliefien. Die extreme
UV-Intensitit tritt auch in Verbindung mit sehr niedrigen
Werten der Ozonschichtdicke (282,53 Dobson-Einheiten
(DU). gemessen am Hohen Sonnblick) aul. Hingegen zeigl
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 cinerseits durch
diec mit 297.8 DU relativ diinne Ozonschichtdicke und an-
dererseits durch eine durch Bewdlkung verursachte Strah-
lungsiiberhdhung zustande kamen.

Im langwelligen Bereich spielt dic Sonne als Strahlungs-
quelle eine untergeordnete Rolle. Alle Korper auf der
Erdoberfliche sowie atmosphiirischen Gase emittieren
entsprechend ihrem spektralen Emissionsfaktor und dem
Planckschen Gesetz Strahlung. Gase. die den Strahlungs-
transport im langwelligen Bereich beeinflussen, haben ihre
Absorptionsbanden (dic nach dem Kirchhoffschen Gesetz
den Emissionsbanden entsprechen) im Bereich des soge-
nannten atmosphiirischen Fensters zwischen 8 und 14 pm,
Zu diesen Gasen zihlen grofitenteils homogen durchmisch-
te Treibhausgase wie Kohlendioxid. Lachgas oder Methan.
Wasserdampf, der groBbe zeitliche und ortliche Inhomo-
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Abb. 2-6: Tagesgang des UV-Index fiir jene Tage, an denen die
absoluten Maxima 1m Juli an den Stationen Sonnblick (3106 m
Seehshe), Hafelekar (2200 m Seehéhe) und Gerlitzen (1340 m See-
héhe) gemessen wurden. Die Maxima wurden am Hafelekar und
am Sonnblick am 2. Juli 2008 und auf der Gerlitzen am 16, Juli
2007 gemessen. Der Tagesmittelwert der Ozonschichtdicke betrug
297.8 Dobson Einheiten (DU) am 2, Juli 2008 bezichungsweise
2825 DU am 16. Juli 2007, Wihrend die Strahlungskurve auf der
Gerlitzen einen wolkenlosen Tag dokumentiert, deutet der am
2. Juli 2008 gemessene UV-Index auf’ Schwichungen der Strah-
Iung bezichungsweise Strahlungsiiberhshungen durch Wolken hin.
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Abb. 2-7: Tagesmittelwert der langwelligen atmosphirischen Ge-
genstrahlung fiir die ARAD-Stationen Wien, Graz, Innsbruck,
Kanzelhihe und Sonnblick als Funktion der Seehéhe fiir die Mo-
nate Januar (A) und Juli (B). Der Mittelwert stellt den mittleren Ta-
gesmittelwert fiir Januar bezichungsweise Juli
fiir die ARAD-Messperiode 2011 bis 2015 dar.

genititen aufweist, zihlt auch zu den Treibhausgasen. die
im langwelligen Bereich eine wichtige Rolle spielen. Ne-
ben der atmosphirischen Gaskonzentration becinflusst die
Lufttemperatur in der jeweiligen atmosphérischen Schicht
ganz wesentlich die atmosphiirische Gegenstrahlung (siche
Gleichung 1), Nach dem Stefan Boltzmann Gesetz nimmi
die langwellige Emission mit der vierten Potenz der Tem-
peratur des Korpers/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 Kérpern gleichzuset-
zen (das heibt £ = 1 fiir b = 3100 pm) sind, welche iber
den gesamien langwelligen Wellenlingenbereich maximal
absorbieren und emitticren.

Das Hohenprofil der langwelligen atmosphiirischen Ge-
genstrahlung zeigt aufgrund des negativen vertikalen Tem-
peraturgradienten der Erdatmosphiire eine Abnahme der
langwelligen atmosphirischen 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 atmosphirischen Schichten. in denen hohere
Temperaturen auftreten. Daher emittieren Wolken entspre-
chend mehr langwellige Strahlung als dic wolkenlose At-
mosphire. Im Januar (Abb. 2-7 a) ist die atmosphirische
Gegenstrahlung erwartungsgemih wegen der niedrigeren
atmosphirischen Temperaturen geringer (um etwa 50 bis 60
Wim?) als im Juli (Abb. 2-7 b). in denen die Monatsmittel-
werte je nach Sechéhe zwischen 290 und 360 W/m? licgen.

Auflerdem werden typisch bewilkte Tage mit
maximaler Intensitit der langwelligen Strah-
lung und typische wolkenlose Tage, an denen
Minima der langwelligen Strahlung erreicht
werden, dargestellt,

1000
A
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L

Abb. 2-8 Tagesgang der kurzwelligen (KW)
Globalstrahlung und reflektierten Strahlung,
der langwelligen (LW) atmosphirischen und
vom Boden emittierten Strahlung fur einen 2
wolkenlosen Tag Mitte Juli (A) im Hochge-
birge (3106 m Sechdhe) und (B) Flachland

Bestrahlungsstiirke in W m 2
0

NS Y TETIONE L, TR P

e —— Globalstrahlung
AN reflektierte KW
—— atmosphérische LW
—  emiltierte LW
a/ '\\ —— Strahlungsbilanz

o

—— B
3 (" "‘-n..‘__‘
— — L

s T g

e a—p——ap

ka3

(200 m Sechohe). Die sich jeweils ergebende
gesamte Strahlungshilanz 1st auch dargestellt,
In den Modellberechnungen wurde die Tem-
peratur der unteren atmosphiirischen Schicht
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mit Hilfe von langjihrigen Tagesgingen der
Lufttemperatur am Sonnblick (A) und [ir
Wien (B) berechnet. Fur die Oberfliche wur-
de im Hochgebirge (A) ein Gletscher (Ober-
flichentemperatur konstant mit 0°C withrend
des ganzen Tages angenommen) gewiihlt. Die
Oberflachentemperatur fiir die tiefergelegene
Station wurde gemessenen Daten der Ober
flichentemperatur eines nackten Bodens an
einem typischen Sommertag aus OKE (1987)
entnommen. Aus diesen Oberflichentempera-
turen wurde mittels Stefan-Beltzmann-Gesetz
die nach oben gerichtete langwellige Strahlung 3
berechnet.
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3.2 Strahlungshilanz

Die Strahlungsbilanz an der Erdoberfliche ist die Diffe-
renz zwischen empfangener und abgegebener Strahlungs-
leistung. Sie stellt. neben der Advektion, die entscheidende
Gribe fir die lokalen klimatischen Gegebenheiten (unter
anderem fiir die auftretenden Oberflichen- und Lufttem-
peraturen) an cinem Ort dar. In diesem Kapitel werden zu-
erst Verhiltnisse bezogen auf eine horizontale Fliche ohne
Horizonteinschrinkung behandelt. Die in topographisch
strukturiertem Geldnde zusiitzlich bedeutenden Einfluss-
faktoren (Beschattung, Neigung der Fliche, Horizontein-

A)

Zahl der Schneedeckentage (definiert als Tage. an denen
mindestens 50 % der umgebenden Flichen mit zumindest
I cm Schneeschichtdicke bedeckt sind) stark mit der See-
héhe zunimmt. wird bedingt durch diese héhere Albedo
cine geringere Netto-Strahlungsbilanz im kurzwelligen
Bereich in gréberen Héhen erwartet. Abb. 2-8 stellt Simu-
lationsergebnisse des Tagesgangs der Strahlungsfliisse an
cinem typischen wolkenlosen Sommertag (15. Juli) an ci-
nem hochgelegenen alpinen Ort (3106 m Seehdhe) und an
cinem ticfergelegenen Ort (Sechdhe 200 m) mit der sclben
geographischen Breite dar. Diese Berechnungen wurden
mit dem Modell . libRadtran™ (MAYER und KYLLING

2005, www.libradtran.org) durchgefiihrt. Bei dem

hohergelegenen Ort wird angenommen, dass der
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fiktive Beobachter sich iiber ciner Gletscherfliche
mit einer konstanten Oberflichentemperatur von
0°C aufhilt. Am tiefergelegenen Ort wurde ein fiir
die nordliche Hemisphiire (49°N. in Kanada) typi-
scher sommerlicher Verlauf der Oberflichentempe-
ratur eines nackien Bodens aus OKE (1987) ange-
nommen. Diese Oberflichentemperaturen werden
fiir die Berechnung der mit Hilfe des Stefan Boltz-
mann Gesetzes nach oben gerichieten langwelligen
Strahlungsemission des Bodens verwendet. Der di-
rekie Vergleich zwischen dem hoher und tiefer gele-
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genen Ort zeigt, dass am hochalpinen Standort eine
héhere kurzwellige Globalstrahlung aber niedrigere
langwellige atmosphirische Gegenstrahlung auf-
tritt. Die durch die Gletscherfliiche héhere Albedo
(A. Annahme A = 0.7) fithrt zu ciner viel hoheren
reflektierten Bestrahlungsstiitke der einfallenden
Strahlung, die in weiterer Folge untertags zu einer
deutlichen Reduktion der Strahlungsbilanz fihrt.
Da am tiefergelegenen Standort das Maximum der
Oberflichentemperatur erst am frithen Nachmittag
{etwa 15 Uhr) erreicht wird (Abb. 2-8 b) ergibt sich
cin unsy mmetrischer 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

Winter
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Abb. 2-9: Ergebnisse der Tagesmuttelwerte der Strahlungsbilanz fiir ausge-

nach oben gerichtete langwellige Strahlung etwas
héher ist. und dagegen die kurzwellige einfallende
Strahlung bei null liegt.

suchie Szenarien fir den Sommer (A) (15, Juli) und Winter (B) (13, Januar).

Berechnungen wurden mitl dem Strahlungsiitberiragungsmodell | libRadtran™
fiir das Observatorium Sennblick berechnet. A = Albedo, Th = Oberflichen-

temperatur, wls = wolkenlos, bew = bewiilkt,

schrinkung. Mehrfachreflexionen) werden nachfolgend
in Kapitel 4 besprochen. Auf ciner horizontalen Fliche
hingt im kurzwelligen Bereich der nach oben gerichtete
Strahlungsfluss vorwicgend von der Albedo der Oberfli-
che ab. In weilerer Folge fiihrt diese Zunahme der Albe-
do (zum Beispiel durch héher reflektierende Schneebede-
ckung). durch Mehrfachstreuungen zwischen Boden und
Atmosphiire. zu einer leichten Zunahme der einfallenden
(nach unten gerichteten) Strahlung. Die erhihte Albedo
fiahrt gleichzeitig zu einer Abnahme der an der Erdober-
fliche gespeicherten Energie (Abb. 2-8 und 2-9). Da die

Abb. 2-9 stellt den Tagesmitielwert der Netto-Strah-
lungsbilanz (der kurzwelligen und langwelligen
Komponenten) fiir verschiedene Szenarien am Sonn-
blick (3106 m Seehéhe) dar: (1) fiir Anderungen der
Bodenalbedo aufgrund von Schnecbedeckung (Anderung
von 0.2 auf 0.8). (2) fiir wolkenlose und bewdélkie Tage
(optische Dicke der Wolken = 15) und (3) fiir unterschied-
liche Bodentemperaturen. Die Strahlungsbilanz erreicht im
Sommer (Abb. 2-9 a) meistens positive Werte. wihrend
sic im Winter (Abb. 2-9 b) vor allem negative Werte auf-
weist. Eine erhohie Albedo (zum Beispiel durch Schnee-
bedeckung) fithrt zu einer starken Reduzierung der Strah-
lungsbilanz. obwohl die nach unten gerichtete kurzwellige
Strahlung durch Mehrfachstreuung und Mehrfachreflexion
zwischen Bodenoberfliche und Atmosphiire leicht erholt
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ist. Die Ergebnisse deuten darauf hin. dass die langwellige
Strahlungsbilanz (Bodenemission und atmosphiirische Ge-
genstrahlung) iiber den Tag cine sehr grofic Rolle spiclt und
um Beispiel die erwartete Verminderung der Nettostrah-
lungsbilanz bei Bewdlkung stark abfedert. Bei bewdolkten
Verhiiltnissen kann die langwellige Strahlungsbilanz um
etwa 150 W/m? hohere Were erreichen als unter wolken-
losen Verhiltnissen. Dic Bestimmung der Oberfliichentem-
peratur bei fehlender Messung ist komplex. da diese von
der pesamten Energicbilanz beeinflusst wird. Zur Bestim-
mung des in der Strahlungsbilanz bendtigten Bodenwiir-
mestroms ist die Kenntniss des latenten Wirmeflusses. der
fithlbaren Wiirme sowie genaue Kenntniss des vertikalen
Bodentemperaturprofils und der Bodeneigenschaften (Bo-
denleitfahigkeit, spezifische Wirmekapazitiit und Dichte)
von Néten,

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

Die Strahlungsabschwiichung durch Wolken hiingt von der
optischen Dicke der Bewdlkung ab. Diese wiederum wird
mabgeblich vom Fliissigwassergehalt und von der vertika-
len Ausdehnung und optische Dicke der Bewdlkung be-
stimmt. Generell unterscheidet man entsprechend giingiger
Klassifikationen zwischen tiefen. mittelhohen und hohen
Wolken sowie Wolken mit grofier Vertikalerstreckung.
Hohe Wolken und Wolken mit groBer Vertikalerstreckung
reichen in der Regel bis zur Tropopause. Die maximal
magliche Michtigkeit der Bewdlkung wird verglichen mit
Standorten im Flachland an hohergelegenen Observatorien
kleinere Werte erreichen. Mittelhohe Wolken. die sich iiber
den Gipfeln befinden, kénnen aber auch hohere optische
Dicken (zum Beispiel optische Dicken gleich 20)) erreichen
(International Satelitte Cloud Climatology Project (15C-
CP). www.ncde.noaa.gov/iscep). Der mittlere Bewdlkungs-
grad ist stark von den lokalen metcorologischen Verhilt-
nissen abhiingig. In gebirgigen Regionen wic zum Beispiel
dem Alpenraum tritt durch Konvektion und orographische
Effekte im Sommer an héheren Standorten vermehrt Be-
wolkung aul. Im Winter ist dagegen die Sonnenscheindau-
er an diesen Orten (jenen, die tiber der Hochnebelschicht
liegen) viel hoher. Basierend auf den Daten der Wolkenkli-
matologie vom ISCCP wurden der Einfluss der Bewdlkung
auf die Tagesmittelwerte der Globalstrahlung fiir das Hoch-
gebirge und fiir das umliegende Tiefland mittels libRadtran
Simulationen abgeschiitzt (Tabelle 2-2). Diese Simulationen
ergaben Abnahmen der Globalstrahlung bei Bewdlkung
verglichen zu wolkenlosen Verhiiltnissen ca. zwischen 40
und 70 % bei ciner fiir diese geographische Breite schr rea-
listischen optischen Dicke der Wolken gleich 15.

Acrosole stellen die schwebenden fliissigen und festen Par-
tikeln in der Erdatmosphiire dar. Die Aerosolkonzentration
ist durch anthropogene und natiirliche Emissionen in den
unteren atmosphiirischen Schichten deutlich erhéht und
nimmt mit zunehmender Seehéhe ab. Wihrend die opti-

sche Dicke der Acrosole (Angstrom-Koeffizient) in den
ersten 2000 m Werte zwischen 0.1 und 0.4 annimmt. liegt
dieser Wert in Sechdhen tiber 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,

Atmosphirische Gase absorbicren in bestimmten Wellen-
lingenbereichen. sogenannien Absorptionsbanden, Ozon
hat unter anderem Absorptionsbanden im U V-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 atmosphiérischen Fensters) und 14 pm. Da die
Absorption im Bereich der Chappuis-Bande relativ gering
ist, spielt Ozon vor allem im U'V-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-
gefiihrt. In diesen Berechnungen wurde eine systematische
Differenz von 10 % in der Ozonsiule. bedingt durch die
unterschiedlichen Héhenlagen. angenommen (Tabelle 2-2).
In den Strahlungstransfersimulationen wurde eine Verin-
derung der Ozonschichidicke von 312 auf 272 DU im Som-
mer und 320 auf 230 DU im Winter angenommen, diese
Verdnderung entspricht dem Unterschied der jeweiligen
langjihrigen klimatologischen Mittel zu den gemessenen
Minimalwerten. Diese Verminderungen der Ozonschicht-
dicke fithren Berechnungen mit einem Strahlungstrans-
fermodell zur Folge (unter wolkenlosen Bedingungen) zur
Erhohung der UV-Strahlung von 17 % im Sommer bezie-
hungsweise von 36 % im Winter.

Des Weileren wurde in diesen Berechnungen der Ein-
fluss der atmosphirischen Gase Kohlendioxid, Lachgas
und Methan als vernachlissigbar betrachtet (das heilit der
Einfluss auf die Strahlungsintensitét ist kleiner als 1 %).
In Tabelle 2-2 ist auch der Einfluss der Bodenalbedo dar-
gestellt. Die Albedo fithrt durch multiple Streuung und
Reflexion zu ciner Zunahme der cinfallenden (nach unten
gerichteten) Strahlung. Diese Zunahme kann zu relativen
Zunahmen von 34 % im UV und 5 % im kurzwelligen
Bereich fithren.

5 Einfluss der Topographie auf das Strahlungsfeld

In der Regel werden Messungen der solaren kurzwelligen
und der atmosphiirischen langwelligen Strahlung an ho-
rizontalen Messplattformen mit moglichst geringer Ho-
rizontiiberhéhung durchgefiihrt. Die Sirahlungsfliisse in
komplexem Geliinde werden aber stark von der Topogra-
phie beeinflusst. die zu Einschrinkungen des optimalen
Horizonts und so zur Beschattungseffekten fiithren kann.
Aufierdem hat die Horizonteinschriinkung auch ¢inen 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 -39.5 -56.6 120
Bewilkung wolkenlos zu bewdlkt mWim? | Wim? W/m? mW/m?* | W/im* W/m*
(optische Dicke Wolken= 15) | -51 % -06% |64 % 8% |-65% |33%
Hochgebirge " "
Angsfpm?nrgijiocfﬁzicm von e B e = i
Aerosole 0.03 auf 0.06. mW/m? W;::n? ----- mW/m* | W/m? -——-
Tiefland von 0.1 auf 0.4 il | il
Reduzierung der 49.6 0.6 0.74 42 0.4 1.6
Ozon Ozonschichtdicke mW/m* | W/m? W/m? mW/m® | W/m® Wim?
von 320 auf 230 DU 36 % 0.6 % 024% |36% 0.6 % 0.4 %
Reduzierung vom 4.3 7 38 40
Wasserdampf Fliissigwassergehalt R Wim? Wim* | ----- Wi/m? W/m?
um 75 %. 4% 10 %% 6% 14 %
46.8 5.7 49 4.5
Albedo Erhohung von 0.2 auf 0.8 mW/m* | W/m? |- mW/m* | W/m? -——-
34 % 5% 42 % 7 %
Vertikales Unterschied 70 70
Lufttemperatur Modellatmosphiire e B Wim* |- e Wim?
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
Bewilkung wolkenlos zu bewdlkt mW/m* | W/m? W/m? mW/m* | W/m® W/m?
(optische Dicke Wolken = 15) | -44 % 54% |50 % 44 % |-55% 18.5 %
:?.gs%rff:’ffocr fizient von SRR |5 s ||l
Aerosole 0.03 auf 0.06. m\:’:’ m* | W/ r:11: ----- 111W';f' m? W!n:’ -----
Tiefland von 0.1 auf 0.4 9 A B |23%
Reduzierung der 222 0.8 0.48 238 0.7 0.7
Ozon Ozonschichidicke mW/m* | W W/m?* mW/m?® | W/m?® Wim?
von 312 auf 272 DU 17 % 0.3 % 0.13% |17 % 0.3 % 0.16 %
Reduzierung vom +4 8273 34 92
Wasserdampf Fliissigwassergehalt ———- W/ m? Wim? |- W/m? W/m?
um 735 %, 1L.5% |23% 6% 22 %

Tab. 2-2: Verimderung der Tagesmittelwerte der Globalstrahlung im Januar und im Juh fiir das Hochgebirge (3100 m Seehéhe) und fir
eine Tieflandstation als Funktion von typischen Verinderungen von atmosphiéirischen Parametern (Bewdlkung, Aerosole, Ozonschichtdicke,
Wasserdampfgehalt, Lufttemperatur) und Verinderungen der Umwelt (Albedo). UV = ultravioletter Wellenlingenbereich, KW = kurzwelhi-
ger Wellenliingenbereich, LW = langwelliger Wellenlingenbereich. Annahmen iber _typische Schwankungen™ beruhen bei der Bewdlkung
aul Daten des ISCCP, bei Aerosolen aul WEIHS et al. (1999) und WEIHS und WEBB (1997), bet Ozon auf Ozonmessdaten des Observatori-
ums Sonnblick, ber Wasserdampf aul meteorologische Daten der relativen Lultfeuchtigkeit, ber Albedo aufl giingigen Literaturwerten und bei
vertikalen atmosphirischen Profilen auf’ Modellatmosphiiren (US Standard Atmosphere, ceme.gsfe.nasa gov/imodelweb/atmos/us_standard.

html.

fluss auf die diffuse Strahlung. die in der Regel bei nie-
driger Albedo reduziert, bei einer erhdhten Albedo aber er-
hoht werden kann. Die auf eine geneigte Fliche einfallende
solare kurzwellige Strahlung hiingl vom Winkel zwischen
dirckten Sonnenstrahlen und Fliche ab. wobei in der Regel
durch Neigung eine hohere Horizonteinschrinkung auftre-
ten wird. Dies fithrt zu einer Abnahme der diffusen Strah-
lung bei niedriger Umgebungsalbedo bezichungsweise zu
einer Erhéhung der diffusen Strahlung bei einer Erhéhung
der Albedo.

Die emittierte langwellige Strahlung wird von der langwel-
ligen abwiirtsgerichteten Strahlung, vom Anteil des sichtba-
ren Himmelsgewdlbes, und von der Emission der 3-D-Um-
gebung beeinflusst. Die Emission der 3-D-Umgebung wird
von der Oberflichentemperatur und von der zwischen Sen-
sor und emittiecrendem Kdérper statifindenden Extinktion
durch die Atmosphire beeinflusst. PLUSS 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 fiir
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Mach unten gerichtete langwellige Strahlung in W m 2

Abb, 2-10: Langwellige Strahlung in einem Tal in Abhingigkeit
der Hishe iiber dem Talboden und des .. Sky View Factors™ (SVF),
Die Einfliisse der Atmosphiire auf die von den Hangen emittierte
langwellige Strahlung wurden in der Berechnung vernachlissigt,

die langwellige Strahlungsintensitit ist. Die topographische
Struktur, geometrische Ausrichtung (bei Tilern), Reflexi-
onseigenschafien der Oberflichen sowie Oberflichen- und
atmosphirische Temperaturen haben sehr hohen Einfluss
aufl die Strahlungsfliisse in alpinem Gelinde, Die unter-
schiedlichen Einfliisse der einzelnen Faktoren auf die kurz-
welligen und langwelligen Strahlungsfliisse wurden in der
Vergangenheit in einer Reihe von Messkampagnen (zum
Beispicl MATZINGER et al. 2003) deutlich gezeigl.

Abb. 2-10 stellt Simulationen des vertikalen Profils der lang-
welligen abwiirts gerichteten Strahlung in zwei Tilern, die
jeweils einen Sky View Factor (SVF) von (.77 beziehungs-
weise von 0.5 aufweisen, dar. Die Simulationen beruhen anf
cinem ¢infachen 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 tiber einer Ebene
(SVF =1) dargestellt. Die Zunahme der langwelligen Strah-
lung mit abnehmender Sechéhe ist umso griber. je gréber
die Horizonteinschriinkung ist. Dies steht mit der héheren
Emission der Hinge der umgebenden Berge verglichen zur
Emission der freien Atmosphiire im Zusammenhang,

Simulationen, in welchen die Abschwiichung der von den
Hingen emittierten Strahlung durch dic dazwischenlie-
gende Atmosphiire nicht beriicksichtigt ist. zeigen den Ein-
fluss der Topographie auf die langwellige Strahlung (bei
SVF=0.55 etwa +20 W/m?). Die Oberflichentemperatur der
Hiinge der umgebenden Berge wurde mit 15°C angenom-
men. Eine derartige Abnahme der langwelligen Strahlung
mit zunchmender Héhe in cinem Tal verglichen zur freien
Atmosphiire wurde in Feldmessungen unter anderem von
MATZINGER et al. (2003) dokumentiert.

6 Resiimee

Dic Messung der ecinzelnen Strahlungsfliisse und die
Wartung der hierzu benétigten Messgeriite stellt durch
dic rauen Umweltbedingungen cinc besondere Heraus-
forderung Tiir das Strahlungs-Monitoring im (Hoch-)
Gebirge dar. Generell wird durch die diinnere Atmosphii-
re im Gebirge cine Erhohung der kurzwelligen globalen
und direkien Strahlungsfliisse (auch im UV-Bereich)
beobachtet. Dagegen ergeben sich im Bereich der diffu-
sen Strahlung mit zunehmender Héhe nur geringfiigige
Verinderungen. Messungen und Modellsimulationen zei-
gen. dass dieser Seehdheneinfluss durch den Einfluss von
Bewdlkung stark iiberlagert wird. Weitere wichtige Ein-
flussfaktoren auf das Strahlungsfeld in alpinem Gelinde
stellen die viel geringere Konzentration an Acrosolen in
der Luft sowie die erhohte Bodenalbedo durch Schnee-
bedeckung (im Vergleich zum Tiefland) dar. Diese [iih-
ren zu einer Erh6hung der Strahlung im UV und kurz-
welligen Bereich. Im langwelligen Bereich ist vor allem
der Einfluss atmosphirischer Spurenstoffe (und hier vor
allem jener der homogen durchmischten Treibhausgase
Kohlendioxid. Lachgas und Methan, sowie des riiumlich
variablen Wasserdampfs) sowie der Lufttemperatur in
den verschiedenen vertikalen Schichten von Bedeutung,
Des Weiteren werden die Strahlungsfliisse in komplexem
Geliinde stark von der Topographie beeinflusst. Hierbei
ist vor allem der Einfluss der topographischen Struktur,
geometrische Ausrichtung (bei Tilern), sowie Oberfli-
cheneigenschaften von Bedeutung,
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P. SEIBERT. R. STEINACKER

Thermische Windsysteme Uber alpiner Topografie

Thermal wind systems above alpine topography

Zusammenfassung

Uber alpiner Topografic bilden sich bei gradientschwachen Wetterlagen charakteristische thermische
Zirkulationen aus. Dicse bestehen aus einem Hangwindsystem mit kompensicrender 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 ciner Ausgleichs-
strdmung tber der Kammhéhe verbunden, Diese Zirkulationen sind nicht nur fiir das Alpeninnere rele-
vant, zum Beispiel fiir Schadstoff- und Larmausbreitung. sondern exportieren auch Grenzschichtluft und
darin enthaltene Beimengungen in die Atmosphiire iiber 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 Ubersicht

In Gebirgen bilden sich — vor allem an windschwachen
Schémwettertagen in der wiirmeren Jahreszeil — Windsys-
teme mit regelmiBigem, tagesperiodischem Wechsel der
Richtung. Diese Winde sind leicht wahrzunehmen und den
Menschen bekannt, invielen Tilern werden sic der.,Obere™
oder . Uniere™ genanni. zum Teil haben sie auch eigene
Namen, wie etwa die ..Ora del Garda™ im Trentino oder
der Hollentiler im Schwarzwald. Die meteorologische For-
schung hat sich diesen Winden schon friith zugewandt und
es ist in der ersten Hilfte des 20. Jahrhunderts ein grund-
legendes Verstindnis dieser Zirkulationen erreicht worden.

Gewohnlich werden drei Arten von Winden unterschie-
den: die Hangwinde, die Talwinde und eine Ausgleichs-
stromung oberhalb der Berge. Die Erwiirmung oder Ab-
kiihlung der geneigien Hinge zufolge ihrer Energicbilanz
treibt eine hangparallele Strémung in einer relativ diinnen
Luftschicht. Aus Kontinuititsgriinden kommt ¢s inner-
halb des Talquerschnitts dann zu Absinken (wihrend des
Hangaufwinds) oder Aufsteigen (mit Hangabwind). was

bei stabiler Schichtung eine adiabatische Erwiirmung bazw.,
Abkiihlung der ganzen Talatmosphiire bewirkt. Diese ist
stirker als iiber der Ebene. primiir weil die Energiebilanz
sich im Gebirge auf ein kleineres Luftvolumen verteilt. So
kommt ¢s zu cinem horizontalen Temperatur- und dann,
im Sinne einer direkten thermischen Zirkulation. auch ei-
nem Druckgradienten, der einen Wind Lings der Talachsen
antreibt. Die Riickstrémung oberhalb der Kimme ist aber
nicht mehr durch dic Topografic kanalisiert. weshalb sic
als eigene Stromung charakierisiert wird, Diese drei Be-
standteile der thermischen Zitkulation im Gebirge werden
in dieser Reihenfolge besprochen. Man sollte sich jedoch
bewusst sein. dass es sich eigentlich nur um zwei Zirkula-
tionsrider handelt, eines im Talquerschnitt, eines im Tal-
ldngsschnitt kombiniert mit einer Stromungskomponente
oberhalb der Kimme.

Ein besonderer thermisch angetriecbener Wind im Hochge-
birge ist der katabatische Wind in der Kaltlufthaut. die sich
iiber Gletschern (und auch Schneefeldern) in einer warmen
Umgebung bildet. und als Gletscherwind bekannt ist. Auf
ciner groberen Skala kénnen hier auch die katabatischen
Winde der Antarktis erwiihnt werden. die allerdings in die-
sem Artikel nicht néher diskutiert werden.
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1.2 Nomenklatur

Die beiden Richtungen des Hangwindsystems werden
iibercinstimmend als Hangauf- und Hangabwind (englisch
Lup-slope™ und ,down-slope wind™) bezeichnet. Sie sind
Beispiele von anabatischen (aufwiirts gerichteten) und ka-
tabatischen (abwiirts gerichteten) Luftbewegungen, wobei
vor allem der letztere Ausdruck weit verbreitet ist und auf
alle Arten von schwerkrafigetrichbenen Kaltluftabfliissen
angewendet wird.

Im Falle der Winde in Talliingsrichtung findet sich hiufig
die Bezeichnung ..Bergwind” fiir den talaus wehenden und
.Talwind™ fiir den talein wehenden Wind. analog zu Land-
wind und Seewind (Bezeichnung nach der Herkunft, wic
auch bei den Himmelsrichtungen). Diese Bezeichnung ist
allerdings nicht giinstig. 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 dic unmissverstiindliche Benennung als .. Tal-
auswind™ und . Taleinwind” vorzuzichen. Diese ist auch
korrekter als die Ausdriicke  Talauf-* bezichungsweise
.Talabwind™, welche sich vor allem in englischsprachi-
ger Literatur (.up-valley™ bezichungsweise ..down-valley
wind”) finden, da — wic noch ausgefithrt wird — dic Nei-
gung des Talbodens keine notwendige Bedingung fiir das
Talwindsystem darstellt.

1.3 Historischer Abriss

Die Erforschung der tagesperiodischen Gebirgswinde Fallt
vor allem in die 1920¢r und 1930¢r Jahre. Es standen Tem-
peratur-, Wind- und Druckbeobachtungen aus den Tilern
und von Bergstationen zur Verfiigung. Auberdem wurden
acrologische Messverfahren wic optisch verfolgtc Pilotbal-
lone. zum Teil auch Radiosonden, eingesetzt. Geografische
Schwerpunkte waren das Salzachtal, das Inntal und das
Etsclual. aber auch an vielen anderen Orten wurden Un-
tersuchungen angestellt. WAGNER (1938) gibt cine kurze
Darstellung der vorangehenden Arbeiten und prisentiert
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 Veriffentlichung in englischer
Sprache (DEFANT 1951) liely dieses Schema dann welt-
weit bekannt werden. Ein wichtiger Meilenstein war auch
das dvnamische Modell der Hangwinde von PRANDTL
(1942). das spiter vielfach weiter entwickelt wurde.

Um 1980 herum kam es zu einer Renaissance der Be-
schiiftigung 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 Universitit Inns-
bruck. Dort entstand auch eine englische Ubersetzung der

klassischen Arbeiten samt einer kurzen Ubersicht der er-
wiihnten Feldprogramme (WHITEMAN und DREISEITL
1984). WHITEMAN (1990) trug zur raschen Verbreitung
dieses Wissens bei. das sich auch in diversen Lehrbiichern
findet. insbesondere WHITEMAN (2000) und BARRY
(2008). An der Universitit Miinchen wurden theoretische
und vor allem numerische Untersuchungen vorangetrichen,
mit Anwendung auch aunf aufiereuropiische Hochgebirge
(siche zum Beispiel EGGER 1990, ZANGL et al. 2001,
ZANGL 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 erschipfi.

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 cinem Hang unter vercinfachenden. aber fiir
die Darstellung der wesentlichen Charakteristika ausrei-
chenden Annahmen. Man verwendet ein natiirliches Ko-
ordinatensystem, dessen Koordinaten wir wie iiblich mit s
(hangauf) und » (normal zum Hang in die Talatmosphiire
gerichtet) bezeichnen, Die Verhiltnisse werden beziiglich
der Hangwindschicht als homogen entlang des Hangs und
als stationiir angenommen, weiters wird auch die Variati-
on quer zum Hang vernachlissigt. Die Theorie behandelt
demnach ein im Wesentlichen 1.5-dimensionales Problem
(Hangnormalrichtung plus Advektion in Hanglingsrich-
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
cinen Grundzustand zerlegt. wobei fiir den Grundzustand
hydrostatisches Gleichgewicht angenommen und dic Dich-
te p als konstant betrachtet wird. Damit erhalten wir fiir die
Bewegungsgleichungen in Hangrichtung (Gleichung 1) und
normal zum Hang (Gleichung 2)

. vy v
a9, Lt L s (1
&8 %" an Jre )
A8 1 dp
—— = —_— 2
Z 7] cosa o (2)

wobei g die Schwerebeschleunigung ist. ¢ die potenticlle
Temperatur (die hier nur im Aufiriecbsparameter auftritt
und wie iblich als konstant betrachtet wird) und A# die
Abweichung der potentiellen Temperatur in der Hangwind-
schicht von jener in der freien Talatmosphiire darstellt.
Diese 15t so wie die hangparallele Windkomponente v,
nur ¢ine Funktion von n. Die linke Seite stellt den in die
Jjeweilige Richtung wirkenden Anteil der Auftriebskraft
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1 Sonnenaufgang
Beginnende Hangaufwinde

Noch Talauswind

Druckgefiille talaus
Tal kalt, Ebene relativ warm

Tal Erwiirmung, Ebene Abkiihlung

2 Vormittags (ca. 9 Uhr)

Starke Hangaufwinde

Ubergang vom Talaus- zum
Taleinwind

Druckgefiille: Null
Temperatur ausgeglichen

starke Erwidrmung im Tal, geringe Anderung
iiber der Ebene

3 Mittag bis friiher Nachmittag

Abflauende Hangaufwinde

Taleinwind in voller
Entwicklung

Druckgefiille: talein
Tal warm, Ebene relativ kalt
keine wesentliche Temperaturinderung

4 Spiiter Nachmittag
Hangwinde erloschen

Taleinwind in gleicher
Stirke, bis an die Hiinge

Druckgefille talein
Tal warm, Ebene releativ kalt.
im Tal langsam Abkiihlung

5 Abends
Einsetzende Hangabwinde

Talwind abflauend

Druckgefille noch talein
im Tal wenig wirmer wie iiber Ebene
im Tal starke, Ebene nur geringe Abkiihlung

6 Spéiter Abend bis erste Nachthiilfte

Hangabwinde

Ubergang vom Talein- zum
Talauswind

Druckgefille Null
Temperatur ausgeglichen
im Tal weitere starke Abkiihlung

7 Nachts
Hangabwinde Druckgetfiille talaus
Talanswind im Tale kalt, Ebene relativ warm
e im Tale Abkiihlung, iber der Ebene geringe
Abkiihlung
8 Nachts bis morgens

Hangabwinde erloschen

Talauswind bis an die
seitlichen Hiinge

Druckgefiille talaus
im Tale kalt, iiber der Ebene wiirmer
geringe Temperaturinderungen

Abb. 3-1: Schema der Hang- und Talwinde (Abbildungen | bis § aus DEFANT 1949, . Schematische Darstellung eines Tales und der in ihm
vorhandenen Luftstrémungen an emem Normaltag™). Die Oniginallegenden wurden in leicht angepasster Form tabellarisch den Bildern

zugeordnet.
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dar: diese wird [iir den hangparallen Wind durch die Rei- AB(n)=AB(0)e ™ cosl (6)

bung (Divergenz des turbulenten Impulsflusses normal
zum Hang rv;}balaucicrt. Prandtl nimmt cinen konstan-
ten Diffusionskoeffizienten fiir Impuls K, an. da er das
Problem fiir cine laminare Stromung mit molckularcr
Reibung — ohne Kenntnis von Beobachtungen zu haben
— formulierte (er skizzierte auch cine Version fiir turbu-
lente Verhiltnisse. allerdings mit einer iiber dic Schicht-
dicke integrierten Formulierung). Spiter wurde. zum Bei-
spicl von DEFANT (1949), ohne weiteren Kommentar der
DifTusionskoeffizient als turbulent interpretiert. dabei aber
weiterhin als konstant betrachtet, um zu einer einfachen
Lésung zu gelangen. In hangnormaler Richtung erfolgt
die Balancierung durch die Kraft zufolge des Gradienten
des Abweichungsdrucks p, der hydrostatisch iiber dic vom
Hintergrundzustand abweichende Temperatur in der Hang-
windschicht erzeugt wird; diese Bezichung (Gleichung 2)
liefert keinen Beitrag zur Losung. 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 niiher am Hang. umso
dicker ist die dariiber liegende Schicht mit abweichender
Temperatur.

Zur Losung wird noch eine thermodynamische Gleichung
bendtigt:

T 2
36, _ @y 60 5

V( ]
Cas on an”

Die Advektion potenticller Temperatur ist nur durch die
Anderung der Hintergrundiemperatur #, lings des Hangs
bedingt. und der stationiire Zustand wird durch die Diver-
genz des hangnormalen turbulenten Wirmestroms her-
gestellt; dieser wird ebenfalls mithilfe eines konstanten
Diffusionskocffizienten, K, angenihert. Im turbulenten
Wirmefluss wird ausschlieBlich die Abweichungstempe-
ratur beriicksichtigt: dies ist zulissig, da dic zweite Ab-
leitung bei ciner lincaren Anderung der Hintergrundiem-
peratur mit der Héhe verschwindet. Der in Gleichung 3
erscheinende hangparallele Gradient der Hintergrundtem-
peratur wird sodann durch den vertikalen Gradienten aus-
gedriickt (z ist wie iiblich dic znm lokalen Zenit weisende
Koordinate):

ff—”-: GT&’sina )
s 0z

Wird nun Gleichung 4 in Gleichung 3 eingesetzt und diese
dann zweimal nach » differenziert. kann der Reibungs-
term in Gleichung 1 mittels thermodynamischer Grofben
ausgedriickt werden. und man erhiili eine gewdhnliche
Differentialgleichung vierter Ordnung fiir A¢(n). Diese
kann integriert werden und man erhiilt schlieBlich die ge-
suchten hangnormalen Wind- und Temperaturprofile

I
v,(n) = AB(0) %%[%] esing 5)

mit der normierten Vertikalkoordinate

N e Sy
L £=lgin” o Nsin” e Nsine

wobei in der zweiten Form im Ausdruck fir £ dic Brumt-
Viisild-Frequenz N =J§%‘_§ und schlieblich ein geome-
trisch gemittelter Diffusionskoeffizient & mit £7 = K K,
verwendet wird. Fiir eine gréfenordnungsmiibige Abschiit-
zung wihlen wir K, = K, = 5 m’s"", 22=0,4-10"Km™",
(entspricht einem Gradienten der gewdhnlichen Tempe-
ratur & =-0,6K/100m, £=3,5-10"ms’K" und a = 35°
Damit erhalten wir fiir die charakteristische Tiefe der
Hangwindschiclt /. = 40 m. Die Héhe des Geschwindig-
keitsmaximums #% und die Hohe, in der v, (erstmals) ver-
schwindet, 7, lassen sich zu

n*zfi.; n=xl=4n* (8)
4

ableiten, womit fiir unser Beispiel n* = 30 mund #,= 130 m
resultieren. Bei um einen Faktor 4 schwiicherer oder stérke-
rer Turbulenz halbieren bzw. verdoppeln sich diesec Werte.

Die Ubertemperatur der Hangwindschicht ergibt sich als
Funktion des fiihlbaren Wiirmestroms zu

ag =L O ©)
K, oe,

womit aus ¢J, = 300 Wm* in unserem Beispiel rund 2:5 K
resultieren. Damit kénnen wir schlieblich 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) lésst sich able-
sen. dass einerseits fiithlbare Wirme vom Hang weg in die
Luft transporticrt wird. und andercrseits Impuls vom Maxi-
mum des Hangwindes zur Oberfliche hin. Zusétzlich wird
auch Impuls in dic hangferneren Luftschichten transpor-
tierl. so dass die Hangwindschicht dicker ist als die Schicht
mit einer Temperaturanomalie. Die Divergenz des fiihlba-
ren Wirmestroms, proportional der zweiten Ableitung des
Temperaturprofils, erwirmt die gesamte Hangwindschicht,
wobei diese Erwirmung durch die Advektion kélterer Luft
ausgeglichen wird. Um diesen Fluss sicherzustellen. kiihlt
sich die Luft auberhalb des Wendepunkts im Windprofil so-
gar aul Temperaturen unier jenen der freien Talatmosphire
ab. Der weitere Verlauf mit einer geddmpften periodischen
Funktion wird zwar von der formalen Lésung produziert.
ist aber praktisch bedeutungslos. Ein Gesamtbild der Tem-
peraturverteilung tiber dem Hang erhiilt man allerdings nur.
wenn man die Hintergrund- und Abweichungsiemperatu-
ren wieder anfsummiert (strichlierte Kurve in Abb. 3-2).

DEFANT (1949) und Andere haben gereigt. dass man
durch Wahl von geeigneten Werten fiir £ ;-Profile finden
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Abb. 3-2: Beispiel fiir typische Profile der hangparallelen Wind-
geschwindigkeit v, () und der Ubertemperatur AG(7) der Hang-
windschicht sowie der gesamten potentiellen Temperatur (als Ab-
weichung vom FulBipunkt des Profils) nach der Hangwindtheo-
rie von Prandtl mit den im Text definierten Zahlenwerten. Die
horizontalen Linien bezeichnen (von unten) die Héhen des Wind-
maximums, des Vorzeichenwechsels fir den Impulsfluss und
die Temperaturabweichung sowie filr den Hangwind (Dicke der
Hang windschicht).

kann. die Beobachtungen gut entsprechen; bis zum Wind-
maximum ist dic Ubercinstimmung exzellent, dariiber
wird — vor allem bei Hangaufwind — die Windgeschwindig-
keit unterschitzt, wohl eine Folge der zu geringen turbulen-
ten Diffusionskoeffizienten. In der Mitte eines weitgehend
homogenen Hanges ist die wohl einschriinkendste Annah-
me der Prandtl-Theorie jene. die den turbulenten Diffusi-
onskoeffizienten als konstant betrachtet. obwohl bekannt-
lich nach der ebenfalls auf Prandtl sowic auf W. Schmidt
zuriick gehenden Theorie der oberflichennahen Grenz-
schicht (,,Prandtl-Schicht™) X proportional zu z ist.

Die zahlreichen Erweiterungen dieser Theorie beriick-
sichtigen einen zeitlich variablen Antricb und/oder eine
Variation lings des Hangs. sei es aufgrund einer Variation
der duberen Antricbe. sei es durch Entrainment-Vorgiinge
im Verlaul des Hangs (siche zum Beispiel ZARDI und
SERAFIN 2015 und Abschnitt 5.1). Fiir ein Verstéindnis der
grundlegenden Prozesse sind sie aber nicht erforderlich. zu-
mal die Auswirkungen von Variationen liings des Hangs aufl
cinfache Weise im niichsten Abschnitt behandelt werden.

2.2 Die energetische Theorie der Hangwinde von
Vergeiner

Das Resultat der Theorie von PRANDTL (1942) ist 1m
Wesentlichen eindimensional in Hangnormalrichtung, die
Losungskurve kann beliebig den Hang auf- und abwiirts ge-
schoben werden. Im Unterschied dazu haben VERGEINER
(1982) bezichungsweise VERGEINER und DREISEITL
(1987) die gesamte Zirkulation in einer halben Talscheibe

im Blickpunkt. wobei Symmetrie zwischen beiden Talsei-
ten und weiterhin Homogenitit in Talliingsrichtung sowie
Stationaritit angenommen werden (Abb. 3-3). Auberdem
betrachten sie ein Integral iiber 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 Vercinfachung crgibt. Als Ausgangspunkt dicnt
die Betrachtung der Energiebilanz der Hangwindschicht in
der Form

pcﬂuﬁ%wchFé(v,H)A@ =0, tan ' & (10}

wobei nun / die Hohe ciner scharf begrenzten, aber lings
des Hangs variablen Hangwindschicht darstellt. und O, die
Heizung der Hangwindschicht durch die positive Wirmebi-
lanz der Unterlage (wenn wir den Fall des Hangaulwindes
betrachten, was wir in der Folge tun wollen). Wir bemer-
ken, dass nur das Produkt v 7 auftritt, welches die Dimen-
sion m's™' hat und einen Volumenstrom darstellt. In diesem
Modell ist also cine diinne Schicht mit kriiftigem Wind ei-
ner dickeren Schicht und entsprechend schwicherem Wind
dquivalent. Der erste Term reprisentiert die Leistung, die
erforderlich ist, um diesen Volumenstrom in einer stabil ge-
schichteten Umgebung aufrecht zu erhalten. Man beachte.
dass diese unabhiingig von der Ubertemperatur der Hang-
windschicht ist. Der zweite Term stellt den Wirmegewinn
(Verlust) zufolge von Entrainment (Detrainment) dar. Das
(O, rechts bezicht sich auf eine horizontale Fliche. Alle Ter-
me sind pro Héhenunterschied formuliert. weshalb ¢, mit
dem Faktor sin o und die Terme links mit cos « (auf die
rechie Seite gebracht ergibt sich dort der Cotangens) ge-
wichtet werden.

Wenn wir zuniichst die Stabilitéit im Tal als homogen an-
nchmen, und ein Stiick des Hangs als stirker geheizt be-
trachten. so sehen wir. dass v /7 dort héher sein muss. Der
Ubergang wird durch den Entrainment-Term vermittelt —

v
Abb. 3-3 [ustration der energetischen Theorie der Hangwinde
am Beispiel eines Hangaufwinds und kompensierenden Absinkens
bei Anwesenheit einer abgehobenen Inversion aus VERGEINER
und DREISEITL (1987).
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die zusiitzliche Wiirme vermag also eine gewisse Menge an
Talluft um A® zu erwiirmen und kann so die Hangwind-
schicht verstirken. Am oberen Ende einer solchen positiven
Anomalie findet der umgekehrte Vorgang statt.

Eine zweite Betrachtungsoption ist es. den Wiirmestrom
am Boden als konstant anzunchmen. und die Effekte in-
homogener Stabilitdt zu untersuchen, hier am fiir dic Tal-
atmosphiire typischen Beispiel einer stabilen Schicht (zum
Beispicl abgchobene Inversion), wie in Abb. 3-3. Im Be-
reich der Inversion muss — bei sonst gleichbleibenden Para-
metern — der Volumenstrom der Hangwinde abnehmen. an
ihrem Unterrand kommt es zu einer Divergenz. Umgekehrt
am Oberrand: um wieder die vorherige Stirke anzunch-
men. wird Luft aus der Talatmosphiire in den Hangwind
cinbezogen,

Da wir eine Symmetrie lings der Talachse und homogene
Verhiltnisse Lings des Tals angenommen haben. muss es
aus Kontinuitatsgriinden im Talquerschnitt auberhalb der
Hangwindschicht zu Absinken kommen. Die Absinkge-
schwindigkeit ergibt sich aus dem Verhiltnis der Hang-
windschichtdicke zur Talbreile, das bei einem gréfieren
Tal etwa 1:100 ist. woraus eine Absinkgeschwindigkeit von
etwa 1 cm s resultiert, In einer Inversion muss das Absin-
ken schwiicher sein als bei geringer Stabilitidt. Offensichtlich
ist die energetische Leistung der Erwiirmung durch adiaba-
tische Kompression in diesem kompensierenden Absinken
gleich grob wie der erste Term in Gleichung 10. so dass iiber
den ganzen Talquerschnitt aufierhalb von Entrainment- be-
zichungsweise Detrainment-Zonen die Energiebilanz in je-
der Schicht ausgeglichen ist: dic Heizung vom Boden her
erwirmt einerseits direkt die Hangwindschicht. anderer-
seits indirekt die gesamte Talatmosphire. Als Nebeneffekte
kénnen wir erkennen, dass im Lauf der Zeit 1. dic gesamte
Stabilitédit in der Schicht unterhalb der Inversion abnimmt,
selbst wenn sich iiber dem Talboden keine konvektive
Grenzschicht ausbildet. 2. die Inversionsschicht langsam ab-
sinkt und 3. an Stiirke noch etwas zunimmt. Diese Prozesse
sind es, iiber dic dic Hangwindzirkulation cine Talwindzir-
kulation antreibt. wie im Abschnitt 3 ausgefiihrt wird.

2.3 Wiirmebilanz von Hiingen

Auch wenn fiir die bisherigen Uberlegungen einfache
Annahmen fir die Wirmebilanz aufl den Hingen ausrei-
chend waren. ist eine detaillierte Betrachtung fiir das Ver-
stindnis der Vorgiinge in der Praxis notwendig. Letztlich
relevant ist der fithlbare Wirmestrom; dieser wird becin-
flusst von 1. langwelliger Bilanz. 2. kurzwelliger Bilanz
und 3. Bowen-Verhiiltnis (zwischen fithlbarem und laten-
tem Wirmestrom) und Bodenwiirmestrom.

Die langwellige Strahlungsbilanz unterscheidet sich in
Gebirgstilern grundlegend von jener in der Ebene. da hier
die Horizonteinschrinkung wesentlich ist. Aus jenen Rich-
tungen, in denen die Topografie den Himmel verdeckt.
entspricht die Temperatur der Gegenstrahlung auch im
Fensterbereich der Oberflichentemperatur. In Tilern, ganz

besonders in engen und steilwandigen Tilern, ist daher die
néichtliche Abkiihlung gehemmt. Die langwellige Bilanz
kann sich zwischen Kamm und Tal um einen Faktor 2 un-
terscheiden.

Auch fiir die kurzwellige Strahlungsbilanz spielt der Ho-
rizont wegen der Abschattung eine markante Rolle. wobei
wegen des im Gebirge noch groBeren Anteils der dirckien
Sonnenstrahlung die Hanggeometrie aber der wichtigs-
te Parameter ist. Fir den dirckten Strahlungsgenuss ciner
Hangfliche ist der Cosinus des Winkels zwischen der Son-
ne und der Hangnormalen mafigeblich. Daher erhalten (in
mittleren Breiten) steile Osthiinge am Morgen die maxima-
le Globalstrahlung, zu Mittag mibig steile Siidhéinge. und
am Abend steile Westhiinge. Nordhiinge erhalten je nach
Jahreszeit und Neigung wenig bis keine dirckte und daher
auch weniger Globalstrahlung. Auch die Albedo ist im Ge-
birge aul kleinem Raum hoch variabel. Einerseils kénnen
dunkle Nadelwilder mit hellen Fels- und Schotterpartien
abwechseln, anderseits tritt eine Schneedecke mit entspre-
chend hoher Albedo hiufiger auf. Durch den Héhen- und
Expositionseinfluss auf die Schneedecke variiert dieser Pa-
rameter auch riumlich stark.

Das Bowen-Verhiltnis (fiihlbarer zu latentem Wiirmestrom)
ist durch die Vegetation bestimmt und hat daher typischer-
weise einen Hohengradienten entsprechend den Vegetati-
onsstufen: gut mit Wasser versorgie Wiesen am Talgrund.
Wald auf dem unteren Teil der Hinge: dariiber zunechmend
spirlichere Vegetation von Almweiden tiber alpine Gras-
heide zum vegetationsarmen alpinen Odland. Ein Teil der
dadurch im Vergleich zn Wald und Wiese zusitzlich ver-
fiigbaren Energie geht allerdings in die Erwirmung des
Bodens. die im Odland eine deutlich grofere Rolle spielt.

Eine besondere Rolle spiclen naturgemiil Gletscher und
Schneeflichen, In der groben Mehrzahl der alpinen Tiler
ist der Flichenanteil von Gletschern — sofern tiberhaupt
vorhanden - gering und nur in wenigen Héhenstufen re-
levant. Anders ist ¢s mit der temporiren Schneedecke, dic
sich im Lauf des Friihjahrs nach oben hin und unter Aus-
bildung inhomogener Apermuster zuriickzicht. Die Ober-
flichentemperatur von Schnee und Eis ist auf 0°C limitiert
und Wasser zur Verdunstung steht immer zur Verfiigung.
Dies fithrt zum Phiinomen des Gletscherwindes als beson-
derer Form des Hangabwindes (siche Abschnitt 5.1).

All diese Faktoren miissen 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 Anderung des antreibenden fiihlbaren
Wirmestroms und auch auf Inhomogenititen lings des
Hamngs. Da sich die Einstrahlung im Lauf des Tages sys-
tematisch fndert. verschicben 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 211 Uhr, anléisslich
eines Ballonwettbewerbs (ein Ballon 1st sichtbar). Es sind deutlich mehrere Dunstschichten im Tal erkennbar. Foto: R. Steinacker.

ximalem Hangaufwind entsprechend. Bei tiefem Sonnen-
stand ist es moglich. dass der fiihlbare Wirmestrom 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
sclten vor. dass dic Biiume und Felsen der Siidhiinge auch
im Winter aper sind, wihrend die Nordhinge schneebe-
deckt bleiben. Wenn dann die Sonne zu Mittag voll auf den
Siidhang scheint, kommt ¢s auch hier zu ciner Querzirku-
lation. Bei geringem fiihlbarem Wirmestrom und starker
Stabilitit im Tal wird ¢in Hangaufwind auch tagsiiber aus-
bleiben.

Wenn auf beiden Seiten eincs Kammes Hangaufwinde we-
hen, konvergieren diese iiber dem Kamm, weshalb es dort
bevorzugt zur Entwicklung konvektiver Wolken kommt. In
kleinerem Mabstab finden wir dieses Phiinomen auch iiber
Scitenkiéimmen und generell konvexen Gelindeformen auf
einem Hang. Dort kann es daher zur Ablésung der ansons-
ten dem Hang folgenden Thermikblasen und -schliuche
kommen, ein von Segel- und Gleitschirmflicgern genutztes
Phiinomen.

Der Hangabwind unierscheidet sich vom Hangaufwind ei-
nerseits dadurch, dass die niichtliche Wirmebilanz wesent-
lich homogener und im Laufe der Nacht weniger variabel ist
als die am Tag. Aus diesem Grund sind auch die Hangab-
winde homogener. Zudem fiithren hier konvexe Gelindefor-
men zur Sammlung von Kaltluftabfliissen. Die abgeflosse-
ne Kaltluft sammelt sich schlicBlich am Talgrund und baut
dorteine bodennahe Inversion auf. Nach ciner gewissen Zeit
wird es darin stabil genug sein, um weiteren Hangabwind
zunchmend abzuschwiichen. zumal in denunteren Hangab-

schnitien die langwellige Bilanz weniger negativ ist. Auf
diese Weise sammeln sich im Winter in den Alpentiilern
und -becken immer miichtigere Kaltluftkérper an. die oft
auch bei Frontdurchgéingen nicht ausgeriumt werden. Als
Folge wechselnder Energiebilanzbedingungen und sy nopti-
scher Einfliisse kann eine komplexe, mehrfach geschichtete
Inversionsstruktur entstehen. wie in Abb. 3-4 erkennbar.

In kaltluftgefiillien Tilern konnen Schwerewellen ent-
stehen: in seltenen Fillen. wenn eine Inversionsobergrenze
durch Stratus- oder Stratocumulusbewolkung erkenn-
bar ist. sind diese auch unmittelbar wahrnehmbar. Diese
Wellen interagicren mit Hangwinden, so dass auch diese
oszillierenden Charakter annehmen kénnen. Weitere Ursa-
chen fiir dieses hiufig zu beobachtende Phinomen konnen
der Anstau auf ciner Hangverflachung mit nachfolgendem
Uberlauf der Kaltluft sein. sowie wellenartige Phiinome-
ne innerhalb der abflicbenden Kaltluftschicht, Dafiir hat
August Schmauh den Ausdruck Luftlawinen™ gepriigt.

3 Der Tagesverlauf der Temperatur im Tal und die Tal-
windzirkulation

3.1 Bezichung zwischen Talwind, Druck- und Tempe-
raturunterschieden in Talliingsrichtung

Im Gegensatz zur Hangwindzirkulation oder der Land-
Seewindzirkulation ist die Ursache fiir den thermischen
Antricb der Talwindzirkulation nicht unmittelbar ein-
sichtig. Das Talwindsysiem ist nimlich gerade in Tilern
mit nahezu horizontalem Talboden besonders gut aus-
geprigt, Talwinde konnen sogar entgegen dem Gefille
des Talbodens wehen. wie im Death Valley (Kalifornien)
oder dem Oberengadin. Den Talwind als gréberskaligen
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Hangwind zu deuten, ist demnach nicht mdéglich. auch
wenn in steileren Télern ein . Hangwind lings der Tal-
sohle™ beim talparallelen Wind mitspielen mag.

Es wurde bereits Anfang des letzten Jahrhunderts fest-
gestellt, dass die tagesperiodischen Druckamplituden in
Tiélern gegeniiber der Ebene deutlich verstiirkt sind. Aus
der Tatsache, dass thermisch getricbene Zirkulationen
geschlossen sind und somit dem Talwind oberhalb der
Gebirgskimme c¢in kompensicrender . Antitalwind®  als
Ausgleichsstrémung entsprechen muss und die Strémung
immer dem Druckgefille 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 existicrt. Dieses
Niveau liegt etwa im Bereich der Bergkimme. Aus der
vertikalen Druckdifferenz zwischen Bergkamm und Tal-
boden bzw. Ebene lisst sich die barometrische Mittel-
temperatur bestimmen. Die Tageswelle des Druckes inden
Niederungen ist somit eng korreliert mit dem Tagesgang
der Mitteltemperatur im Tal.

WAGNER (1932) fand. dass die Tagesamplitude der baro-
metrischen Mitteltemperatur einer Talatmosphire gegen-
iiber ciner gleich méchtigen Atmosphiirenschicht iiber dem
Flachland signifikant erhéht ist. Dabei bleibt das Verhiiltnis
der Amplituden sowohl am Talboden als auch auf hoheren
Bergen unter jenem der barometrischen Mittellempera-
tur. Dies bedeutet. dass dieser Unterschied besonders im
mittleren Hohenbereich zwischen Talboden und Berggipfel
ausgepriigt sein muss. AMSTLER (1952, unverdffentlichte
Dissertation Univ. Innsbruck) verwendete parallele Druck-
messungen am Inntalboden (Innsbruck. etwa 580 m NN},
im dihnlich hoch gelegenen Flachland (Miinchen, etwa
550 m NN) und auf cinem Bergkamm (Hafelekar, ctwa
2240 m NN). um barometrisch die klimatologischen Ver-
hiltnisse der Tagesginge der Temperatur zu bestimmen.
Er fand. dass die gesamte Talatmosphire im Inntal im
Jahresmittel eine um mehr als den Faktor zwei héhere
Tagesamplitude im Vergleich zur gleich dicken Atmo-
sphiirenschicht iiber Miinchen aulweist. Als bemerkens-
wertes weiteres Ergebnis zeigte sich, dass dieses Ampli-
tudenverhiilinis im Sommer deutlich geringere Werle
aufweist als im Winter und vor allem im Herbst.

3.2 Der Einfluss der Flichen-Hihen-Verteilung und
der Stabilitiit im Tal

Die Anwendung der fiir Mitteleuropa charakteristischen
Heizwerte an Strahlungstagen (..Gold’sche Werte™, REIN-
HARDT 1971) zur Prognose des vertikalen Temperatur-
profils in Nordalpentilern zeigte deutlich. dass dic beob-
achtete Erwirmung, analog den Ergebnissen von Amstler,
signifikant iiber der berechneten liegt. Dies fiihrte zu Spe-
kulationen, ob vielleicht dic Nettostrahlungsbilanz und der
fithlbare Wirmestrom im Gebirge um so viel héher seien
als im Flachland. Es wurde empfohlen. im Gebirge um
cinen bestimmten Faktor erhéhte Gold'sche Werte zu ver-
wenden.
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Abb. 3-5 [dealisierte Beispiele zum Verstiindnis der stirkeren
Erwiirmung eines Tales im Vergleich zur Ebene unter Beriick-
sichtigung unterschiedlicher statischer Stabilitéiten. (a) V-Tal mit
durchimischter Atmosphiire und scharfer Inversion im Kamim-
niveau. (b) V-Tal mit scharfer Inversion im Tal und im Kanun-
niveau. {¢) V-Tal mit scharfer Inversion im Tal und Inversion tiber
Kammumiveau. (d) V-Tal mit hochreichender Konvektion (hoch-
reichend durchmischte Atmosphire).

Erst um 1980 gelang erstmals. die offene Frage der so unter-
schiedlichen Temperaturamplituden in Tilern beziechungs-
weise Becken und im Flachland einer Klirung zuzufiihren.
PETKOVSEK (1978) zeigie. dass die extrem niedrigen Mi-
nimumtemperaturen in Dolinen durch das vergleichsweise
kleine Luftvolumen bezogen aufl die Hangfliichen, an de-
nen die Energicumsiéitze stattfinden, erklirt werden kénnen.
NEININGER konnte 1982 durch mesoklimatologische
Messungen im Oberwallis zeigen, dass der erhéhte Tages-
gang einer Talatmosphiire durch die reduzierte Luftmasse
in einem Tal bedingt ist. STEINACKER (1984) versuchte
erstmalig, die Flichen-Hohen-Verteilung von Talabschnit-
ten heranzuzichen, um ¢ine Quantifizierung der erhdhten
Erwiirmungs- oder Abkiihlungsraten einer Talatmosphiire
7u erzielen.
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Die physikalische Basis der Bestimmung der Heizung be-
zichungsweise Abkiihlung der Talatmosphiire liegt in der
Anwendung der energetischen Theorie der Hangwinde von
VERGEINER (1982). Wic in Abschnitt 2.2 ausgefiihri.
kommt demnach der Hangwind an ciner scharfen Inversion
fast véllig zum Erliegen. Nimmt man im einfachsten Fall
an. dass die Talatmosphiire trockenisentrop geschichtet sei
und durch eine extreme Inversion im Kammniveau von der
freien Atmosphiire dariiber getrennt ist. so verbleibt die an
den Hingen umgesctzte Energic im Volumen unterhalb der
Inversion (siche Abb. 3-53). Nimmt man des Weileren an.
dass das Tal ein reines V-Tal darstellt. ist leicht einsichtig,
dass das Verhiilinis der Erwirmung in einem solchen Tal
im Vergleich zur Ebene genau den Wert zwei annimmt, so-
fern man dieselben fithlbaren Wirmestrome im Tal und in
der Ebene annimmt und das Volumenverhilinis dem Mas-
senverhiltnis gleichsetzt.

Ein V-formiges Tal bewirkt also einen Erwiirmungsfaktor
von 2 gegeniiber einer Ebene, ein U-formiges Tal einen
Faktor von weniger als 2 und ein V-férmiges Tal einen
Faktor von mehr als 2. Etwas spiter wurde dieses Volu-
menverhiltnis durch MULLER und WHITEMAN (1988)
..Topographic Amplification Factor® (TAF) benannt:

TAF=Z‘!r(zr_zu}=£ (1
VT T

wobei A, fiir die Grundfliche des Talsegments steht. Iy,
fiir die Volumina des Talsegements und iiber einer Ebene
derselben Grundfliche, und z,, die Héhe des Talbodens
und der Kiéimme bezeichnet (siche auch Abb. 3-3a. b). Diese
fiir jedes Segment eines Tales individuelle Grofe steht al-
lerdings mit der Erwiirmungsrate bezichungsweise mit dem
Verhiltnis von Erwiirmungsraten zwischen Tal und Ebenc
nur in einer sehr losen Verbindung und erlaubt deshalb kei-
ne gecignete Parametrisicrung des unterschiedlichen ther-
mischen Tal-Ebenen-Verhaltens.

*

v bz
A

Da die meisten Tiler eher U-formig als V-férmig sind.
lisst sich das im Bereich des Inntals bei Innsbruck ge-
fundene Verhiltnis der Temperaturamplituden von 2.2 mit
dem TAF allein nur schwer erkldren, zumal die Talwind-
zirkulation ja mit Kaltluftadvektion aus der Ebenc ver-
bunden ist. Der Faktor fiir die erhéhie Temperatur-
amplitude im Inntal muss daher noch deutlich grober als
der gefundene Wert von 2.2 sein. Einen entscheidenden
Hinweis auf eine weitere Einflussgréfe, die statische Sta-
bilitdt der Atmosphire, gibt dic jahreszeitliche Variation,
mit dem maximalen Verhiiltnis in der stabilen Jahreszeit
(Herbst und Winter). Wenn wir das einfache Modell aus
Abb. 3-5a so veriindern, dass neben der scharfen Inversion
im Kammniveau cine weitere scharfe Inversion unterhalb
des Kammniveaus existicrt, so bleibt entsprechend der
Hangwindtheorie von VERGEINER die an den Hiingen
der Atmosphire zugefiihrte fithlbare Wirme im jeweili-
gen, durch die Inversion begrenzien Volumen bestehen.
Dies bedeutet. dass unterhalb der unteren Inversion die
Erwirmungsrate bei einem V-Tal den Fakior 2 annimmi.
jedoch in der dariiber licgenden Schicht im Tal eine weitere
Erwiirmung durch die in diesem Héhenbereich liegenden
Hangflichen zum Tragen kommt, wihrend in diesem Be-
reich tiber der Ebene keinerlei Temperaturinderung durch
fithlbare Wirme aufiritt. Somit kann bei ciner Konfigura-
tion wie in Abb. 3-5b das Amplitudenverhiltnis der Mittel-
temperatur zwischen Tal und Ebene leicht auf Werte we-
sentlich tiber 2 ansteigen. Interessant dabei ist auch. dass
sich trotz der insgesamt stirkeren Erwiirmung im Tal Inver-
sionen relativ lange halten konnen, weil im Gegensatz zur
Ebene eine Erwiirmung nicht nur unterhalb. sondern auch
oberhalb der Inversion stattfindet.

Jeder vertikale Temperaturverlauf kann durch ein stufenar-
tiges vertikales Temperaturprofil wie in Abb. 3-6 und daher
durch zahlreiche Schichten. die durch Inversionen begrenzt
sind, dargestellt werden. Aus dem Verhiltnis der Bodenfld-
che 44 innerhalb eines Héhenintervalls 6z und dem Luft-

A\
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Abb. 3-6: Stufenrepriasentation der hy psographischen 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 417 (Masse) kann ein . differenzieller topographi-
scher Amplifizierungsfaktor*

DTAF =

definiert werden, der die schichtweise Bestimmung der
Temperaturinderung erméglicht (STEINACKER 2007).
Man benétigt dazu die Flichen-Héhen-Verteilung (hyp-
sographische Kurve) cines Talabschnittcs und kann dann
modellieren. wie sich bei gegebener Ausgangsstabilitiit das
vertikale Temperaturprofil entwickelt (Abb. 3-6). Ein sol-
ches thermody namisches Modell. das seit mehreren Jahren
erfolgreich fiir das Downscaling der alpinen Temperatur-
verteilung mit dem VERA-Verfahren Verwendung findet
(STEINACKER et al. 2006) und in dhnlicher Weise auch
fiir das ALPTHERM-Modell (LIECHTI und NEININGER
1994) eingesetzt wird, erklirt die wesentlichen Verhaltens-
muster der Temperatur- und Druckverteilung im komple-
xen Gelinde und somit dic Talwindsysteme. Interessant
dabei ist, dass trotz stirkerer Erwiirmung einer Talatmo-
sphiire eine abgehobene stabile Schicht (,.stable core™) im
Tal durchaus linger erhalten bleiben kann als im Flachland.
wihrend die konvektive Grenzschicht iiber der Talsohle
deutlich seichter bleibt. Dies ist, neben dem oben erwihn-
ten geometrischen Mechanismus. auch die Folge des kom-
pensierenden Absinkens zufolge der Hangaufwinde. In
tiefen Alpentilern kann sich daher stabile Schichtung un-
terhalb des Kammniveaus den ganzen Tag halten — regel-
mibig im Herbst und Winter, aber vielfach auch im Rest
des Jahres. Stehen zuverlidssige Druck- und Temperatur-
registrierungen einer Tal- und ciner nahe liegenden Gipfel-
station zur Verfiigung, ist es moglich, aus dem Unterschied
zwischen arithmetischer und barometrischer Mitteltempe-
ratur eine integrale Information iiber den Stabilititsverlauf
in der dazwischen liegenden Schicht als Funktion der Zeit
7u gewinnen (NICKUS und VERGEINER 1984).

Die gemeinsame Betrachtung der hy psographischen Kurve
und der statischen Stabilitat der Atmosphire erklirt den Un-
terschied zwischen Tag- und Nachtphase recht anschaulich.
Wihrend der tageszeitlichen Erwiirmung werden infolge
der im Allgemeinen mit der Héhe abnehmenden DTAF-
Werte dic unteren Schichten stirker erwirmt als dic obe-
ren Schichten, Dies fiihrt dazu. dass nach einer gewissen
Zeit die Schichtung in Bodenniihe instabil wird. Konvektion
sorgt in der Realitiit dafiir, dass sich eine neutrale Schichtung
(konvektive Grenzschicht) in diesem Bereich einstellt. Bei
vergleichsweise geringer statischer Ausgangsstabilitiit und
kriiftiger fithlbarer Wirmezufuhr an einem sommerlichen
Strahlungstag kann die durchmischte Schicht bis iiber das
Kammmniveau hinaus reichen (vergleiche Abb. 3-5¢). Dies
bedeutet. dass der Volumeneffekt immer geringer wird und
schliefilich bei entsprechend hochreichender Konvektion (in
den Alpen in der Regel nur bei feuchter Konvektion) ginz-
lich verschwindet (vergleiche Abb. 3-5d). Dies steht in guter
Ubercinstimmung mit der Beobachtung, dass an Tagen mit
hochreichender Konvektion das Talwindregime trotz kriif-
tiger fiithlbarer Wiirmezufuhr meist schlecht ausgepriigt ist,

und wohl die Ursache dafiir. dass das Verhiiltnis der Tem-
peraturamplituden zwischen Tal und Ebene im Sommer im
Mittel am geringsien ist. In der Nacht wird der Volumen-
effekt durch die zunehmende Stabilitit im Laufe der Zeit
immer bedeutsamer. so dass auch ein geringer (negativer)
fithlbarer Wirmestrom zu einer wesentlich stirkeren Ab-
kithlung der Talatmosphire im Vergleich zum Flachland
fithrt. Dies ist der Grund fiir dic maximale Verhiltniszahl
der Temperaturamplituden im Herbst und Winter. Auch die
Beobachtung, dass der tageszeitliche Taleinwind in Wiisten-
gegenden — wenn iiberhaupt — recht schwach gegeniiber den
niichtlichen Talauswinden ausgeprigt ist. scheint durch die
Rolle der Stabilitéit bedingt zu sein.

Fir dic Variation von Talwinden in Lingsrichtung ist
die Veriinderung der Flichen-HGhen-Verteilung von ent-
scheidender Bedeutung. Hiufig steigt taleinwiérts nicht
nur der Talboden selbst an. sondern auch die seitlichen
Bergkiimme., wodurch es im Talverlauf selbst zn einer
unterschiedlichen Heizung bezichungsweise Abkiihlung
kommit. Dementsprechend findet auch innerhalb eines Ta-
les cin thermischer Antrieb statt. Durch Lidar-Messungen
(RUCKER et al. 2008) konnien solche Anderungen der
Windgeschwindigkeit und des Massenflusses lings eines
Alpentales erstmals kontinuierlich dokumentiert werden,
Wiiren sowohl die Talsohle als auch begrenzende Berg-
kdmme ginzlich horizontal. so wiirde sich der Talwind im
Wesentlichen auf den Bereich der differenziellen Erwir-
mung bezichungsweise Abkiihlung an der Talmiindung be-
schrinken. Da diese aber auch bei realen Tilern im Bereich
der Talmiindung ihr Maximum hat. treten dort meist die
stirksten thermisch induzierten Druckgradienten mit ent-
sprechenden Beschleunigungen auf.

Wenn sich die Talbreite lings cines Tales verindert, so
kommt es neben einer erzwungenen Geschwindigkeits-
dnderung infolge der Massenkontinuitit auch zu einer
Anderung der Flichen-Hohen-Verteilung. Bei Talbecken
ist dic Hangfliiche im Vergleich zu cinem Tal mit kons-
tantem Querschnitt grober, was zu cinem stirkeren ther-
mischen Antrieb fiihrt. Leicht einsichtig wird dieser Zu-
sammenhang. wenn man das Verhiltnis der Volumina
einerseits eines Talbeckens (Mulde. Doline). idealisiert als
auf der Spitze stechenden Kegel, mit cinem Zylinder glei-
cher Grundfliche und andererseits die eines V-Tals. idea-
lisiert als ein aufl der Kante siehendes dreiseitiges Prisma,
mit einem Quader gleicher Breite vergleicht. Wihrend letz-
teres das bereits oben erlduterte Verhiltnis von 2:1 ergibt.
berechnet sich fiir die dolinenartige Struktur ein Verhiltnis
von 3:1. Bei stabilen Verhiltnissen kann sich ¢in V-férmi-
ges Becken also erheblich stiirker erwiirmen oder abkiihlen
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-
prigt sein, wenn die Talrichtung gekriimmt oder gar ge-
knickt ist. Es kann dann sogar ein Richtungswechsel der
talparallelen Stromung quer zum Tal auftreten oder zu ei-
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Abb, 3-7. Mittlere beobachtete Windgeschwindigkeit an 340 Tagen mit mindestens 20 MImd"' Globalstrahlung, Links: 8-20 Uhr MEZ.
rechts: 20-8 Uhr MEZ. Die kleinen Zahlen bezeichnen lediglich die Stationsnummer. Der Pleil mit ausgefiilltem Kopf bezieht sich auf die
Gipfelstation Zugspitze: es passt ebenfalls zum Muster der Ausgleichszirkulation, dass dieser tagsiiber eine Kemponente zum Alpenvor-

land hin aufweist. Quelle: LUGAUER und WINKLER (2003).

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

Da der Talwind als dirckte thermische Zirkulation stets
(potentiell) kiiltere Luft in Richtung der wiirmeren Lufl
transportiert. kann es beim Zusammentreffen zweier unter-
schiedlich langer Téler oder zweier Tiler mit unterschied-
licher Flichen-Hohen-Verteilung im Passbereich zu An-
omalien kommen (Passwinde). Das bekannteste Beispiel
hierfiir ist der Malojawind. wo der Talwind des relativ
kurzen und steilen Bergells auf den Talwind des obersten
Inntales (Engadin) trifft. Der kithlere Bergell-Taleinwind
stromt haufig etliche Kilometer talabwirts ins oberste En-
gadin. Ein dhnlicher Effekt existiert auch im obersten Wal-
lis (Goms). wo kiihlere Luft vom Schweizer Mittelland auf
kurzem Weg iiber den Grimselpass ein Stiick talabwiirts
stromt. Bekannt ist auch das Ubergreifen der durch den
Gardasee kiithleren Ora del Garda hinab ins Etschtal nérd-
lich von Trient (LAITI et al. 2013).

3.3 Der Einfluss des synoptischen Druckgradienten auf
den Talwind

Der Einfluss cines synoptischen Druckgradienten auf den
Talwind in breiten Tilern wie dem Oberrheingraben oder
dem Owens Valley dstlich der Sierra Nevada in Kalifornien
ist meist sehr deuntlich ausgeprigt. Die talparallele Kompo-
nente des synoptischen Druckgradienten dominiert iiber
den in breiten Tilern meist geringen thermisch induzier-
ten Gradienten und bewirkt cine kanalisierie Strémung,
Dabei betrigt 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 Stidwest bis Nordwest tiber dem grob nord-
siid-gerichieten Oberrheingraben weht deshalb bei hinrei-
chender Stabilitéit dort fast immer cin Siidwind. Bei rela-
tiv schmalen und tief eingeschnittenen Télern, wie sie im
Alpengebiet typisch sind, ist der Einfluss des synoptischen
Gradienten dagegen viel geringer. Die Ursache liegt — neben

der Magnitude der thermischen Gradienten — auch darin.
dass durch die Uberstrémung der komplexen Topographie
der Alpen die Druckverteilung im Kammniveau durch Ge-
birgswellen so stark gestort ist. dass kein klarer, geordneter
synoptischer Druckgradicnt auf dic Talatmosphire wirkt
Bei einem annihernd talparallelen Gradientwind, kann
in einem Tal ebenso eine Kanalisierung auftreten, was im
Englischen als ..forced channeling™ bezeichnet wird.

3.4 Beobachtungen

Der stiirkste beobachtete Talwind der Erde scheint in den
tief eingeschnittenen Tilern aufzutreten. die vom Siidrand
des Himalavas zum tibetischen Plateau fiihren. wie im bis
zu 5 km ticfen Kali Gandaki in Nepal (EGGER et al. 2000,
sowie Videos auf Youtube. in denen aufgewirbelter Staub
dic Windstirke illustriert). Windgeschwindigkeiten des
nachmittiglichen Taleinwindes in der Grébenordnung von
15 bis 20 ms ' treten dort hiufig anf. Hier kommt neben
dem thermischen Antricb der Talwindzirkulation aufgrund
der Volumenreduktion noch ein zusitzlicher. gréberskali-
ger Antrich durch die Ausgleichsstromung vom Tiefland in
das Hitzetief iiber Tibet zum Tragen.

Der Wechsel zwischen Talein- und Talauswind ist abhiin-
gig von der riiumlich-zeitlichen Skala des thermischen An-
tricbs. Der Wind in einem kleinen Seitental mit 10 km Lin-
ge bendtigt bereits oft mehr als eine Stunde. um nach dem
Vorzeichenwechsel der Strahlungsbilanz zu reagicren. Die
groben Alpentiler mit Lingen von mehr als 100 km zeigen
cine tvpische Zeitverschicbung von etlichen Stunden. Eine
Statistik der Talwindphasen fiir das grobe 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 verstirkten vertika-
len Impulsaustausch wesentlich stdrker und turbulenter als
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Abb, 3-8: Satellitenbild des Alpensiidrands zwischen Istrien (am rechien Bildrand) und dem gerade nicht mehr sichtbaren Comer See, am
21.9.2012, 10:40 UTC. Quelle: NASA public web site.

beim Talauswind. Die hichsten Windgeschwindigkeiten
treten withrend des Taleinwindes ty pischerweise knapp vor
Sonnenuntergang auf, wenn die vom Vorland ins Tal cin-
stromende kithlere Luft nicht mehr erwirmt wird und wie
cine Kaltfront taleinwirts vordringt.

3.5 Numerische Modellicrung

Mit der Entwicklung von Modellen, die im Bereich einer
Auflosung von unter 200 m (LES) bis 2 km operieren kén-
nen, ist es moglich, die Talwindzirkulation numerisch zu
simulicren. Einschrinkend ist allerdings zu sagen. dass
dic Heizung durch Hénge und Hangwindzirkulation noch
nicht unbedingt korrekt wiedergegeben wird. In einem Mo-
dellvergleich fiir idealisicrte Bedingungen und weitgehend
identische Parametrisierungsschemata ergaben sich fiir die
meisten Modelle dhnliche Ergebnisse. wobei allerdings der
Zeitpunkt des Umschlagens stirker variierte (SCHMIDLI
et al. 2011, SCHMIDLI 2013). Das in diesen Arbeilen ver-
wendete Talprofil dhnelt mehr Mittelgebirgstiilern mit brei-
ten Riicken als typischen Alpentilern mit steilen Gebirgs-
kimmen. Aus diesem Grunde ist auch der Beitrag der von
den breiten Hohenriicken ausgehenden Konvektion relativ
stark ausgepriigt. Weiters wird eine relative geringe An-
fangsstabilitiit der Talatmosphiire angenommen, so dass dic
Hangwindschicht lings des Hanges nicht durch eine Inver-
sion unterbrochen ist. Durch die Einbezichung einer oder
mehrerer Inversionen im Tal oder in Héhe des Bergriickens
oder durch Simulationen fiir den niichtlichen Talauswind
kénnte vermutlich eine noch bessere Ubercinstimmung 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 grofiriumige Ausgleichsstrimung

Wir wollen die Ausgleichsstromung zuniichst fiir die Si-
tuation tagsiiber betrachten. Wenn Talwinde allseitig in
ein Gebirgsmassiv einstrimen (und die Luft dort iiberdies
wirmer ist). muss ¢s zu einer Komvergenz im Gebirgsinne-

ren und Aufsteigen der Luft kommen. Dieses Aufsteigen
wird zim Teil durch dic Hangwinde realisiert, zum Teil
auch durch dic Hebung der Luft beim Einstrémen lings der
Talachse. was zwar in den flachen Haupttilern kein wesent-
licher Prozess ist. aber fiir die Talschliisse und die kleinen,
hoher gelegenen Seitentiler doch relevant ist. Als Teil der
direkten thermischen Zirkulation kommt es zu einer Druck-
erhohung tiber dem mittleren Kammniveau gegeniiber dem
Flachland (hohe Bergstationen haben gegeniiber Talstati-
onen den umgekehrten Tagesgang im Luftdruck). und bei
Fehlen eines sy noptischen Windes zu entsprechendem Ab-
stromen. Umgekehrt muss die aus dem Flachland in die Té-
ler hincinflichende Luft nachgeschafft werden, so dass cine
tendenziell geschlossene Zirkulation mit einer bodennahen
Komponente zum Gebirge hin entsteht. LUGAUER und
WINKLER (2003) konnten Indizien [iir diese Zirkulation
in gemittelten Winddaten aus Siidbayern nachweisen (Abb.
347, sichc auch WINKLER et al. 2006), wobei allerdings
unklar bleibt. imwieweit diese Winde Hangwinde zufolge
der schwachen Neigung des Alpenvorlandes sind.

Tatséichlich weht aber fast immer in Gipfelhohe cin syn-
optisch angetricbener Wind. so dass dic Zirkulation in der
Regel nicht symmetrisch und auch nicht geschlossen sein
wird. Durch diese Prozesse wird Luft aus der Grenzschicht
in eine Héhe beférdert. die fir das Flachland meist bereits
freic Atmosphire darstellt. Nachts findet ein umgekehrter
Prozess statt. wobei aber die Luft aus der freien Atmosphiire
nicht unbedingt bis zum Talboden hinunter gelangen muss.

Thermische Zirkulationen im Gebirge stellen also neben
frontalem Aufsteigen und Cumuluskonvektion einen wich-
tigen Mechanismus fiir den Austausch zwischen der Grenz-
schicht und der freien Atmosphire dar (siche auch Abschnitt
5-2). Wegen des tiglichen Pulsierens wurde von LUGAUER
und WINKLER (2005) fiir diesen Vorgang die Bezeich-
nung ..alpines Pumpen” (,alpine pumping”) vorgeschlagen.

Das Einstromen und die Hebung von feuchter Luft in den
Alpenraum ist an viclen Sommertagen in Satellitenbildern
durch einen Cumulussaum entlang des Alpensiidrands ein-
drucksvoll sichtbar (Abb. 3-8).
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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 grober praktischer
Bedeutung. da er den fithlbaren und latenten Wirmestrom
an der Gletscheroberfliche kontrolliert. die wiederum fiir
dic Ablation des Gletschers cine grobe Rolle spiclen. Auf
alpinen Gletschern betrigt die maximale Windgeschwin-
digkeit einige ms' und tritt nur 2 bis 3 m @iber der Oberfli-
che auf. Das Prandtl-Modell wurde fiir diesen Fall vielfach
kritisiert. da es die unrealistische Annahme eines héhen-
konstanten turbulenten Diffusionskoeffizienten A enthiilt,
der aber fiir die turbulenten Fliisse wichtig erscheint. Auch
diec Monin-Obukhov-Theorie ist fiir Hangwinde nicht sehr
geeignel. da das oberflichennahe Windmaximum mit der
Voraussetzung ecines vertikal konstanten Impulsflusses
unvercinbar ist. Eine Erweilerung der Prandil-Theoric fUr
variable K-Profile wurde von GRISOGONO und OERLE-
MANS (2001) vorgelegt und von OERLEMANS und GRI-
SOGONO (2002) auf den Gletscherwind angewendet.

Ein charakteristisches Phiinomen beim Gletscherwind
ist die Tatsache. dass die Temperatur einer schmelzenden
Schnee- oder Eisoberfliche auf 0 °C fixiert ist. Wenn die
Lufttemperatur tiber 0°C liegt. ist somit standig — auch
tagsiiber — die Voraussetzung fiir das Wehen des Gletscher-
winds gegeben. AuBerdem ist dic Temperatur der schmel-
zenden Unterlage héhenunabhéingig. wihrend die Umge-
bungsluft nach unten hin wirmer wird, Dadurch nimmt
der Temperaturunierschied zwischen Unterlage und freier
Talatmosphire nach unten deutlich zu. Das widerspricht der
Homogenititsannahme von Prandtl und auch der Annah-
me einer konstanten Ubertemperatur von Vergeiner. Wenn
zum Beispiel die Temperatur mit der Héhe um 0.6 K/100 m
abnimmt. veriindert sich der Temperaturunterschied um
3 K auf 500 m Hohenunierschied. GREULL und BOHM
(1998) verwerfen daher diec Annahme der lokal geschlosse-
nen Energiebilanz und erlauben eine Advektion. Man kann
erwarten, dass es im Verlauf ciner Gletscherwind-Strom-
linie zu einer Zunahme des nach unten gerichteten fiihl-
baren Wirmestroms kommt. und als Folge davon zu Be-
schleunigung und/oder Entrainment. AYALA et al. (2015)
zeigen, dass zusitzlich ein Entrainment-Term, der empi-
risch angepasst wird, erforderlich ist, um die beobachtete
Temperaturverteilung innerhalb der Gletscherwindschicht
korrekt zu beschreiben. Das Zusammenwirken von kiih-
lender Advektion und erwiirmendem Entrainment kann zu
cinem Temperaturminimum in einer mittleren Zone des
Gletschers fithren. Weiters ist zu beachten, dass in ei-
nem Tal mit einer Gletscherzunge durchaus oberhalb der
Gletscherwindschicht tagsiiber Taleimwind wehen kann.
was die Scherturbulenz und damit das Entrainment ver-
stiirkt.

Die Ablation von Gletschern wurde vielfach erfolgreich
mit der Temperatur in der freien Talatmosphire tiber dem

Gletscher statistisch modelliert (siche zum Beispiel HOCK
2005). ohne die Dynamik und Thermodynamik des Glet-
scherwindes aufzulosen. was aber eine Eichung mit Mess-
daten voraussetzt. Eine die Prozesse der Energiebilanz im
Detail beschreibende Theorie. die auch Einfliisse der Ande-
rung von beteiligten Parametern vorhersagen kénnte. fehlt
aber noch (HOCK 2003).

5.2 Spurenstofftransporte

Die thermisch angetricbenen Zirkulationen im Gebirge
und die besondere thermische Struktur in Gebirgstilern
haben groflen Einfluss auf die Transporte von Spuren-
stoffen. Dies betrifft Luftschadstoffe. aber auch Treib-
hausgase und natiirliche Spurcnstoffe wic insbesondere
Wasserdampfl, Wir kénnen zumindest folgende Prozesse
bezichungsweise Eigenheiten unterscheiden: 1. Verringer-
e Verdiinnung von im Tal emittierten Luftschadstoffen.
2. Transporte lings des Tals. insbesondere die Moglich-
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. 3. Vertikaltransport von Spurenstoffen
aus bodennahen Schichten in die freic Troposphiire durch
thermische Zirkulationen im Gebirge. Eine Reihe von in-
ternationalen Projekten haben sich schwerpunktmiifig
mit diesbeziiglichen 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 Alpentiilern

Es ist seit langem bekannt. dass der Lultmassenaustausch
in alpinen Tilern und Becken gegeniiber dem Flachland
herabgesetzt ist und somil dieselben Emissionen zu — un-
ter Umstinden erheblich — hoheren Immissionen fithren.
insbesondere in der kalten Jahreszeit. Die wichtigste Ursa-
che dafiir ist die in Abschnitt 2.4 diskutierte Ansammlung
von Kaltluft und damit verbunden stark stabile Schich-
tung in Tilern. Synoptische Winde setzen sich selten bis
in den Talgrund durch. und diec Windgeschwindigkeit zu-
folge der Talwindzirkulation ist meist deutlich schwiicher
als der Wind auberhalb des Gebirges. Zudem kann durch
den tagesperiodischen Wechsel der im Tal kanalisierten
Winde belastete Luft rezirkulieren, wobei die Hangwinde
nur einen durch die Stabilitit 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 erkliirt fiir den
Bereich Innsbruck im Winter nur rund 30% der Varianz;
wenn man jedoch die Konzeniration am Vorlag mil einbe-
zicht. steigt dieser Wert auf rund 70% (73 % nachts und
66% tags). Zudem ist die Frithspitze im Mittel um einen
Faktor 9 (!) héher als an einem Flachlandstandort siidlich
von Wien mit vergleichbaren Verkehrsemissionen.
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In den Jalren 2005 bis 2007 widmele sich das INTER-
REG-Projekt ALPNAP dem Thema Luftverschmutzung,
Verkehrskirm und Gesundheit im Alpenraum (http:/www.
alpnap.org). Das als Resultat des Projekts produzierte
Handbuch (HEIMANN et al. 2007) wird zur verticften
Beschiiftigung mit dieser Problematik empfohlen.

5.2.2 Vertikaltransport von Luftbeimengungen

Nichtliche Hangabwinde konnen frische Luft in belaste-
te Gebiete. zum Beispiel von Stidien, heranfithren. Die
Stadtklimatologie spricht hier von . Frischluftschneisen™.
Allerdings ist die Wirksamkeit dieses Prozesses in tiefen
Télern begrenzt. durch die zunchmende Stabilisierung
der Schichtung im Bercich des Talbodens. oder aber auch
durch dic mégliche Advektion von tagsiiber in héheren
Schichten akkumulierten oder grobriumig herangefiihrten
Schadstoffen. So kann zum Beispiel ozonbelastete Lufl
aus hoheren Schichten ins Tal gelangen (PREVOT et al.
2000b, SEIBERT ¢t al. 2000).

Umgekehrt wird entlang eines sonnenbeschienenen
Hanges schadstoffbelastete Luft vom Talboden in Regio-
nen mit sehr geringen Emissionen transportiert. Dies fithrt
insbesondere dazu, dass Spurenstoff-Messungen auf Berg-
observatorien relativ hiufig von Emissionen in den Télern
oder dem angrenzenden Flachland beeinflusst werden. Seit
den 1980er Jahren werden auf den alpinen Hochgebirgsob-
servatorien Sonnblick und Jungfraujoch (spéter auch auf
der Zugspitze bezichungsweise am Schneefernerhaus) in
zunehmendem Ausmal auch Spurenstoffbeobachtungen
durchgefiihrt. In den 1990er Jahren wurden im Projekt
ALPTRAC (WAGENBACH 2000) Spurenstoffe an hoch-
alpinen Standorten in der Luft und in der Schneedecke
untersucht, in der Erwartung, dort Hinlergrundbedingun-
gen vorzufinden. Es zeigte sich aber. dass relativ hiufig er-
héhte Konzentrationen von Wasserdampf, anthropogenem
Aerosol und anderen Grenzschichtiracern gefunden wur-
den. selbst an cinem Standort wie dem Jungfranjoch. das
auf rund 3500 m licgt und dessen unmittelbare Umgebung
stark vergletschert ist (GAGGLER et al. 1995, BALTEN-
SPERGER et al. 1997. SEIBERT ct al. 1998). Aus dem Ta-
gesverlaul mit einem Maximum am Nachmittag bis Abend
und dem bevorzugten Auftreten dieser Grenzschichttra-
cer unter weniger stabilen Verhéiltnissen geht hervor, dass
thermische Zirkulationen eine wesentliche Rolle dabei
spiclen. Auch wenn diese nicht bis zu den vergletscherten
Kidmmen reichen. bringen sie Grenzschichtluft doch so
weil in die Hohe, dass der restliche Transport durch den
synoptischen Wind und dynamische Hebung bewerkstel-
ligt werden kann. Allfillige Bildung konvektiver oder
auch dynamischer Hebungswolken erleichtert diesen Pro-
zess weiter (Abb. 3-9).

Diese Problematik machi 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 héchsten Gipfeln, nach
SEIBERT 1996,

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

Vertikale Transportprozesse durch thermische Zirkulation
in Gebirgen sind auch regional und moglicherweise global
von Bedeutung fiir den Austausch von Spurenstoffen und
Wasserdampf, unter Umstinden auch von fiithibarer Wir-
me. zwischen Grenzschicht und freier Atmosphiire. Dies
wurde zuerst fiir die Iberische Halbinsel (MILLAN et al.
1996. und andere Arbeiten des Autors) und Siidkalifornien
(LU und TURCO 1994) erkannt.

Im Alpenraum haben im Rahmen des bereits erwihnten
Projekts VOTALP FURGER et al. (2000) sowic PREVOT
et al. (2000a) festgestellt. dass Hangwinde wesentlich fiir
den Export von Luftschadstoffen in dic Atmosphiire iiber
den Bergkimmen sind. Im Nachfolgeprojckt CHAPOP
konnten HENNE et al. (2004) dies auch anhand von flug-
zeuggestiitzten Lidarmessungen anschaulich demonstric-
ren. Sie prigten auch den Begrifl des ..lopographic ven-
ting”. HENNE et al. (2005) konnten dann diese Effekte
auch in Radiosondendaten aus Payverne und Mailand als
Erhéhung der spezifischen Feuchte um bis zu einem Drittel
in der Schicht von 2500 bis 4000 m bei der Uberquerung
der Alpen nachweisen. SchlieBlich gelang WEIGEL et al.
(2007) im Kontext des Projekts MAP mittels ARPS-Simu-
lationen eine realistische numerische Reproduktion und
Quantifizierung dieses Phiinomens fiir das Leventina-Tal
siidlich des Gotthard-Passes. Ahnlich 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
cindrucksvoll demonstrieren (Abb. 3-10): in dieser Abbil-
dung ist auch erkennbar, dass dic Stabilititszunahme 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

Backscatter at 1064 nm, 24-Jan-2006 13:43:11 to 13:45:16 UTC
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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-Rilckstreunintensitit (relative Embheiten) aus emem nach unten schauvenden Lidar. Quelle: GOHM et al.
(2009}, dort als Abb. 3a und 7¢, Abb. 3a veremnfacht. Dank an A. Gohm fiir die modifizierte Version.

In jimgster Zeit wurden thermische Windsysteme und einer Hangkante gelegene Gebiiude erreichen (siche Abb.
ihr Einfluss auf Transporte von Luftbeimengungen an- 3-11b. Marke 2). Andererseits kanndie Aufwiirts-Refraktion
hand von LES-Simulation iiber idealisierier Topographie tagsiiber (Abb. 3-11a) in Kombination mit der Topografie
untersucht (siche SCHMIDLI und ROTUNNO 2010, bewirken. dass niiher gelegene Stellen (Marke 3) weniger
SCHMIDLI 2013, BURNS und CHEMEL 2014, LANG lirmbelastet sind als weiter entfernte (Marke 4).

et al. 2015, und darin enthaltene Zitate).
5.3 Lirmausbreitung

Larm ist in von Hauptverkchrsadern durchzogenen Alpen-
tilern ein besonderes Problem. Es wird nicht nur durch
riumliche Dringung von Verkehrsinfrastruktur (Schicne
und/oder Strabe) und Siedlungsgebiet verursacht. sondern
auch durch weitere topografische Aspekte verschiirft. Das
Projekt ALPNAP (2004 —2007) hat sich daher neben Fragen
der Schadstoffbelastung auch der Lirmbelastung 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. Zuniichst sind Orte mil direkter
Sichtverbindung zu Schallquellen — etwa vom Hang zum
Talboden — verstiirkt betroffen, da die Schallabsorption am
Boden bei Ausbreitung durch die freie Luft wegfillt. Dann
kommt es —wiec auch im Flachland — zu einer Advektion des
Schalls durch den Wind. verstirkt bei Inversionslagen, wel-
che eine Refraktion nach unten bewirken, Allerdings sind.
wic oben erklirt. Inversionen in Alpentiilern hiiufiger und
stiirker, Die Refraktion hiingt aber nicht nur von der Stabi-
litit. sondern anch vom Windgeschwindigkeitsprofil ab. Sie

ist besonders extrem in der diinnen, aber besonders stabilen 230, 51 Reemmatirotts DReciiung Vershideries Pk der
Larmausbreitung in alpiner Topografie (a) tags und (b) nachts.

u‘nd ‘f"ﬂn starker Sf::herung begrenzten _I_-langab“_'indsch?'clm Hellblaue Pfeile bezeichnen die Schallausbreitung, dunkelblaue
die einen Schallleiter darstellen kann ¢ihnlich einem Licht- Hangwinde. Man beachie insbesondere die Schallleitung in der
wellenleiter). Auch gegen den Wind breitet sich der Schall Hangabwindschicht zu einem scheinbar geschiitzt liegendem
so hangauf aus. und kann sogar scheinbar geschiitzt hinter Haus in (b). Aus HEIMANN et al. (2007), 8. 96-97.
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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 gelost. Numerische Simulationen
sind vor allem mit dem Problem konfrontiert. dass eine
grofie Breite von riumlichen Skalen miteinanderinteragiert.
Hangwinde sind cin Phiinomen, das nur mit hochaufge-
l6sten . Large-Eddv™-Modellen gut simuliert werden kann,
und ihr Resultat ist fiir alle gréberen Skalen entscheidend -
ein grofies Alpental oder gar die ganzen Alpen kinnen
aber nicht mit so hoher Auflésung simuliert werden. Ein-
fache Modelle dhnlich wie das Segelflug-Vorhersagemodell
ALPTHERM (LIECHTI und NEININGER 1994) werden
dadurch behindert. dass das Profil der statischen Stabilitiit
iiberall bekannt sein miisste. Die vorhandenen Messungen
reichen dafiir aber bei weitem nicht aus. Dies diirfte auch
die Entwicklung einer von ROTACH et al. (2014) zu Recht
geforderten Parametrisierung der Vertikaltransporte durch
thermische Zirkulationen iiber Gebirgen in grofiriumigen
Modellen erschweren.
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M. DORNINGER

Topografische und meteorologische Faktoren
fur 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 fiihren, wer
den diskutiert. Spezielle Geldandeformen, wie Mulden und Becken fordern die Ausbildung von Kaltluft-
seen, Form, Grobe und Hohenlage sind die entscheidenden Parameter. Die vorherrschende Luftmasse
bestimmt das grundlegende Potential des Temperaturminimums. Die Energiebilanz am Erdboden. auf
dic eine Schneeauflage besonders Einfluss nimmi, die Feuchte und dic Windstirke sind weilere bestim-
mende Faktoren. Minima von bis zu =50 °C und Tagesginge von 40 °C kénnen 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 svstem

which are discussed as well.

1 Einleitung

Die Zunahme der Temperatur mit der Héhe. sogenannte
Temperaturinversionen, stellen sehr stabile Verhiltnisse
in der Atmosphire dar. Luftpakete. welche, zum Beispiel
durch die erzwungene Uberstromung eines Hindernisses.
vertikal ansgelenkt werden, werden sofort wieder nach dem
Archimedischen Prinzip in ithr Ausgangsniveau zuriickge-
fiihrt.

Die Mechanismen, die zu Inversionen fithren. sind:

a) Aufgleiten von Warmluftmassen (Warmluftadvektion)
auf kiihlere Luftmassen oder — vice versa — durch Ein-
fMiefen von Kaltluftmassen (Kaltluftadvektion) und Ab-
heben der wiirmeren Luft in den unteren Atmosphiren-
schichten.

b) grobriumiges Absinken in einem Hochdruckgebiet,

c) niichtliche Ausstrahlung an der Erdoberfliche und so-
mit durch Abkiihlung der untersten Luftschichten.

Abb. 4-1 (a) bis (c) zeigen die drei Ty pen unterschiedlicher
Temperaturinversionen am Beispiel von Vertikalprofilen
der Temperatur und Taupunkttemperatur als Feuchtemal
aus Radiosondenaufstiegen. In Abb. 4-1 (a) findet sich eine
Frontfliche zwischen 900 und 950 hPa gekennzeichnet
durch eine Zunahme der Temperatur und Taupunktiempe-
ratur mit der Héhe. Abb. 4-1 (b) zeigt ein Beispiel fiir eine
Absinkinversion. In etwa 870 hPa nimmit die Temperatur
wiederum mit der Hohe stark zu bei gleichzeitiger Abnah-
me der Taupunkitemperatur., Meist ist dadurch auch die
Héhe der atmosphiirischen Grenzschicht definiert. Schluss-
endlich definieren die Profile von Abb. 4-1 (c) das Resultat
einer ungesidrien 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 inder
Naclht ausflicBen, wie auch der Westwind (entspricht dem
Talauswind bei Innsbruck) in den untersten Schichten des
Aufstieges anzeigt. Sie wird durch absinkende und damit
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Abb. 4-1: Radiosondenaufstiege von (a) Lindenberg fir den
15. Oktober 2015, 18 UTC, Frontfliche; (b) Minchen-Oberschleil3-
heim fiir den 3. Dezember 2015, 00 UTC, Absmkinversion und
(c) Inmsbruck-Flughafen ttir den 27. Dezember 2015, 03 UTC, Bo-
deninversion. Quelle: weatheruwyo.edu/upperair/sounding.html.

potentiell wirmere Luft aus der Atmosphiire ersetzt. kiithlt
neuerlich ab und der Talauswind kann weiter bestehen. In
ciner Mulde oder Becken, gegebenenfalls auch als Dolinen
(vom slawischen ..dolina” fiir Tal. Sinkhéhle) bezeichnet.
ist die Moglichkeit des Ausflusses nicht gegeben und die
Kaltluft kann die ganze Nacht weiter auskiihlen, Derart ge-
bildete Kaltluftseen zeichnen sich durch sehr tiefe Tempe-
ratlurminima, hohe Tagesgéinge und extreme Temperaturin-
versionen aus. Den physikalischen Prozessen, die zu diesen
Extremen fithren, ist der vorlicgende Artikel gewidmet,

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

2 Die Entdeckung extrem tiefer Temperaturminima in
Dolinen

Spezifische Untersuchungen der mikroklimatischen Bedin-
gungen in Dolinen kénnen bis in die 20er und 30er Jahre
des 20. Jahrhunderts zuriickverfolgt werden. Die ersten
Studien wurden von F. Ruttner, damaliger Leiter der Bio-
logischen Station Lunz am See in Niederdsterreich und W.
Schmidt, Professor am Institut fiir Meteorologic und Geo-
physik der Universitiit Wien und gleichzeitig Direktor der
Zentralanstalt fiir Meteorologie und Geody namik durchge-
Fiithrt. Unter threr Leitung wurde ein Messnetz bestehend
aus 13 Messstellen in der Region um Lunz am See zur
Bestimmung des Mikroklimas eingerichiet. Eine davon be-
fand sich auf der Gstettneralm, jener Doline, dic heute als
Griinloch bezeichnet wird. Das Griinloch liegt in den stei-
risch-niederdsterreichischen Kalkalpen am Diirrenstein-
platean siidwestlich des GroBen Hetzkogels (Abb. 4-2 (a)).
Der tiefste Punkt der annéihernd kreisformigen Doline liegt
auf 1270 m Sechohe. der Lechnersatiel als ticfstgelegener
Sattel liegt auf 1320 m. Die begrenzenden Berge erreichen
Héhen zwischen 1500 m und 1600 m. Der Dolinenboden
hat einen Durchmesser von rund 200 m mit cinem kleinen
Tiimpel von circa 5 m Durchmesser in der Mitte (Abb. 4-2
(b)). Die Hange sind bewaldet, Legfohren im unteren Be-
reich der Doline sind ein Indikator fiir die tiefen Tempe-
raturen in diesem Mikroklima. Der Dolinenboden ist mit
Grisern und krautigen Pflanzen bewachsen. Das Gebict
liegt im Bereich des Nordstaus und hat daher relativ hohe
Jahresniederschlagssummen von mehr als 2000 mm. In
niederschlagsreichen Winterhalbjahren kann die Schnee-
decke cine Michtigkeit von bis zu 4 m erreichen.

Bereits im ersten Winter von 1928/1929 wurden Tempe-
raturen von unter -43 °C gemessen. Diese Werte wurden
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b
Lighriersattel 1320m Jiis Angmboden 1410 m

Abb, 4-2: (a) Karte des Griinlochs und seiner néiheren Umgebung (aus Osterreichische Karte 1:30 000, Bundesamt fiir Fich- und Vermes-

sungswesen), (b) Foto vom Griinloch mit Blick nach Norden.

Jedoch angezweifelt und daher weitere Alkoholthermome-
ter zur Redundanzmessung im Griinloch angebracht. Die
extrem tiefen Minima bestitigten sich. RUTTNER (1931)
vergleicht die Temperaturverldufe wihrend einer Schén-
wetterperiode vom 19.-25. Jinner 1930 simtlicher Stati-
onen des Messnetzes. Deutlich hebt sich das Griinloch mit
den tiefen Minima und den hochsten Tagesgiingen von et-
was mehr als 25 °C von den anderen Stationen ab. Nach
drei Jahren wurden siimtliche Stationen des Messnetzes,

welche aus Thermohygrographen und mehreren Lufi- und
Bodenthermometern bestanden. wieder abgebaut. nur im
Griinloch wurde ein Minimumthermometer weitcrhin be-
tricben. welches in unregelmébigen Abstinden 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 =30 °C registriert, mit ei-
nem absoluten Minimum von -52.6 °C in der Periode vom

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

[Jahr | Tag | °C |
1928 2. VII. 8. XIL
4.0 36,0
241X, 1931 10, 11.
279 -44 8
215 31. 1L
-11.2 =232
26. X1. 8. XII.
-31.5 -39.5
1929 22 1932 19.11.
45,0 -52.6
4.1. 4. 111
=450 -18,0
4. 111. 20, IX.
248 -18.9
8.1V 1933 2al
-17.2 -40,7
3. VI 20.11.
=09 -49.5
5. VIII. 23101,
-8.0 =502
23.IX. 20, IV.
=226 -422
2. XII. 1934 1. 1.
-35.6 -49.2
1930 3 1L 6. 11
-48.0 -32.5
10. I1I. o, I11.
-19.6 -6.3
5.V 13TV,
-3.9 -23.3
15. VIL. N
=24 -3.6
1.IX, 26, VIII.
-9.5 -43.0
20.X, 1935 28. 11
224 -50,3

8. XIL 13. 1L

Jahr | Tag | °C

Jahr | Tag i ®€

1935 13.1IL 1939 2.1t
-40.0 -44.0
28 M1 4. 111
-26.2 -52.0
6.V 20, 111
-11.4 -47.9
16. V. LIV,
-10.0 -28.9
27.VL 1940 il
-3.9 -37.3
24, VIIL 1011
-49,1 -31,8
1936 11, 1L 7.1V,
-49.2 -30.9
17.1V. 10. XI1.
-84 -27.9
T 1941 18. L.
-94 -40,3
8. VIIL 2710
-16,5 -51,5
13X 25 .
-49.3 -48.5
1937 12. L 10. IV,
-27.5 -20.8
2. 111 1942 22,11
-51.7 -49.8
27.11L 30, 1.
-28.7 -38.7
1938 1211 20. TV,
-50,2 -17.9
30. 111 10. V.
43,0 -27.0
10. XIL 20. VL.
-28.2 -20.8
1939 3L 13. XL
-30.8
211
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19, Februar bis zum 4. Miirz 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
fiithren. Was sind die topografischen und meteorologischen
Faktoren. die den Lebenszyklus eines Kaltlultsees bestim-
men?

Frithere Untersuchungen befassten sich bereits mit den
verschicdenen Parametern, die fiir dic Ausbildung extre-
mer Minima verantworltlich sind. LAUSCHER (1937) un-
tersuchte das Strahlungsklima der Stationen im Messnetz
unter Beriicksichtigung der Sonnenbahnen und der natiir-
lichen Horizonte. SAUBERER und DIRMHIRN (1954,
1956) verwendeten Fesselballone. Pilotballone und Tem-
peraturmessungen an den Hingen. um die Vertikalprofile
der Temperatur und des Windes im Kaltluftsee des Griin-
loches und dariiber zu studieren. Im Winter 1960/1961 stat-
tete LITSCHAUER (1962) insgesamt 12 Dolinen (darunter
auch das Griinloch) und Becken unterschiedlicher Grafie
in Osterreich mit Thermographen und Minimumthermo-
metern aus und behandelte die Einfliissse des Volumens,
Seehéhe und Hangneigungen auf die Temperaturveriufe,

Es gibt cine Vielzahl von Dolinen in den ndrdlichen und
siidlichen Kalkalpen. Dolinen bilden sich bevorzugt in
kalksteinhaltigen Gebirgsstécken durch Lésungsprozesse,
wie auch zum Beispiel im Toten Gebirge. am Dachstein.
im Tennengebirge und auch im Steinernen Meer, wo sich
Deutschlands bekannteste Doline, der Funiensee, befindet.

(a)

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

Im Winter 2001/2002 wurden die Messungen im Griinloch
mit ciner Intensivmesskampagne wieder aufgenommen
(STEINACKER et al. 2007) und vom Institut fiir Meteo-
rologic und Geophysik der Universitit Wien jeden Winter
fortgefihrt. seit 2004 durchgehend iiber das ganze Jahr,
Die operationellen Stationen bestehen aus Hobo-Tempera-
tursensoren, Die Stationen sind strahlungsgeschiitzt aber
nicht zwangsbeliiftet. 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 Sechohe (Abb. 4-3 (b)) iiber dem Kaltluftsee des
Griinlochs. Die Station am Dolinenboden besteht aus drei
Sensoren, welche im Abstand von 1 bis 1.2 m an einer
Alustange montiert sind. Die dazugehtrigen Logger sind
in einem kleinen Schaltschrank direkt tiber dem Erdboden
angebracht. Die Elektronik der Logger wiirde bei den ext-
rem tiefen Temperaturen ausfallen und soll durch die iso-

{b) Ahornboden: Drei Temperatursensoren mit 2 m Abstand tber Grund.
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liecrende Schneedecke im Winter geschiitzt werden. Am
Ahornboden besteht die Station aus zwei bis drei Tempe-
ratursensoren aus Redundanzgriinden, welche in gleicher
Hohe auf 2.5 m angebracht sind. Aufgrund der exponierten
Lage des Ahornbodens wird der Schnee particll abgeweht,
sodass hier nicht die miichtigen Schneedecken des Griin-
lochs errcicht werden.

3 Topografische Faktoren

Fiir dic Temperaturverhiltnisse in ciner Doline oder Be-
cken sind topografische Faktoren wesentlich. Dazu zihlen
die Grifie und Form der Doline und die Hohenlage.

3.1 Griile und Form der Doline

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

4 o 1—sin’p (1
mit . der verminderten Ausstrahlung aufgrund der Hori-

zontiiberhéhung und A, der idealen Ausstrahlung bei frei-
em Horizont. Der Winkel 5 ist der Hohenwinkel, welcher

Tab. 4-2: Topografische Charakteristik der fiinf Dolinen aus Abb. 4-4.

fiir D1 aus direkten Messungen (nach WHITEMAN et al. 2004).

Seehihe des

D0 Griinloch 1270 54

D1 Seckopfalm 1368 26

D2 1393 7

D3 1381 19

D4 1372 22
1500

D1 D2/ D3 | D4 e

AT

;
J
(

E
£
2 /f
=]
T 1300 \\ | I L~ I
D
lmml.‘l 200 400 E00 Bo0 1000

Durchmesserin m

Abb. 4-4: Querschnitte durch die ttnf Dolinen. DO Griinloch,
D1 Seekopfalm, D2-D4 unbenannt. Linie fiir DO startet am
Lechnersattel (nach WHITEMAN et al. 2004).

Sattelhihe h des

“ Dolinenbodens (m) | tiefsten Sattels (m)

auf Sattelhihe (m)

im Realfall aufgrund der schr unterschiedlichen Kamm-
linienhdhe keine Konstante darstellt und fiir jeden Winkel-
abschnitt des Azimuts bestimmt werden muss.

WHITEMAN et al. (2004) haben Temperaturverliufe von
fiinf verschieden geformiten Dolinen in unmittelbarer Nihe
des Griinlochs verglichen. Die Dolinen liegen nur wenige
hundert Meter voneinander entfernt, zeichnen sich aber
gemilll Abb. 4-4 durch eine sehr unterschiedliche Geome-
tric aus. Withrend im Griinloch DO und der Seckopfalm
D1 noch ein deutlich ausgepriigter Dolinenboden gegeben
ist (..Pfannenform™). stellen die Dolinen D2-D4 typische
Trichterdolinen unterschiedlicher Tiefe dar. Tabelle 4-2
gibt wesentliche topografische Faktoren der Dolinen wider.
wic Sattelhéhe h, Durchmesser und Volumen bei dieser
Héhe und dem Sky-View-Faktor. Die Zeitreihen der Tem-
peratur der fiinf Dolinen und fiir ¢ine Hintergrundstation
am nahegelegenen Kleinen Hithnerkogel (Seehdhe: 1600
m) fiir mehrere aufeinanderfolgende Schénwettertage sind
in Abb. 4-5 dargestellt. Wiihrend sich in den Dolinen ty-
pische Tagesgiinge der Temperalur ausprigen, zeigl die
freigelegene Bergstation am Kleinen Hithnerkogel nur ge-
ringe nichi tagesbezogenen Schwankungen. In den Dolinen
Griinloch und Seekopfalm finden sich sehr dhnliche Mini-
ma bei vergleichbarem Sky-View-Faktor, obwohl sich die
Luftvolumina um mehr als den Faktor 10 unterscheiden.
WHITEMAN et al. (2004) schlichen daraus. dass der Sky-
View-Fakior das entscheidende topografische Merkmal
einer Doline darstellt. Andererseits darf das Volumen des
Kaltluftsees nicht zu klein werden, da sich sonst geringste

Sky-View-Faktoren firr DO, 122-134 nach LITSCHAUER (1962),

Luftvolumen bis
Hdéhe h in (m?)

Durchmesser Sky-View-

Faktor f,

7 000 000 0.91
250 550 000 0.88
45 2 700 ~0.7
75 19 300 ~).6
76 41 000 ~0.6
5
) o wrm’“’-‘"\qu P,
% e “M by ik
5 ~
E Ny k.;}ngv%
25 =y
" | NS |
1z oaq 12 o 12 o0 12 oo 12 oo 12
30. Now. 1. Dex 2. Dez. 3. Dez. 4. Dez. 5. Dez.
Zeit (LT}
— ) =Dl —— D2 =3 = =K

Abb. 4-5: Zeitreihen der Temperaturen an den tiefsten Punkten
der fiinf Dolinen und der Hintergundstation am Klemnen Hithner-
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 Temperatursensoeren im
Abstand von 1 m und die etwa 2 m miichtige Schneedecke,

Stérungen 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. Dic vertika-
len Wiinde der Schachtdoline Eisgrube in der Nihe des
Otschers (etwa 12 km Luftlinic vom Griinloch in §st-
licher Richtung) wurden im Sommer 2006 mit Tem-
peratursensoren im vertikalen Abstand von rund 1 m

Temperatur in Grad C

4] T T
12 12 12 12 12 12 12 12
Zeit (LT)
Almhiitte EG Im EG2Zm EG3m EG 4m EG5m
EG bm EG 7m EG Bm EG 9m EG 10m

Abb. 4-T; Zeitrethen der Temperatur vom 8. bis 15, September
2006 der Sensorlinie in der Eisgrube (EG) und bei der Almhiitte.
Abstiinde geben vertikale Entfernung vom Dolinengrund an.

an den Rindern der Doline und bei der Almhiitte auf dem
Plateau auf, Am Dolinengrund gibt es nur geringe Ta-
gesschwankungen. Ebenso verschiebt sich das Maximum
der Temperaturinversion. Withrend es normalerwiese in
der Nacht auftritt, wenn es in der Doline am kiltesten
ist. ist ¢s in der Eisgrube genau umgekehrt. Die stirkste
Inversion tritt zu Mittag auf, wenn es auf dem Platcau
am wirmsten ist. Zu diesem Zeitpunkt wurden auch die
stirksten Inversionen gemessen mit mehr als 1 K m,
starker als im Griinloch in den Nachtstunden.

3.2 Hihenlage

Generell nehmen die Temperaturen mit der Héhe ab.
Mit der dadurch bedinglen tieferen Ausgangstempe-
ratur wird das Auftreten tieferer Minima bei gleicher
Luftmassc ermoglicht. Zur Untersuchung dicses Effck-
les wurden im Winter 2007/2008 gemeinsam mit dem
Institut fiir Geographic und Raumforschung der Uni-
versitdt Graz finf Dolinen im Bereich des Dachstein-
gcbirges in unterschiedlichen Sechéhen mit Tempera-

ausgestattet. Dicse Doline, auf

1400 m Seehdhe gelegen. hat ei- 2.800 A

nen Durchmesser von 10 m und .

: : 2600 | HUK

cine Tiefe ebenfalls von 10 m. das

crgibt cinen Sky-View-Faktor von  _ 2400

0.2. Die Doline befindet sich auf = Pk

einem Plateau und wird im Win- 2 e

ter durch Schneeverwehungen % 2.000 MuE 2

fast vollstindig aufgefiilll. Die 3 x

mikroklimatischen Bedingungen i E—— ;

in der Doline bewirken, dass die 1.600 CBA \ aoicihnr e dereves

Schneedecke withrend des gesam- KT

ten Jahres nicht vollstindig abtaut. 1400 MIB

Abb. 4-6 zeigt die unteren drei 1200 il GRL
142 -11,1 91 77 -52 51 -47 -47 -27 -15 -14 -13 -05 -05 00

Temperatursensoren mit der noch
etwa 2 m miéchtigen Schneedecke.
Das Bild wurde am 31. Juli 2006
aufgenommen. Abb. 4-7 stellt die
verkehrte Welt™ der Eisgrube dar.
Die stirksten Tagesgiinge treten

trocken-isentroper Temperaturgradient in Grad C /100m
Abb, 4-8: Schematischer Héhenquerschnitt der Dolinen SSK Scheichenspitzkar, GBA Gralen-
bergalm, KTL Kuhntal, MIB Miesbodenalm, AWA Augstwiesenalm, GRL Griinloch: blaue
Dreiecke geben Bergspitzen an: HUK Hunerkogel, MUE Multereck, STZ, Stoderzinken: x-Achse:
Temperaturdifferenz bezogen aul GRL bei trocken-isentroper Temperaturschichtung.
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Abb. 4-9: Zeitrethen der Temperatur vom 10, bis 11. Februar 2008
der fiml Dolinen. GRL Grinloch, AWA Augstwiesenalm, MIB
Miesbodenalm, GBA Grafenbergalm, SSK Scheichenspitzkar.

tursensoren ausgestattet. Abb. 4-8 stellt schematisch
die Hohenlage der fiinf Dolinen und dem Griinloch dar.
Als Maximalabschiitzung der unterschiedlichen Aus-
gangstemperatur wird eine trocken-isentrope Schich-
tung angenommen, Unter dieser Annahme startet die
héchstgelegene Doline. das Scheichenspitzkar, mit einer
mehr als 10 °C tieferen Temperatur als das Griinloch. Dic
Temperaturverliufe fiir die Nacht vom 10. aufden 11. Feb-
ruar 2008 in Abb. 4-9 zeigen zuniichst. dass das Scheichen-
spitzkar als hochstgelegene Doline die tiefsten Tempera-
turen aufweist. allerdings wird der Kaltluftsee kurz nach
Mitternacht aufgrund des durchgreifenden Hohenwindes
ausgerdumt. Das Griinloch stellt sich in der ersten Nacht-
hiilfte als die wirmste Doline heraus und zwar um rund
10 °C wirmer als die hochstgelegene. Es kann daher eher
als Zufallbezeichnet werden. dassvom Griinlochdie tiefste
Jje gemessene Temperatur bekannt ist und dass es nicht an
deren spezifischen Eigenschaften lag. Andererseits [iihrt
dic exponicrte Lage hochgelegener Dolinen dazu, dass
der Kaltluftsee windanfilliger wird. Tatsichlich hat sich
wihrend des gesamien Winters 2007/2008 keine cinzige
storungsfreic Strahlungsnacht auf dem Scheichenspitz-
kar gefunden.
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4 Meteorologische Faktoren

4.1 Charakteristischer Temperaturverlauf wiihrend
einer Strahlungsnacht

Die Temperaturgiinge im Griinloch und am Ahornboden
sind in Abb. 4-10 (a. b) withrend einer Strahlungsnacht im
Sommer (28.-29. Juni 2011, links) und im Winter (23.-24.
Jianner 2010, rechts) gegeniibergestellt. Beiden Kurven ist
gemeinsam, dass dic Nachtlinge. selbst im Sommer. keinen
entscheidenden Faktor fiir das Temperaturminimum dar-
stellt. Um Mitternacht sind bereits 90 % (Sommer) bis 98
% (Winter) des Minimumwertes ausgehend vom Tagesma-
ximum erreicht. Die Tagesgiinge sind deutlich unterschied-
lich. Im Sommer betrigt er 19 °C im Winter 30 °C, typi-
sche Grobenordnungen fiir klare Niichte in der Doline. Am
Ahornboden auberhalb des Kaltluftsees sind die Tagesgin-
ge geringer. zwischen 5 °C (Winter) und 10 °C (Sommer).
Die sich bildende Kaltluft kann tber die Platcaurinder
abflichen und wird durch wirmere Luft aus der freien At-
mosphire ersetzt. Der Temperaturverlauf wihrend der Ab-
kiihlungsphase wird von DE WEKKER und WHITEMAN
(2004) als Exponentialfunktion der Form
T0)=(T,-T,)e “)sr, @)
angegeben. Mit 771) der Temperatur zum Zeitpunkt  in
°C, T, der Temperatur zum Zeitpunkt 1, dem Beginn der
Abkiithlungsphase in °C. f-1, Zeitperiode ab dem Beginn
der Abkiihlungsphase in Dezimalstunden, T der Zeitkon-
stante der Exponentialfunktion in Dezimalstunden. je-
ner Zeitperiode ab 7, bei der die Temperatur 63.2 % des
Tiefstwertes erreicht hat (=1-1/ex 100%) und 7, dem
asymptotischen Endwert der Funktion von Gleichung 1
fiir t = in °C, niherungsweise dic Minimumtempera-
tur. DE WEKKER und WHITEMAN (2004) fanden fiir
dic Zeitkonstante T Werte reichend von 3.1 Stunden fiir
Dolinen, tiber 3.3 bis 5 Stunden fiir Tiler, bis 6 Stunden
fiir flaches Terrain. Fiir das Griinloch geben sie fiir dic
schneelose Nacht vom 2. bis 3. Juni 2002 ¢inen Wert von
3.2 Stunden an.
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Abb. 4-10: Temperaturverliufe von Griinloch und Ahornboden filr (a) 28. bis 29. Jum 2011 (links) inklusive Verlauf der Taupunkttemperatur
und (b) 23. bis 24. Jinner 2010 (rechits). SA = Sonnenaufgang, SU = Sonnenuntergang.
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Fiir die Temperaturverliufe vom 28. bis 29. Juni 2011 (Abb.
4-10 (a) und vom 23. bis 24, Finner 2010 (Abb. 4-10 (b))
berechnen sich die Zeitkonstanten T zu 3.2 Stunden fiir den
sommerlichen Fall und bestitigen den Wert von DE WEK-
KER und WHITEMAN (2004), fiir den winterlichen Fall
licgt der Wert mit 2.8 Stunden deutlich darunter. Umge-
rechnet in eine mittlere Abkiihlungsrate tiber diese Zeit-
riume crgibt sich 3.4 K h' fiir den Sommer und ein mehr
als doppelt so hoher Wert mit 7 K Iv! fiir den Winter. Die
Inversionsstirken, bestimmt aus der Temperaturdifferenz
zwischen dem Griinloch und der Hintergrundstation am
Ahornboden. betragen rund 10 K im Sommer und 23 K im
Winter,

Dic Auflosung des Kaltluftsces unterscheidet sich ebenfalls
markant zwischen Sommer und Winter. Die Erwiirmung
am Dolinengrund setzt im Sommer bezogen auf den astro-
nomischen Sonnenaufgang spiter ein als im Winter (Abb.
4-10 (a. b)). Der Grund liegt in der unterschiedlichen Hori-
zontiiberhdhung. In norddstlicher Richtung. der Richtung
des Sonnenaufgangs im Sommer, befinden sich steilere
Flanken und eine um rund 100 m héhere Kammlinie als in
siidostlicher Richitung, der Richtung des Sonnenaufgangs
im Winter (Abb. 4-2 (a)). Der Temperaturanstieg erfolgt in
beiden Saisonen anndhernd lincar. allerdings deutlich ra-
scher und effektiver im Sommer. Im Winter wird ein Tem-
peraturanstieg von 27 K in 4.5 h beobachtet, das entspricht
cinem Temperaturanstieg von 6 K Ir', Im Sommer steigt die
Temperatur um 16 K in 1.5 h oder rund 10 K h'. Die Tem-
peraturfluktuationen wihrend des Tages im Sommerfall
sind ein Zeichen von reger konvektiver Aktivitit im Do-
linenbereich. Strahlungsniichte (klare Nichte), sind durch
geringe Bewolkung (maximal bis zu 1/8) und auch geringer
Windgeschwindigkeit oberhalb des Kaltluftsees gekenn-
zeichnet. Dicse Parameter ermoglichen eine stérungsfreic
Ausbildung des Kaltluftsees. Eine subjektive Auswertung
der Temperaturverliufe in der Doline iiber sicbencinhalb
Jahre ergibt an circa 10 % aller Tage eine ungestérie Strah-
lungsnacht. Eine Héufung findet sich im Sommer und
Herbst, wenn stabile Hochdruckwetterlagen cine Seric von
klaren Nichten bewirken.

4.2 Die Rolle der Luftmasse

Einer der wichtigsien Parameter zur Ausbildung extrem
tiefer Temperaturminima ist die vorherrschende Luftmas-
se. Typischerweise wird die Luftmasse durch die dqui-
valentpotentielle Temperatur &, in der 850 hPa-Fliche
charakterisiert. &, wurde aus den Radiosondenaufstiegen
von Wien (00 UTC) und Linz (03 UTC) extrahieri. Wien
liegt rund 100km in nordéstlicher Richtung. Linz liegt
ctwa 75km in nordwestlicher Richtung vom Griinloch ent-
fernt. In Abb. 4-11 ist die Minimumtemperatur im Griin-
loch gegen &, aufgetragen. Es wurden 141 klare Nichte
ausgewihlt. 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
iiber Wien und Linz als repriisentativ fiir das dazwischen-
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Abb. 4-11: Minimumtemperatur T, im Grinloch in Abhin-
gigkeit der dquivalentpotentiellen Temperatur &, fiir 141 Strah-
lungsniichte stratifiziert nach Winter- und Sommerhalbjahr, &,
aus 850 hPa-Niveau der Radiosondenaufstiege Wien (00 UTC)
und Linz (03 UTC) bestimmt. Regressionsgeraden und Korrela-
tionskoeffizienten »» Wien Sommer: 7, =042 &, - 137, r= 0,85
Linz Sommer: T, = 045 &, - 147, »= 0,86, Wien Winter: T, =
1.14 &, - 356, r= 0,88, Linz Winter: T, = 1.14 &, - 338, = 0,87,
Entfernungen: Griinloch-Linz 75 km, Grinloch-Wien 100 km.

liegende Griinloch angesehen werden konnen. Bei einer
weiteren Unterteilung in ein Sommer- und Winterhalbjahr
treten deutliche Unterschiede zwischen den Jahreszeiten
zu Tage. Die Abhéingigkeit des Temperaturminimums von
der Luftmasse ist im Sommer geringer als im Winter (etwa
0.4 °C K' im Sommer gegen 1.1°C K' im Winter). Dies
weist darauf hin, dass auch andere Faktoren neben der
Luftmasse cine enischeidende Rolle fiir das Temperatur-
minimum spielen. wie zum Beispiel der Bodenwirme-
strom oder die Luftfeuchte. Eine spezielle Rolle nimmt
dic Schneedecke cin. Durch ihre isolicrende Wirkung
dem Boden gegeniiber und der Wirkung als (fast) perfek-
ter schwarzer Strahler im langwelligen Bereich gewinnt
die vorherrschende Luftmasse an Bedeutung [iir das Mi-
nimum, In einem Temperaturbereich der Luftmasse zwi-
schen 290 K und 295 K kénnen Minima zwischen -15°C
und -35°C auftreten, abhingig davon, ob eine Schneede-
cke vorhanden ist oder nicht. Besonders im Spitherbst tre-
ten Fiille von energiearmer Luftmasse in Kombination mit
fehlender Schneedecke auf,

Die hochsten Minima tibersteigen in keinem Fall einer kla-
ren Nacht der gesamien Datenreihe 5°C. Selbst bei tropi-
schen Luftmassen mit einem &, von mehr als 330 K und
cinem Tageshochstwert 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 &, von unter 280 K auf. Eine Extrapolation
der Regressionsgerade des Winterhalbjahres von Abb. 4-11
bis zu den fritheren Minima von unter -30°C ergibt ein &,
von rund 270 K. Es stellt sich die Frage. ob aufgrund der
Luftmasse. derart tiefe Minima theoretisch wieder erreich-
bar wéren, insofern, als die aktuelle Datenreihe seit Winter
2001/2002 _nur” einen Tiefstwert von -47.1°C ausweist.
Um diese Frage zu beantworten, wurde &, der 00 UTC-
Radiosondenaufstiege von Wien der Winter 2001/2002 bis
2015/2016 nach Wertenunter 275 K ausgewertet. Insgesamt
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trat dieser Fall in 35 Nichten auf. mit dem absoluten Mini-
mum von 267.6 K am 3. Februar 2012. Derarl energiearme
Luftmassen sind mit dem Ausbruch arktischer Luftmas-
sen verbunden, welche vor allem in den letzten Jahren nur
mehr selten stattgefunden haben. In 27 Fillen herrschien
keine idealen Witterungsbedingungen. Aus den gemesse-
nen Temperaturverlinfen wihrend dieser Nichte kann
geschlossen werden, dass entweder Wind oder ticfe Be-
wolkung die Ausbildung tiefer Minima verhindert haben.
Technische Probleme mit den Sensoren haben in 5 Fillen
eine Messung verhindert. In 2 Fillen waren die Sensoren
eingeschneit. Nur ein Fall wurde tatsichlich erfasst. Mit
anderen Worien: Theoretisch sind auch heute noch Tempe-
raturminima von an oder unter -30 °C méglich, wenn die
Witterungsbedingungen cine klare und ruhige Strahlungs-
nacht zulassen.

4.3 Die Energiebilanz des Erdbodens

Der Erdboden ist die wichtigstc Fliche fiir Energicum-
wandlungen. Die Energiebilanz an der Erdoberfliche
schreibt sich zu:

Os+0,+0,+0,=0 3)

mit Q; der Nettostrahlungsbilanz, Q,, dem fiihlbaren Wiir-
mestrom. O, dem latenten Wirmestrom und @, dem Bo-
denwirmestrom, simtliche Grobenin W m?, In Gleichung 3
wurde der Wirmetransport durch den Niederschlag ver-
nachlissigt. da nur Fille von klaren Niichten betrachtet wer-
den. Ferner ist bei schmelzender Schneedecke noch ein
Term zur Phasenumwandlung von der festen auf die fliis-
sige Phase zu beriicksichtigen. Die Nettostrahlungsbilanz
besteht aus folgenden Komponenten:

Oi=Kl+kT+Ll+LT ()

mit K + der kurzwelligen Einstrahlung (Globalsirahlung =
Solarstrahlungund diffuse Strahlung), K Tderkurzwelligen
reflcktierten Strahlung, L 4 der langwelligen Einstrahlung
der Atmosphiire und L T der langwelligen Ausstrahlung der
Erdoberfliche, sdamtliche Gréfien in W m”. Es sei erwiihnt,
dass an dieser Stelle nicht auf das SchlieBbungsproblem der
Energicbilanzgleichung eingegangen wird. Hier wird auf
die Fachliteratur (zum Beispicl FOKEN 2008) verwiesen,

Die kurzwellige Strahlungsbilanz besteht aus der cinfal-
lenden Globalstrahlung und der durch die Albedo definier-
ten reflektierten Solarstrahlung vom Boden. Die Albedo in
der Doline ist groBen jahreszeitlichen Schwankungen un-
terworfen. Im Sommer bei grasbedecktem Dolinenboden
betrigt 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 licgt zwischen 0.35 und 0,65, abhingig vom Ver-
schmutzungsgrad. Ein Spezifikum ergibt sich aufgrund der
bewaldeten Hiinge fiir Dolinen unterhalb der Baumgrenze,
Nadelwald hat eine geringe Albedo von 0.1 bis 0.15. Die
Besonderheit liegt im Winterhalbjahr, wenn die schneefrei-

en Biume mit dem schneebedeckten Boden eine Albedo
von 0.2 bis 0.35 aufweisen und damit deutlich unter jener
ciner offenen Schneedecke liegen. Samitliche Albedowerte
sind HARTMANN (1994) entnommen. Die aus den stark
unterschiedlichen Albedowerten entstechenden Effekie sind
in Kapitel 5 beschrieben.

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

Die turbulenten Flisse fihlbarer und latenter Warme lie-
fern in der Nacht kaum nennenswerte Beitriige zur Ener-
gicbilanz. Die Luft ist dermaben stabil geschichtet, dass
simtliche vertikalen Fliisse unterbunden werden. Durch
die groben Mengen an Tau oder Reif. die sich withrend der
Nacht bilden, wird mit Einsetzen der kurzwelligen Ein-
strahlung am Morgen zunéichst ein grofer Anteil in latente
Wirme umgewandelt und erst danach steigt der Anteil des
fiihlbaren Wiarmeflusses. Bei schneefreiem Boden halten
die starken turbulenten Fliisse wiihrend des Tages an. mit
cinem hohen Anteil des latenten Wirmeflusses aufgrund
des feuchten Untergrundes. Bei Schneelage bleiben die
turbulenten  Wirmestréme durchwegs gering. Gemil
Gleichung 3 hiingen die turbulenten Flilsse von der Net-
tostrahlungsbilanz. dem Bodemviirmestrom und nicht zu-
letzt vom Bowen-Ratio, dem Verhiiltnis des fithlbaren zum
latenten Wiirmefluss. ab. Die unterschiedliche Bestrahlung
der Hinge wiihrend des Tagesverlaufs fiihrt daher zu stark
variierenden turbulenten Fliissen (zum Beispiel ZARDI
und WHITEMAN 2013). Besonders stark priigt sich der
Unterschicd Dolinenboden zu den Hingen wieder im Win-
ler aus.

Der Bodenwiirmestrom hiingt vom Temperaturgradienten
im Boden ab. Als Proportionalitiitsfaktor dient der molcku-
lare Wiirmeleitungskoeffizient £ in W m™" K

Oy = _Aﬂ
dz

)

A variiert nach Bodentyp iiber mehrere Grobenordnungen
beginnend bei Neuschnee mit 0,03 (dhnlich ruhender Luft
von ,024) iiber Altschnee mit 0.5 bis zu feuchten Boden
mit 1 bis 3 W m! K' je nach Bodenart und Feuchtegehalt.
Der Bodenwiirmestrom ist an Strahlungstagen bei schnee-
freien Untergrund typischerweise in den Boden gerichtet
bei Nacht umgekehrt. Neuschnee wirkt wie ein idealer Iso-
lator. der Bodenwiirmestrom in der Schneedecke geht ge-
gen Null. Dartiber hinaus hiilt der Bodenwiirmestrom im
Boden selbst zur Bodenoberfliche hin an und édndert 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 Schneeschiichten
immer wieder beobachtet werden konnte. Dadurch wer-
den Bodenorganismen gegen die extrem tiefen Minima ge-
schiitzt. Dem Bodenwirmestrom bei Schneelage wird in
der Literatur nur geringe Bedeutung beigemessen. Eine Ab-
schiitzung fiir Altschnee mit ciner Schneehéhe von 50 cm
und ciner Minimumtemperatur der Luft von 25 °C. wic sic
im Friibjahr im Griinloch durchaus auftritt. ergibt fir @,
cinen Wert von 25 W m, Tatsichlich haben SENSOY et al.
(20006) gerzeigl. dass der Bodenwiirmestrom bis zu 50 % der
Energicbilanz ciner Schneedecke von rund 50 cm Héhe im
Mittel iiber 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 H,O-Molekiile duferst strahlungs-
wirksam und verstiirken dic langwellige Einstrahlung L .
zum zweilen kommt es bei Erreichen der Taupunkitem-
peratur in der Doline zur Nebelbildung, wodurch Kon-
densationswirme freigesetzt wird. auberdem verstirken
Wassertropfchen L 4 und zum dritten wird bei Tau- oder
Reifbildung dic Kondensations- oder Sublimationswiirme
direkt am Boden freigesetzt. andererseits wird durch das
Absetzen von Tau und Reif der Feuchtegehalt der Luft ver-
ringert und L ¥ reduziert.

4.4.1 Anteil der Luftfeuchte an der langwelligen Strah-
lungshilanz

Die ecinfallende langwellige Strahlung aus dem oberen
Halbraum der Atmosphiire (vielfach als Gegenstrahlung
bezeichnet) hingt nach dem Stefan-Boltzmann-Gesetz nur
von der Temperatur und der Emissivitét ab. Im komplexen
Terrain wird ein Teil des Halbraumes jedoch durch die Ho-
rizontitberhéhung abgedeckt. Die Abschirmung in % des
gesamten Halbranmes wird von LITSCHAUER. (1962) mit
9.9 % fiir das Griinloch angegeben. Der Anteil der freien
Himmelssicht (Sky-View-Faktor) f, betrigt 90.1 %. Die ge-
samte langwellige Einstrahlung setzt sich aus zwei Antei-
len zusammen (zum Beispiel WHITEMAN et al. 2007):

e “jA +Ly= }'.CJEJ: +(I —f :IJ‘E‘_MT;: (6)

mit [ der langwelligen Einstrahlung in I'm ™, L, Anteil
Atmosphiire, £, Anteil Hinge. f, dem Sky-View-Faktor.
o der Stefan-Boltzmann-Konstanten in W'm~* K7, &, der
Emissivitil der Atmosphire, 7, der mittleren effektiven
Strahlungstemperatur der Atmosphiire in K, &; der Emissi-
vitit der Hinge und 7}; der mittleren Strahlungstemperatur

der Hiinge in K.
Der Anteil L7, der langwelligen Einstrahlung fiir wolken-
losen Himmel kann mit der empirischen Angstrém Formel

abgeschiitzi werden zu;

L, .= 0T4(0,790-0,174:107%) (7
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Abb. 4-12: Langwellige Finstrahlungskomponenten 1| abge-
schiitzt nach Gleichungen 7 und 8 fir bedeckten Himmel, feuchte
Atmosphiire und trockene Atmosphire fiir den 23, bis 24, Janner
2010,

mit L‘T}.HH der langwelligen Einstrahlung bei wolkenlosem
Himmel, 7;; der Stationstemperatur in 2 m in X und e dem
Partialdruck des Wasserdamples in /zPa. Bei vollstindig be-
wolkten Himmel mit niedrigen Wolken oder Nebel, kann
in guter Niherung davon ausgegangen werden. dass die
Temperatur der Wolkenuntergrenze der gemessenen Tau-
punkitemperatur an der Station in 2 m Héhe entspricht,
Bei Bodennebel sind Taupunkttemperatur und Temperatur
gleich. Wassertropfchen emittieren langwellige Strahlung
nahezu als Schwarzer Kérper. Die Emission einer tieflic-
genden Wolken- oder Nebelschicht kann mit

Lasn= O—T;,Sr (8)

grob angenihert werden. mit I, der langwelligen Ein-
strahlung bei bedecktem Himmel und 7', der an der Sta-
tion in 2 m Hohe gemessenen Taupunkttemperatur 7, in K
In Abb. 4-10 (a) ist neben dem Temperaturverlauf fir den
28.-29. Juni 2011 auch der Verlauf von 7}, dargestellt. 7
zeigt zwel markante Maxima. eines am frithen Abend und
cin zweites am frithen Morgen. Wie bereits erwihnt, stel-
len der immer feuchte Boden des Griinlochs und der kleine
Tiimpel eine dauerhaflte Feuchtequelle dar. Mit Erschlaffen
der Konvektion am Abend werden die durch Verdunstung
vom Boden stindig mit Feuchte versorgten Luftmassen
nicht mehr aus der Doline beférdert und es kommt zu cinem
stiindig weiteren Anfeuchten der Luft (etwa zwischen 1800
und 1900 LT), bis endlich Séttigung erreicht ist. Es beginnt
sich Tau abzusetzen, was den Taupunkt mit der Lufttempe-
ratur fallen Lisst. Am frithen Morgen. wenn die Temperatur
zu steigen beginnt, setzt sofort wieder Verdunstung ein.
was wiederum einen Anstieg des Taupunkies zur Folge hat.
bis schlussendlich die einsetzende Konvektion die feuchte
Luft aus der Doline beférdert und der Taupunkt schlagar-
tig zuriickgehi. Die aus den Niherungsformeln 7 und 8 ge-
wonnen Kurven sind in Abb. 4-12 fiir denselben Zeitraum
dargestellt. Eine dritte Kurve ist fiir den Fall trockener
Atmosphiire (e = 0 hPa) gezeichnet, um den Einfluss des
Wasserdampfes an der langwelligen Einstrahlung abschiit-
zen zu konnen. Bei einem mittleren Partialdruck des Was-
serdampfes von 7.4 hPa betrigt der mittlere Unterschied
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in der langwelligen Einstrahlung zwischen trockener und
feuchter Atmosphiire rund 28 W m” oder 12 %. Bedeutend
stiarker wird die langwellige Einstrahlung wenn Kondensat
(Wolken- oder Nebeltropfchen) auftritt. Im Miitel ist eine
Zunahme um 66 W m” oder knapp 29 % zu verzeichnen.
Allerdings gilt Gleichung 8 fiir eine kompakie Wolkende-
cke oder dichten Nebel — mit anderen Worten: fiir ein op-
tisch dickes Medium. Im Grinloch wird meist nur cine fla-
che und wenig dichte Nebelschicht beobachtet. Es ist daher
anzunchmen, dass dic reale langwellige Einstrahlung zwi-
schen den Kurven der feuchten Atmosphiire und bedeck-
tem Himmel zu liegen kommt. HOCH und WHITEMAN
(2010) haben die langwellige Einstrahlung im Meteor Cra-
ter fiir einen Oktobertag gemessen (wolkenloser Tag) und
finden Werte zwischen 245 und 270 W m?. dhnlich den hier
abgeschiitzien,

4.4.2 Effekt der freigesetzten latenten Wiirme

Tau- bezichungsweise Reifbildung setzt Kondensations-
bezichungsweise Sublimationswiirme — die latente Wirme
- frei und vermindert die Abkiihlung. Der Effekt kann als
Abkiihlungsverhiltnis angegeben werden (WHITEMAN
ctal. 2007):;

=7, Lam
dTﬁ'ﬂmI I + £y :i;'

mit & Temperaturinderung ohne Kondensation in K,
dl ., Temperaturinderung bei Auftreten von Kondensa-
tion (Sublimation) in K, /. Kondensations- (Sublimations-)
wirme in J kg', ¢, spezifische Wirme in J kg' K und m,
Sattigungsmischungsverhiltnis in kg kg'. Abb. 4-13 zeigt
das Abkiihlungsverhiltnis fiir Sittigung iiber Wasser und
tiber Eis, Bei einer Temperatur von unter -20 °C reduziert
Sublimation die Abkiihlung um rund 15 %. bei 0 °C betriigt
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 Abkiihlungsphase
erreicht. Die Bildung von Nebel oder tiefen Stratus setzt ein

1
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Abb. 4-13: Anderung des Abkuhlungsverhilinisses dTdT,,,, als
Funktion der Temperatur filr Wasser und Eis (nach WHITEMAN
et al. 2007).

und es wird weitere latente Wiirme lreigesetzt. Trotzdem
werden Tagesgiinge von 20 bis 30 °C beobachtet und der
Taupunkt sinkt um mehr als 10 °C ab. einem Wert. der weit
iiber den iiblichen Taupunkiabsenkungen wihrend einer
Strahlungsnacht in der Ebenc liegt. Damit diesc Minima
erreicht werden kénnen. muss die langwellige Strahlungs-
divergenz die ganze Nacht wirken kénnen. Dazu darf der
Nebel optisch nicht zu dick werden.

4.4.3 Mechanismen zur Feuchteabsenkung in der Do-
linenatmosphiire

ZANGL (2005) hat in einer numerischen Studie gezeigt.
dass die Entfernung der Feuchte aus der Dolinenatmosphi-
re von entscheidender Bedeutung zur Erreichung der be-
obachteten tiefen Minima darstellt. Folgende Mechanismen
zur Reduzierung der Feuchte kénnen identifiziert werden.
Man beachie, dass in der Doline absolut stabile Verhilinis-
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

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 hillt damit den Wasserdampftransport aufrecht.
Es crfolgt cine Abtrocknung der Dolinenatmosphire. Die
Effektivitiit dieser Kondensations- und Resublimationspro-
zesse wird iiber den Transport cines Fliissigwasseriquiva-
lents in kg s, welches pro m* Fliche ausfillt, ausgedriickt.
Bezogen aufl die Dichte des Wasserdampfes bekommt diese
Grobe die Einheit einer Geschwindigkeit., mit der die Was-
sersdule anwiichst (v, ). Nach WHITEMAN et al. (2007)

Argui

lantet die Gleichung:

V= My (10)
¥ qul meA.*af

mit M, der Wassermasse in kg, welche aus der Dolinenat-
mosphire durch diesen Prozess entfernt wird. p der Luft-
dichte in kg m™. m;, dem Mischungsverhiltnis der Dolinen-
atmosphiire unterhalb des niedrigsten Sattels in kg kg, 4,
horizontale Querschnittsfliche des unteren Dolinenberei-
ches im m?, Ar Dauer des Wasserdampfflusses in s. Unter
der Annahme von 3 g kg fir das Mischungsverhiiltnis und
ciner Nachtdauer von 10 Stunden haben WHITEMAN et
al. (2007) v;,,, mit 0,0004 bis 0.0006 m s* abgeschatzt. Das
entspricht einem fdquivalenten Wassergehalt von 0,044 bis
0.061 mm.

4.4.3.2 Deposition von Nebel- und Wolkentripfchen

In vielen klaren Nichten kommt es im Griinloch zur Bil-
dung von Nebel oder tiefem Stratus, Dic (stationiire) Sink-
geschwindigkeit dieser Tropfchen vy, ist nach der Stokes-
schen Gleichung definiert zu:
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zr!g[p!.’muf = P)

o ~ =k (1)

Viona = —
mit » dem Trépfchenradius in m. g der Erdbeschleunigung in
m s, ;... der Dichte des Kondensats in kg m?, p der Luft-
dichte. » der dynamischen Viskositit in kg m's”. Unter der
Annahme. dass sich die entsprechenden Dichten wihrend
ciner Nacht nicht stark dndern werden. ist die Sinkgeschwin-
digkeit proportional zum Quadrat des Tropfchenradius™ mit
k= 1.3=10° m"s", Bei cinem Tropfchendurchmesser von 5 pm
ergibt sich eine Sinkgeschwindigkeit von 0.00325 m s und
das Tropfchen fallt 11.7 m h”' oder 117 m withrend einer zehn-
stitndigen Nacht. Unter der Annahme einer Dichie des Nebel-
WASSETS Py, von 0.1 g m” ergibt das 11.7 g Wasser pro m’,
welches dem Boden zugefiihrt wird oder 0.0117 mm.

4.4.3.3 Heterogene Eisnukleation

Einen besonders effektiven Prozess. um die Feuchte in der
Dolinenatmosphiire zu reduzieren, stellt die heterogene Eis-
nukleation, welche etwa bei -10 °C einsetzt, dar. Durch den
geringeren Sittigungsdampfdruck iber Eis gegeniiber fliis-
sigem Wasser sublimiert Wasserdampf an dem Eiskristall
an, withrend der unterkiihlte Wassertropfen sich damit in
untersittigter Umgebung befindet und bereits wieder ver-
dunstet (Bergeron-Findeisen-Prozess). Je nach Kristalltyp
betrigt die Fallgeschwindigkeit des Eiskristalls zwischen
0,25 und 0.60 m s'. Durch Akkretion von unterkiihlten
Wassertropfchen withrend des Fallens steigt diese auf bis
zu 1 ms” an, Das Eiskristall bendtigt nur 120 bis 480 s, um
die gesamte Dolinenatmosphiire durchzufallen.

5. Extreme Tagesgiinge

Im Gegensatz zu grofen Becken. wo Kaltluftseen und da-
mit Temperaturinversionen oft mehrere Tage bis zu Wochen
bei geringen Tagesgiingen bestehen kinnen, wird der Kalt-
luftsee im Griinloch selbst im Winterhalbjahr regelmibig
ausgeriumt. Dic tiefstchende Sonne im Winter verursacht
eine differentielle Erwirmung der bewaldeten Dolinenhiin-
ge. Der daraus folgende horizontale Temperaturgradient
fithrt entsprechend des Zitkulationssatzes zu einer ther-
misch induzierten Querzirkulation. Diese reicht aus, um
den gesamien Kaltluftsee auszuriiumen und ein hdheres 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 iibergeordneten
Wind in Richtung des horizontalen Temperaturgradienien
in der Doline tiber der primér induzierten Zelle noch eine
zweite entgegenroticrende Zelle ausbildet und die primiire
Zelle verstirkl, Dariiber hinaus ergaben ihre Studien. dass
bei einer Beckengrofie von 5 bis 20 km Durchmesser. der
sich auspriigende Temperaturgradient nicht mehr ausreichi.
um die Kaltluft auszurinmen.

Im Griinloch konnten mar wenige Ereignisse analysiert
werden. an denen der Kaltluftsee tiber mehrere Tage beste-
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Abb.4-14: Tagesgéinge (T, -7, )der Dolinen: GRL Griinloch, MIB

Miesboden, GBA Grafenbergalm, AWA Augstwiesenalm und
SSK Scheichenspitzkar fir die Periode 7. bis 15. Februar 2008.

hen blieb, bevorzugt nach einem Schneefallereignis, wenn
die Wiilder voriibergehend schneebedeck! waren. Obwohl
am zweiten Tag die Abkiihlung von einem tieferen Werl
startet, wird das Minimum der Vornacht nicht unterschrit-
ten. Die vorherrschende Luftmasse begrenzi das entspre-
chend mogliche Minimum.

Ein Vergleich der Tagesgiinge fiir die Dolinen von Abb. 4-8
wird in Abbildung 4-14 fir mehrere Strahlungsnichte ei-
ner Woche im Februar 2008 prisentiert. Die tiefste Doline
Augstwiesenalm (AWA) erfiihrt die geringsten Tagesgiinge
von rund 25 *C. Die Dolinen Griinloch (GRL). Grafenberg-
alm (GBA) und Scheichenspitzkar (SSK) liegen eng bei-
sammen mit Tagesgingen von 30 bis 35 °C. Am 12. und 13
Februar hat aufkommender Wind eine ungestérte Strah-
lungsnacht auf dem Scheichenspitzkar verhindert. daher
die geringeren Tagesginge. In der Doline am Miesboden
wurden die extremsten Tagesginge mit zum Teil mehr als
40 °C verzeichnet. Der Grund licgt nicht in tieferen Minima
aber in héheren Maxima durch Féhn verursacht. An meh-
reren aufeinanderfolgenden Tagen konnte sich wihrend des
Tages die Féhnluft in der Doline etablieren und fiihrte zu
hoheren Maxima. am Abend ist der Fohn eingeschlafen und
die Luft konntc ungestért auskiihlen,

contour levels = 25m
500m

Abb. 4-15: Positionen der Temperaturlogger im Griinloch (SW-
Linie und SE-Linie) sowie Positionen der Wetterstationen W1
(Grinlochboden), W2 Lechnersattel und W3 Klemer Hithner-
kogel (nach DORNINGER et al. 2007).
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Abb, 4-16: Beispiele von Kaltluftseeentwicklungen unter verschiedenen meteorologischen Einfliissen extrahiert von den Zeitreihen der
Temperatursensoren in verschiedenen Hohen: a) ungestérte Entwicklung, b) spite Entwicklung, ¢) verfrithte Auflasung, d) dynamische
Durchmischung, ¢) obere Stérung, 1) untere Storung, g) schichtweise Erosion, h) Kaltluftfenster.(nach DORNINGER et al., 2007).

6 Einfluss meteorologischer Effekte auf den ,,Lebens-
zyklus® von Kaltluftseen

Dic Entwicklung des Kaltluftsees in Dolinen ist eng mit
den vorherrschenden meteorologischen Gegebenheiten
verbunden. Wiihrend einer Feldmesskampagne im Griin-
loch vom 17. Oktober 2001 bis zum 4. Juni 2002 wurde cin
Messnetz. bestehend aus insgesamt 60 Temperaturloggern.
in der Doline und der niiheren Umgebung installiert. Die
Messkampagne gipfelle in einer Iniensivmesskampagne
vom 2. bis 4. Juni 2002 mit zusitzlichen Wetterstationen,
3D-Windsensoren und dem Betrich von Fesselballonson-
den. Details zu dieser Kampagne finden sich in STEIN-
ACKER et al. (2007).

In DORNINGER et al. (2011) wurden dic Temperaturver-
ldufe der fiir diese Untersuchung verwendeten Sensoren
(Abbildung 4-15) kategorisiert und acht charakieristische
..Lebenszyklen™ von Kaltluftseen definiert. Abbildung 4-16
zeigt spezifische Beispiele der einzelnen Kategorien.
a) Ungestorte Entwicklung. Abb. 4-16 (a)
Dicser Typ reprisentiert die storungsfreic Entwick-
lung des Kaltluftsees per se. Wolkenlose und windstille
Nichte sind die erforderlichen meteorologischen Para-

b)

<)

meter. Neuschnee verstiirkt den Tagesgang durch die
isoliecrende Wirkung gegen den Bodenwirmestrom und
der effektiven langwelligen Ausstrahlung. Der Wind an
der Hintergrundstation am Kleinen Hiihnerkogel (W3
in Abb. 4-15) darf 1 bis 2 m s bei maximalen Boen von
4 bis 5 m s nicht iiberschreiten. Die stéirksten Tages-
ginge finden sich am Dolinenboden mit abnehmender
Intensitét mit der Héhe.

Spiite Entwicklung, Abb. 4-16 (b)
Bewdlkungsriickbildung und abflauender Wind. zum
Beispiel nach einem nichtlichen Frontdurchgang, fiih-
ren zu diesem Ty p von Kaltluftsee. Die Kurvenverliufe
sind dhnlich dem ungestdrten Typ. beginnen nur spi-
ter. Auch sonst miissen die meteorologischen Parameter
nach dem Aufklaren die gleichen sein,

Verfriihte Auflosung, Abb. 4-16 (c)

Die Ausriumung cines vollstindig entwickelten Kalt-
luftsees inkurzer Zeit erfordert ein kombiniertes Signal
mehrerer Parameter. Wihrend cines Kaltfrontdurch-
gangs nimmt der Hohenwind zu. durch die Kaltluftad-
vektion in der Héhe nimmt die Stabilitét ab und erleich-
tert dem Héhenwind durchzugreifen, gekennzeichnet
durch einen Riickgang der Bulk-Richardson-Zahl. die
die statische Stabilitéit ins Verhiltnis zur Windscherung
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d)

)

f)

setzt. Zu guter Letzt verstirkt tiele Bewodlkung die lang-
wellige Einstrahlung. markiert durch einen Anstieg der
relativen Feuchte auf 100 % am Kleinen Hiithnerkogel.
Dynamische Durchmischung. Abb. 4-16 (d)

Starke und boige Winde kdnnen Wirbel erzeugen. deren
Energic ausreicht. um den bestechenden Kaltluftsee in
kurzer Zeit aufzuldsen. In dicsem Fall fehlt die unter-
stitzende Wirkung der Kaltluftadvektion in der Hohe
und der tiefen Bewélkung. Die Wettersituation von Fall
d) zcigt cine Stdstromung am Kl Hithnerkogel mit
Béen von bis zu 10 m s, Die Féhnstrémung schafft
es genau zu den windstirksten Phasen im Griinloch
durchzugreifen. Im Gegensatz zu Fall ¢) ist dieser Fall
idealerweise durch den trockenisentropen Temperatur-
gradicnten zwischen K1 Hithnerkogel und Griinloch
gekennzeichnet, auch geht die Feuchte am K1, Hiihner-
kogel im Laufe der Nacht auf 35 % zuriick. ein Zeichen
fiir die fohnige Stromung, Allerdings schwiicht sich die
Fohnstromung bald wieder ab und der Kaltluftsee kann
sich sofort wieder etablieren.

Obere Stérung, Abb. 4-16 (e)

Ahnlich wie im vorhergehenden Fall ist vor allem der
Wind der verantwortliche Parameter fiir die beobachie-
ten Temperaturverliufe. Der Wind ist allerdings schwii-
cher und weniger béig als im vorhergehenden Fall, Die
Béen am K1 Hiihnerkogel erreichen Werte von maxi-
mal 7 m s'. Es erfolgt nur eine Erwiirmung der oberen
Schichien des Kaltlufisees.

Untere Stérung. Abb. 4-16 ()

In einigen Nichten findet sich eine Erwirmung der un-
tersten Schichten ohne die Inversion aufzuldsen. Die
Erwirmung ist am stirksten am Dolinenboden und
nimmt mit der Hohe ab. Die Zeitskala ist grofier als die
kurzzeitigen Fluktuationen. die den Temperaturkurven
oft iiberlagert sind. ausgelost durch Schwingungen des
Kaltluftsees. Die genauen Ursachen sind nicht bekannt
(DORNINGER et al. 2011). Nahelicgend wiire Aufzug
niederer Wolken oder Wolkenbildung in der Doline,
welche die langwellige Einstrahlung erhoht aber auch
Hangwinde, dic den Dolinenboden erreichen. Im pri-
sentierten Fall von Abbildung 4-16 () waren die Wind-
geschwindigkeiten am Kleinen Hiihnerkogel schwach
bei nur I bis 2 m s™.

Schichtweise Erosion. Abb. 4-16 (g)

Das schichiweise ..Abtragen™ des Kalilufisees ist ein
langsamer Prozess, welcher Stunden bendtigen kann.
Das Kriterium, ob der gesamte Kaltluftsee erodiert
wird. ist die Windscherung an der oberen Grenzfliche
des Kaltluftsees. Diec Turbulenzkorper sind in diesem
Fall wesentlich kleiner als in Fall d). Um den Erosions-
prozess weilerzufiihren, ist eine Zunahme der Windge-
schwindigkeit mit der Zeit notwendig (ZHONG et al
2003). Fiir den prisentierten Fall wurden am Kleinen
Hiihnerkogel Winde aus ost- bis siidéstlicher Richtung
gemessen. Als diec Windgeschwindigkeiten gegen 21:40
Uhr auf 6 bis 8 m s ansticgen, hat der Erosionspro-
zess eingesetzt, um kurz zwischen 01:00 und 0300 Uhr
aufgrund leicht geringerer Windgeschwindigkeiten zu
stoppen. Um 03:00 Uhr hat der Wind auf 11 m s zu-

gelegt und der Erosionsprozess hat sich wieder in Gang
gesetzt. Aufgrund dessen. dass sich die Windgeschwin-
digkeit nicht weiter erhoht hat. ist eine Kaltlufthaut von
6 bis 8 m Dicke liegen geblichen.
h) Kaltluftfenster, Abb. 4-16 (h)

Kurze Perioden von weniger als 30 Minuten mit gerin-
ger bis keiner Bewdlkung und schwachen Winden rei-
chen aus um dic Bildung des Kaltlufisces cinzuleiten.
In diesen Fillen erreicht der Kaltluftsee noch nicht sei-
ne vollstindige Ticfe und wird durch einen unmiticlbar
nachfolgenden Prozess wieder zerstérl. Im gezeiglen
Fall hat die Bewdlkung einer abzichenden Okklusion
die Bildung verzogert. Nach kurzem Aufklaren hat be-
reits eine nachfolgende Kaltfront die Bewdlkung und
Winde wieder zunchmen lassen.

Einige der beschriebenen Fille treten auch gemeinsam auf,
wie obere und untere Storung, wurden aber nicht eigens
klassifiziert. Auch das seltene Ereignis eines iiber mehrere
Tage bestehenden Kaltluftsees wurde nicht einer eigenen
Kategorie zugeordnel. Die Kategorien d) und e) haben ge-
meinsam, dass nur die Windgeschwindigkeit den entschei-
denden Parameter darsiellt. Trotzdem kommt es zu sehr
unterschiedlichen Auspriigungen der Temperaturkurven.
Der Grund liegt in den unterschiedlichen Windrichtungen
der zwei Fille gepaart mit der komplexen Kammlinie der
Doline (Abb. 4-15). Im Fall d) kommen die Winde aus siid-
licher Richtung und miissen die hochste Kammlinie von
1600 m und mehr mit schr steilen Flanken diberqueren.
Dadurch wird cin grofier Anteil der kinctischen Energic
in turbulente Energie tbergefiihrt. Im Fall €) bei siiddst-
lichen Windrichtungen kann die Luft {iber einen breiten
und niedrigen Pass einflicben. Dic Luft ,.gleitet” aufl dem
Kaltluftsee auf und nur die unmittelbar an der Grenzfliche
durch Scherung erzeugt Turbulenz trigt zur Erosion des
Kaltluftsees bei.

7 Messprobleme — MetLift

Kontinuierliche Messungen unter derart extremen Be-
dingungen stellen an dic Messeinrichtung und Mess-
genauigkeit spezielle Herausforderungen. Aufgrund der
Abgeschiedenheit des Messplatzes ist keine tigliche oder
wochentliche Imspektion der Messeinrichtungen mdéglich,
Auch ist keine permanente Stromversorgung vorhanden.
Die tiefen Temperaturen bringen die Elektronik in den
Loggern zum Erliegen und es ist auch vorgekommen. dass
cin Bir cine Station zerstort hat. Ein weiteres Problem ist.
dass die Messstationen bei Schneehéhen von bis zu 3.5 m
einschneien und dann die Schneetemperatur messen. Auch
wenn sie nicht einschneien. ist die Hohe der Station iiber
der Schneedecke nicht bekannt. Aufgrund des starken ver-
tikalen Temperaturgradienten iiber einer Schneedecke kann
das Unterschiede von einigen Grad C ergeben. Abb. 4-17
zeigt dafiir ein Beispiel von einer Mulde am Trafelberg/
Niederasterreich auf 1000 m Seehdhe. 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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Abb. 4-17: Temperaturverlauf von 29, bis 30.12.2012 von drei
Temperaturloggern am Trafelberg. Schneedecke: 25 em. Abstinde
beziehen sich auf Erdoberfliche.

Unterschicd von 3.5 “C. Dieser wird gréber mit stcigender
Schneedecke, da die Sensoren niher an die Schneedecke
heranriicken,

Um diese Problem zu l6sen, wurde vom Autor dieser Zei-
len ein sogenannier Messgeritelift MetLift entwickelt.
MetLift stellt ein energicautarkes Messsy stem dar, welches
die Hohen der Sensoren automatisch an die herrschende
Schneehohe anpasst. Der Lift ist 6 m hoch und kann maxi-
mal 4 m ausfahren (Abb. 4-18). Im Abstand von 1 m kénnen

Abb. 4-18: Messgeritelift MetLift in voll ansgefahrenem Zustand
am Trafelberg.

Sensoren fiir verschiedenste Messparameter angeschlossen
werden. Derzeit ist MetLift mit Temperatur- und Feuchte-
sensoren im 1 m Abstand. cbenso mit cinem Windge-
schwindigkeitsprofil. Messkomponenten fiir e¢ine wvoll-
stindige Strahlungsbilanz, Druckmessung und Windrich-
tungs- und Windgeschwindigkeitsmessung in 7 m Héhe
ausgestattet. Ferner ist moch cine Niederschlagswaage
angckoppelt und mittels IR-Messung wird laufend die
Schneeoberflichentemperatur gemessen. Die Daten wer-
den tiber GSM onling iibertragen. Der Betricb wird mit drei
Akkumulatoren mit jeweils 75 Ah sichergestellt, Uber drei
Solarpaneele werden die Akkumulatoren aufgeladen. Mit
einem Schneehéhensensor 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 ¢s gibt dort keine Biiren.

8 Zusammenfassung

Um cin moglichst ticfes Temperaturminimum zu errcichen,
sind zwei Voraussetzungen notwendig: Zum einen ein tie-
fes Ausgangsniveau der Lufttemperatur und zum anderen
muss die Energiebilanz des Luftvolumens in der Doline
moglichst lange und moglichst stark negativ sein. Dabei
wirken topografische und metcorologische Faktoren auf
unterschiedliche Art und Weise zusammen.

Zu den priméren Bedingungen ob in einer Doline grund-
siitzlich tiefe Minima erreicht werden konnen, gehdren die
topografischen Faktoren. Sky-View-Faktor und Héhenlage
der Doline, sowie von den meteorologischen Faktoren. die
Luftmasse. Wenn nur ciner dieser Faktoren sich nicht im
idealen Wertebereich bewegl. sind extrem tiefe Tempera-
turminima ansgeschlossen.

Die niichste Kategorie von Faktoren betriflTt jene. die durch
dic grofriumige Wetterlage bestimmt sind, wie der Hé-
henmwind und die Bedeckung. Der Héhenwind sollte nur
schwach ausgeprigt scin, wobei der Einfluss des Windes
aufl den Kaltluftsee wiederum vom Sky-View-Fakior. dem
Luftvelumen der Doline und der Hiéhenlage abhiingt. Sehr
flache Kaltluftseen mit geringem Volumen kénnen bereits
von schiwachen Hohenwinden vollstindig erodiert werden.
Kaltluftseen von Dolinen in grofier Hohenlage iiber der
Baumgrenze sind durch den stirkeren Hohenwind beson-
ders der turbulenten Erosion ausgesetzt. Mittelhohe und
tieflicgende Wolken vermindern durch deren Gegenstrah-
lung die ndchiliche Abkiihlung und kénnen bei entspre-
chend warmer Wolkenbasis zu einer Temperaturerhéhung
withrend der Nacht in der Doline fiihren,

Sind dic Faktoren der ersten beiden Kategorien weitge-
hend ideal. wie perfekte Dolinenform und energicarme
Luftmasse sowie windschwache Bedingungen bei geringer
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Bewdlkung, bildet sich ein Kaltluftsee aus. Das tatsiichlich
auftretende Temperaturminimum wird allerdings durch lo-
kale Faktoren bestimmi. Dazu zihlen das lokale Feuchtean-
gebot, zum Beispiel aufgrund eines feuchien Untergrundes
oder cines Tumpels, oder cine Schnecbedeckung, welche
den Bodenwirmestrom minimiert und die Albedo maxi-
micrt. Ferner wirken bewaldete Hiinge dimpfend auf das
Minimum in der Doline.

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

Bodennahe atmosphérische Prozesse
und ihre Wirkung auf die hochalpine Schneedecke

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

Zusammenfassung

Die atmosphirische Grenzschicht im Gebirge zeigt viele Besonderheiten, insbesondere in der Wechsel-
wirkung mil Schnee. In unserem Beitrag diskutieren wir. wie die verschiedenen Prozesse Wolkendy na-
mik. priferenticlle Ablagerung und Schneeverfrachtung zu der beobachteten grossen Variabilitiit in der
alpinen Schneeverteilung fithren. Mit Bezug auf eine riumlich differenzierte Schneeschmelze, zeigen
wir am Beispiel von teilweise ausgeaperten Schneeflichen auf, wie sich Grenzschicht einerseits und
Oberflichenform und Oberflichenbedeckung (Schnee, kein Schnee) andererseits gegenseitig beeinflus-
sen. Alle diese Besonderheilen haben Konsequenzen fiir die Atmosphiire selbst. aber auch fiir Hydrolo-
gie. Vegetation und die Lawinenbildung.

Summary

The atmospheric boundary layer over mountains shows a wide range 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 hvdrology, vegetation and

avalanche formation.

1 Einleitung

Die alpine Schneedecke steht in starker Wechselwirkung
mit der bodennahen Atmosphire. Die Verteilung und der
Aufbau der Schneedecke ist das Ergebnis unterschied-
licher Niederschlagsperioden. die grosse Unterschiede in
der Niederschlagsmenge, seiner riiumlichen Verteilung, so-
wie von Wind und Temperatur aufweisen kénnen. Bereits
abgelagerter Schnee kann durch den bodennahen Wind
noch iiber 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 zusiitzlich zur riumlich
stark variierenden Sonnenstrahlung im Gebirge verstir-
ken kleinrdumige Unterschiede in der Lufttemperatur eine
riumlich differenzierte Schmelze der alpinen Schneedecke.
In diesem Kapitel beschreiben wir zum einen den Effekt
kleinriumiger Muster von Niederschlag und Wind auf

die Schneeablagerung und Schneeumlagerung im Gebir-
ge. zum Anderen diskuticren wir dic Besonderheiten der
Energiebilanz iiber Schnee. Abschliefend wird die relative
Bedeutung der atmosphirischen Prozesse fiir die Schnee-
verteilung im Gesamizusammenhang diskutiert.

2  Kleinriumige Muster von Niederschlag und Wind
iiber Topographie

Das bodennahe Windfeld im alpinen Gelinde wird durch
dic lokale Topographie stark geprigt. Im Gebirge wird
unterschieden zwischen thermisch- und dynamisch-lopo-
graphisch induzierten Stromungen. Relevant fiir die klein-
riumige Verteilung des Schneeniederschlags sind vor allem
Stromungen in der Nihe cines Bergriickens oder Grates
(Abb. 5-1). die cine starke riumliche Variabilitit der horizon-
talen und vertikalen Winde verursacht (RADERSCHALL et
al. 2008. LEWIS et al.. 2008, MOTT und LEHNING 2010).
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Lokale Niederschlagsmaxima kénnen das Ergebnis der lo-
kalen Wolkendvnamik sein. Auf der dem Wind zugewand-
ten Seite cines Bergriickens. im Luv. findet eine Hebung
der bodennahen Luftmassen stait. Das Aufgleiten von bo-
dennahen Luftmassen iber der windzugewandien Scite
eines Bergriickens kann zum Kondensieren feuchter Lufi-
massen und zur lokalen Bildung von Wolken fiithren. Diese
bodennahen Wolken stellen eine zusitzliche Feuchtigkeits-
quelle fiir das Wachstum von aus héheren Luftschichten
fallenden Schnecflocken dar. Unterkiihlte Wassertropfchen
innerhalb der bodennahen Wolke werden durch von oben
fallende Schneeflocken cingefangen und eine Verreifung
der Schneeflocken setzt ein. Durch den Prozess der Ver-
reifung und Aggregation in der Spender Wolke entstehen
grossere Schneeflocken und Graupel. Dieser Prozess wird
als ..Seeder-Feeder -Effekt bezeichnet (BERGERON 1965)
und bewirkt durch das Wachstum der Schneekristalle eine
lokale Verstirkung des Schneefalls (MINDER et al. 2008).
Graupel weist zudem eine erhéhte 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 tiber einem lokalen Bergriicken, kann
der ..Seeder-Feeder*-Effekt stark erhéhte Schneefallraten
im Bereich des Grates bewirken (.Hs2", Abb. 5-2) (MOTT
etal. 2014).

Schnechohenmessungen entlang eines Bergriickens nach
Niederschlagsereignissen zeigen jedoch keine Akkumula-
tionsmaxima direkt iiber dem Grat (Abb. 5-1). Der Grund
hierfiir ist. dass Schneeflocken durch ihre geringe Dichte
verstirkt vom lokalen Stromungsfeld in horizontaler und
vertikaler Richtung transportiert werden. Zusétzlich ist
das Strémungs- und Niederschlagsfeld wesentlich von der
atmosphiirischen Stabilitiit und der Geometrie des Hinder-
nisses abhiingig (COLLE 2004). In einer stabilen Grenz-
schicht wird die Hebung der Strémung vor dem Hinder-
nis soweil gehemmt, dass die Strémung im Luv blockiert
wird und stagniert. Das Blockicren der Stromung im Luv
wird zudem verstirkt, wenn das Verhiiltnis zwischen Héhe
und Linge eines Hindernisses grob ist. Das Blockieren
der bodennahen Stromung bewirkt eine Verschiebung des
maximalen Niederschlags stromaufwiirts und eine Abnah-
me des Niederschlags im oberen Bereich des Luvhanges.
Fiir schwach stabile Schichtungen hingegen. typisch fiir
Schneelallereignisse. 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 Stromungsdivergenz bewirkt eine ho-
rizontale Advektion der Niederschlagspartikel stromab-
wiirts (CHOURLATON und PERRY 1986, COLLE 2004,
ZANGL et al. 2008. LEHNING et al. 2008, WINSTRAL
et al. 2013, MOTT et al. 2014). Im Berecich der maxima-
len Geschwindigkeit last sich dic bodennahe Stromung
von der Hauptstronmung ab und es kommt zu bodennahen
Verwirbelungen im Lee cines Bergriickens 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 Dinen, Wechten
und abgeblasenen Riicken (Foto: Peter Gauer, SLF).

et al. 2008, MOTT und LEHNING 2010). Im Lee treffen
also geringe horizontale Winde mit Abwinden zusammen.
Das Zusammenspicl zwischen Niederschlagskonzentra-
tion und dem lokalen Windfeld fihrt schlieBlich zu einer
stark erhéhien Niederschlagsablagerung in Lechiingen wic
unten ausfithrlich beschrieben wird (.Hs3™, Abb. 5-2). Die
Verschicbung des Nicderschlagsmaximums stromabwiirts
nimmt mit der Windgeschwindigkeit zu und ist besonders
stark fiir schmale Hindernisse (COLLE 2004).

3 Schneeablagerung

Der Niederschlag weist im Gebirge schon kleinrfiumige
Unterschiede auf, die im Abschnitt oben erklart werden.
Wolkenprozesse erzeugen eine Variabilitéit aul der Skala
Berg — Tal. Aber noch bevor ein Schneekristall zum ersten
Mal den Boden beriihrt. findet eine weilere Differenzie-
rung durch die Interaktion mit dem turbulenten Strémungs-
feld statt. Diese Differenzierung fiithrt dazu, dass Schnee
bevorzugt in windgeschiitzien Mulden abgelagert wird und
dass windexponierte Hinge und Grate wenig bis keinen
Schnee ansammeln. Das ist in Abb. 5-1 gut sichibar, wo der
obere Teil des Grates bis hin zum Beginn der Gratwechte
nur ¢ing geringe Schneebedeckung aufweist, Bei der klas-
sischen Schneeumverteilung dagegen wird Schnee von der
Oberfliche wieder erodiert oder aufgewirbelt.
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Abb. 5-2; Hvpothetische Kurven der Ablagerung von Schnee
iiber einem Bergkamm verursacht durch homogene Nieder-
schlagsrate (HS0), priferentielle Ablagerung (Hsl), lokale Wol-
kendynamik — .Seeder-Feeder*-Effekt (Hs2) oder durch den
kombinierten Effekt aus ..Seeder-Feeder” und gleichzeitig aul-
tretendem Einfluss der Stromung auf die Partikel (Hs3). Modifi-
ziert nach MOTT et al. 2014

3.1 Priiferentielle Ablagerung des Niederschlags

Wic kann man sich die priiferenticlle Ablagerung des Nie-
derschlags (oder ..preferential deposition”™ LEHNING et al.
2008) erkliren? Es wird angenommen, dass verschiedene
Faktoren zu dieser differenzierten Ablagerung beitragen.
Der wichtigste Effekt ist die Abhéingigkeit der Partikelfall-
geschwindigkeit von der Strémung. Werden dic Partikel in
der Nihe der Erdoberfliiche in ihrer Fallgeschwindigkeit
gebremst, dann findet keine oder eine reduzierte Ablage-
rung statt. Das Gegenteil gilt. wenn die Partikel zur Ober-
flache hin beschleunigt werden. Beides. Bremsen oder
Beschleunigen. kann durch das mittlere Stromungsfeld in
einer gewissen Distanz von der Oberfliiche erfolgen. Zum
Beispiel fiihrt die Beschleunigung des Windfeldes auf der
Luvseite eines Berghanges dazu. dass die Partikel in ihrer
vertikalen Fallgeschwindigkeit abgebremst werden. Sie
erreichen unter gewissen Umstinden den Boden gar nicht
und werden iiber den Grat ins Lee transportiert. Auch im
Staunbereich des Luvhanges (Hangfuss) wird bevorzugt
Schnee abgelagert. Es gibt aber auch einen Effekt durch die
turbulenten Wirbel. Nehmen wir an, dass sich Wirbel mit
ciner dhnlichen Geschwindigkeitsverteilung aufwiirts und
abwiirts bewegen. Aufwiirts bewegende Wirbel haben cine
grobere Relativgeschwindigkeit zum fallenden Schneckorn
als die sich abwiirts bewegenden Wirbel. Wegen der quad-
ratischen Abhéingigkeit der Reibungskraft von der Relativ-
geschwindigkeit (siche auch Gleichung 1) mitteln sich die
abwiirts und aufwiirts gerichteten Beschleunigungen nicht
7u Null sondern erzeugen — gemittelt iiber viele Wirbel —
eine Bremswirkung auf das fallende Schneckorn. Da die
Stirke der Turbulenz von der Stéirke des mittleren Windfel-

des abhiingt. triigt die turbulente Natur der Strémung dazu
bei. dass geringere Schneeablagerungen mit Orten hoher
Windgeschwindigkeit cinhergehen.

Dic Differenzicrung der Partikeldepositionsgeschwindig-
keit sorgt fiir einen sekundiren Effekt; folgt auf eine Zone
mit reduzierter Fallgeschwindigkeit eine mit eher erhdhter,
dann reichern sich in der Strdmung Partikel an. Dic Zu-
nahme der Partikelkonzentration stromabwiirts resultiert
in ciner besonders grofiem Ablagerung in ciner nachfol-
genden Zone mit erhéhter Fallgeschwindigkeit. Dies ist die
typische Situation bei der Uberstromung eines Berggrates.
bei dem im Lee oft erhéhte Schneehdhen 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

Im Gegensatz zu Regen hat ein Schneekorn. das auf eine
bestehende Schneedecke oder auf den Boden trifft, noch
cine recht grofie Wahrscheinlichkeit. den Weg wieder zu-
riick in die atmosphirische Grenzschicht zu finden. Wenn
das Schneekorn auf eine eher harte Schneeoberfliiche auf-
schliigt zerbricht es vielleicht und Teile davon werden durch
eine elastische Wechselwirtkung ruriickgeschleudert. 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 erkliirt.

4.1 Saltation

Saltation ist definiert als dic Bewegung von Partikeln,
die iiberwiegend einer ballistischen Trajektorie folgen.
also ihnlich wic ein Projektil cine bogenférmige Lauf-
bahn beschreiben. Die Trajektorie ist bestimmt durch Ge-
schwindigkeit und Richtung zu Beginn und Schwerkraft
und Luftreibung wihrend des Fluges. Diec mathematische
Beschreibung einer solchen Flugbahn. die fiir Sand und
Schnee gleichermassen zutrifft, ist:

ﬂ—éﬁﬁp—up\[a—ﬁphg (1)

dt  4d,p,

In dicser Beschreibung sind 4. # und g die Vektoren der
Partikelgeschwindigkeit, Strémungsgeschwindigkeit und
Erdbeschleunigung. d,. p, und p, sind Durchmesser und
Dichie der Partikel bezichungsweise Dichte der Luft. Eine
interessante Grosse ist noch der Reibungskoeffizient (',
der vom Turbulenzgrad der Strémung abhingt. aber relativ
gut parametrisiert werden kann (CLIFTON und LEHNING
2008). Da wir aber zur Losung der Gleichung 1 noch den
Geschwindigkeitsvektor zu Beginn der Trajeklorie brau-
chen, miissen wir auf die Frage zuriickkommen, wie die
Schneeteilchen in die Luft kommen. Neben dem Abprallen
(Rebound). das wir oben schon beschrieben haben. ist das
reing acrodynamische Mitnehmen (Entrainment) von Par-
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tikeln von Bedeutung,
weil es der einzige Pro-
7ess ist. der Schneever-
frachtung in Gang brin-
gen kann, wenn es nicht
mehr schneit. Eine Va-
riantec des Abprallens
ist das Herausschlagen
von weiteren Partikeln
(Splash), das zu eciner
schnellen Zunahme des
Massenflusses  fithren
kann.

Man kann sich gut vor-
stellen. dass eine quan-
titative  Beschreibung
dieser  Interaktionen
recht schwierig ist. da

T
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die genaue Geometrie
und Hirte der Schnee-
oberfliche genauso eine
Rolle spielen, wie die
Mikrostruktur und Ma-
terialeigenschaften der Partikel. Deshalb ist man bei der nu-
merischen Simulation dieser Teilprozesse auf vereinfachen-
de Parametrisierungen angewiesen. Meistens auf der Basis
der Energie- und Impulserhaltung werden Gleichungen for-
muliert, die zusammen mit Gleichung 1 eine vollstindige
Beschreibung des Saltationsprozesses sind. Dabei wird die
Anzahl der Partikel, die (wieder) in die Strémung eintreten,
., unabhiingig fiir das acrody namische Mitnchmen und das
Abprallen/Loslosen formuliert. Fiir das aerodynamische
Mitnehmen gilt (ANDERSON und HAFF 1991):

n,<r,—~1, (2)
7, ist die Schubspannungsgeschwindigkeit der Strdmung
an der Obertliche und 7, ist dic Schwellenwertschubspan-
nungsgeschwindigkeit. die durch die Schneecigenschaften
an der Schneeoberfléiche bestimmt wird. Fiir das Abprallen
und Herausschlagen von Partikeln werden Wahrschein-
lichkeitsverteilungen angenommen. die so skaliert werden.
dass sowohl fiir das Einzelereignis als auch im Mittel Ener-
gie- und Impulserhaltung erfiillt werden,

Je nach der Komplexitit der gewiihlten Modellbeschrei-
bung wird als wéichster Schritt nur ein gemitteltes Verhal-
ten fiir die Anfangsbedingungen der Trajektorien (DOOR-
SCHOT und LEHNING 2002) formuliert. oder es wird
auch dort mit parametrisierten Verteilungen gearbeitet. In
cinfachen Gleichgewichtsmodellen ist die mittlere Erncue-
rungszahl, das heibt 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
stationdren Bedingungen nicht zu- oder abnehmen darf.
Neuere Forschung zeigt allerdings. dass solche stationdren
Modelle ihre Grenzen haben und es nétig ist, den intermit-

R oz-o o405

Abb. 5-3: Vergleich zwischen der riumlichen Verteilung von Schneecablagerung wie sie durch die Model-
lierung der differentiellen Ablagerung alleine entsteht (a). wie sie durch Embezug von Ablagerung und
Umlagerung ins Modell sich am Ende priisentiert (b) und wie sie gemessen wurde (c).

ticrenden Massenfluss explizit abzubilden. Dazu wurden
mit gutem Erfolg neuere Stromungsmodelle, die einen Teil
der Turbulenz explizit abbilden (Large-Eddy-Simulation,
LES) mit Lagrange-Modellen der Teilchenbewegung kom-
biniert (GROOT et al. 2015). Letztere basieren auf den Mo-
dellansitzen, die oben diskutiert sind und benutzen auch
Verteilungsfunktionen. um die Anfangsgeschwindigkeit
und den Anfangswinkel der Teilchentrajektorien zu para-
metrisieren. Eine gingige Form fiir diec Wahrscheinlichkeit
(p) der Geschwindigkeit von abprallenden bezichungswei-
s¢ herausgeschlagenen Teilchen (v,) ist:

~ig

p(v.)= ﬁe 3

Dicse Wahrscheinlichkeitsverteilung nimmt dic Geschwin-
digkeit des aufprallenden Korns (v) als MaB und benutzt
den Skalicrungsparameter «. Dieses in groben Ziigen be-
schriebene Modell der Saltation basiert aul einer recht
detaillierten Abbildung der ecinzelnen physikalischen
Prozesse und 16st zunchmend einfachere Modelle ab. die
zum Beispiel nur den Massenfluss als Funktion der Wind-
geschwindigkeit oder Schubspannungsgeschwindigkeit
parametrisieren. Letzlere haben aber eine lange Tradition
und sagen vorher. dass im Mittel der Massenfluss. £ als
Potenzfunktion der Schubspannungsgeschwindigkeit gut
beschrieben wird:

Fs "C(r,r _Tuf)x )

Der Exponent x liegt dabei zwischen drei und vier. was
sowohl theoretisch als auch experimentell gut abgestiitzt
ist (GUALA et al. 2008). Die aufwéindigere Beschreibung
basierend auf den Trajektorien erméglicht aber zusitzlich
die Ableitung von Konzentrationsprofilen, die dann wieder
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g0 | L im Wannengrat Gebiet vom

20 250 09. April 2009 mit der Mo-

¢0 4 dellierung eines  typischen

== Lo Schneefallercignisses (vom 20,

40 150 bis 27.11.2008) gezeigl (nach

E E MOTT et al. 2010). Im Modell
= 30 + = 100 k : ;

ann man Schneccrosion . aus-

20 50 1 schalten” und so untersuchen,

s wic cine hy pothetische Schnee-

0 9 verteilung aussehen wiirde,

10 1 50 wenn man nur die priiferentiel-

-20 le Ablagerung hat (Abb, 5-3a).

Abb. 3-4: Links: Beitrige der Energiefliisse aus turbulentem Fluss fithlbarer Wirme (I1), latenter
Wiirme (L), kurzwelliger Strahlung (QK ) und langwelliger Strahlung (QL) zur Oberfliichenenergie-
bilanz der Schneedecke, berechnet fir das Weisstluhjoch Versuchsteld (Davos, Schweiz) (FIERZ
und LEHNING 2001). Die roten Balken reprisentieren gemittelte 24-Stunden-Werte iiber jeweils
3 klare Tage und blaue Balken tiber jeweils 3 bedeckte Tage in den Monaten Mirz und April.
Rechts: Beitrfige der Energieflisse zusitzlich aufgeteilt auf kurzwellige Strahlung eingehend
(QKin), kurzwellige Strahlung ausgehend (QKout) und langwellige Strahlung emgehend (QLin)

und langwellige Strahlung ausgehend (QLout).

als untere Randbedingung fiir die Beschreibung des Trans-
ports in Suspension dienen. Dabei wird in Modellen oft die
Vercinfachung gewiihlt, dass cin numerisches Partikel cine
gewisse Anzahl (vielleicht 100y echite Partikel repriisentiert.
um den Rechenaufwand iiberschaubar zu halten.

4.2 Suspension

Wenn die Konzentration in Bodenniihe bekannt ist, kann
dic Losung einer cinfachen Advektions-/Diffusionsglei-
chung, den héherreichenden Transport in Suspension be-
schreiben:

de,
—L +ii-Ve,=V(KVc,)
ot f 2 5)

i =(tr,v, W— “’r)

Bei dieser Beschreibung wird angenommen. dass die
Schneepartikel der Windstrémung # passiv folgen und nur
zusiitzlich eine (vertikale) Fallgeschwindigkeit () aufwei-
sen. Die zeitliche Anderung der Konzentration der Schnee-
teilchen (i ¢,) ist dann durch die Advektion mit dem miti-
leren Strémungsfeld #, und die Diffusion g bestimmt. Der
Diffusionskoeffizient & wird parametrisiert. Gleichung 3
ist auch geeignet, um die im ersten Abschnitt beschriebene
priferenticlle Ablagerung zu beschreiben. Der Unterschied
in den Prozessen wird dadurch ausgedriickt dass bei letzie-
rem der Niederschlag als obere Randbedingung spezifiziert
wird, wiihrend Saltation die untere Randbedingung fiir die
Suspension bildet.

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 stationiiren mittleren Strémungsfeldes (MOTT et al.
2010). In Abb. 5-3 ist ein Vergleich zwischen einer ge-

Es zeigt sich, dass die rein aus
der priferenticllen Ablagerung
resultierende Schneeverteilung
schon ecinen recht groben Ef-
fekt hat und dass die Umver-
lagerung cher die typischen
kleinen Schneecansammlungen
wie Wechten erzeuglt (Abb.
5-3b). Manchmal werden die
urspriinglichen Ablagerungsmusier durch Umlagerung
verstiirkt und manchmal auch komplett ins Gegenteil ver-
kehrt. Die priferenticlle Ablagerung trigl aber zur raum-
lichen Differenzierung bei. Der Vergleich zwischen Abb.
5-3b und Abb. 5-3¢ zeigt. dass einige Muster schon recht
gul wiedergegeben werden. dass aber auch noch systema-
tische Fehler, zum Beispiel eine tibertrichene Wechtenbil-
dung. an den Graten simulicrt 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-
lassung der kleinriumigen Schneeverteilung gelingt. Dazu
muss neben ciner weiteren Zunahme der Rechenleistung
auch noch eine bessere Repriisentation von sehr steilem
Gelinde in den Windmodellen errcicht werden.

5 Besonderheiten der Energicbilanz iiber Schnee

Mit Abstand die wichtigsten Einflussfaktoren von Schnee
aufl die Oberflichenenergicbilanz sind die hohe Albedo und
die hohe Emissivitiit des Materials Schnee. Wihrend jede
andere Oberfliche auf der Erde (inklusive Wasserfliichen)
den grobten Teil der einfallenden Kurzwellenstrahlung
absorbiert, wird iiber Schnee bis zu 95% der ankommen-
den Energic wieder zuriickgestrahlt. Obwohl das Riick-
strahlvermogen oder dic Albedo von Schnee zwar mit der
Zeit schnell abnehmen und das Reflexionsvermégen von
schmutzigem Alischnee auf bis zu 30% sinki. sind im
Winter kalte Lufttemperaturen iiber Schnee stark mit der
hohen Albedo von Schnee verknipft. Gleichzeitig stellt
Schnee im langwelligen Bereich anniihernd einen Schwar-
zen Kérper dar. Das heifit, Schnee strahlt auch schr effizi-
ent langwellige Strahlung ab (Abbildung 5-4). Ist die Riick-
strahlung durch die Atmosphire wihrend klaren Nichten
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gering. sind sehr tiefe Schneeoberllichentemperaturen die
Folge. Die vergleichsweise niedrigen Temperaturen an der
Schnecoberfliche haben aber auch noch cinen weiteren, in-
dirckien Effekt: inder Regel ist der turbulente Fluss latenter
Wiirme iiber Schnee klein und das obwohl man annchmen
kann, dass direkt an der Schnecoberfliiche noch gesittigle
Wasserdampfbedingungen herrschen. Die geringen laten-
ten Fliisse kénnen damit erklirt werden, dass dic geringen
Temperaturen nur geringe Mengen an Wasserdampf in der
Luft erlauben. Aufierdem dndert im Tagesverlauf der laten-
te Wirmefluss oft sein Vorzeichen. so dass in der Nacht der
Fluss zur Oberfliche hin zeigt und dabei Oberflichenreif-
kristalle erzeugt. wiihrend am Tag dann die Schneeoberfli-
che durch Sublimation gekiihlt wird.

Eine sehr wichtige Ausnahme bilden Situationen mit war-
men. gesittigten Luftmassen, die iiber eine Schneeober-
fliche herangetragen werden, oft in Zusammenhang mit
..Regen auf Schnee”-Ercignissen (WEVER et al. 2015). In
solchen Situationen wird sehr viel zusitzliche Feuchie an
der relativ kalten (0°C) Schneeoberfliche kondensiert und
dabei zusitzliche Schmelzenergie angeliefert. Insgesamt
sind aber die Energiefliisse an der Schneeoberfliche klei-
ner als tiber anderen Oberflichen und deshalb herrschen oft
stabile Bedingungen und es entstehen typischerweise ge-
ringmiichtige atmosphiirische Grenzschichten. Im Folgen-
den diskutieren wir die Besonderheiten der Energiebilanz
der Schneedecke wihrend der Schmelzphase. Hier gehen
wir insbesondere aul atmosphiirische Prozesse innerhalb
der geringméichtigen stabilen Grenzschichten cin, die den
sensiblen Wirmefluss iiber der Schneedecke wesentlich be-
cinflussen.

Auch wenn in der Regel Strahlung dic Energicbilanz
iber Schnee dominiert (Abbildung 5-4), kénnen in wind-
exponierten Gebicten turbulente sensible Wirmefliisse
signifikant zur Schneeschmelze beitragen (CLINE 1997,
POHL et al. 2006). Wenn im Friihling die Luftiempera-
turen iiber den Gefrierpunkt steigen und die Oberfliachen-
temperatur den Schmelzpunkt crreicht, stellt sich cine
stabile atmosphirische Schichtung iiber dem Schnee ein
(WHITEMAN 2000). Di¢ Stirke der stabilen Schichtung
iiber Schnee und die Tiefe der Grenzschicht haben einen
starken Einfluss auf den turbulenten sensiblen Wirmefluss.
Gleichzeitig ist die Modellierung turbulenter Fliisse fiir sta-
bile Schichien schwierig. Einerseits weil schon grundsiitz-
lich und unter Annahme idealer Bedingungen (Stationari-
tit. Homogenitit) der Einfluss der Stabilitit nur schwer zu
parametrisicren ist. Zum anderen. weil in stabilen Schich-
ten diese idealen Bedingungen gar nichi erfiillt sind und
Grenzschichtprozesse wie Advektion eine wichtige Rolle
spiclen. Solche Prozesse sind in gingigen Energicbilanz-
modellen jedoch gar nicht berticksichtigt und werden im
Folgenden diskutiert.

Bei geringer Windgeschwindigkeit kann es innerhalb der
stabilen Schichtung zu ciner Entkopplung der bodennahen
Schichten von der Hauptstrémung und dadurch zu einer
starken Unterdriickung des turbulenten Wirmeaustauschs

nahe an er Oberfliche kommen. Erste Studien haben di¢
Hypothese emtwickell. dass iiber einer schmelzenden
Schneefliche derartige Phiinomene der Grund fiir eine lo-
kal verminderte Schneeschmelze sind und zu einem Uber-
dauern von cinzelnen Schneeflecken im Frithjahr oder so-
gar zu ganzjdhrigen Schneeflecken im Hochgebirge fiihren
(FUJITA et al. 2010, MOTT et al. 2013). Eine atmosphi-
rische Entkopplung setzt cine schr hohe atmosphirische
Stabilitit voraus (OHYA et al. 2008), die durch tvpische
Temperaturgradienten im  Gebirge tber schmelzenden
Oberflichen nicht erreicht werden. Eine aktuelle Wind-
kanalstudie zeigt auf. dass atmosphirische Entkopplung
iiber einer schmelzenden Schneeoberfliiche nur in Senken
und nur withrend geringer Windgeschwindigkeiten auftritt.
Nur dann kann sich dic Hauptstromung von den bodennah-
en Lufischichien entkoppeln, wobei diese durch die kiih-
lende Wirkung des Schnees weiter abkiihlen und sich die
Stabilitit der bodennahen Schichten wesentlich erhaht. Die
Folge ist ein Unterdriicken des turbulenten Wirmeaustau-
sches nahe an der Schneeoberfliche. Starkere Winde gehen
mit einer Zunahme der bodennahen Schubspanmung und
einem verstiirkten Durchmischen der bodennahen Luft-
schichten einher.

Dic Energicbilanz dndert sich zudem, wenn die geschlos-
sene Schneedecke im Frithjahr allmihlich ausapert und
ein Mosaik aus schneefreien und schneebedeckten Flichen
ergibt. Aufgrund ihrer geringeren Albedo erwiirmen sich
schneefreie Fliichen stéirker als schneebedeckte Flichen. Der
mittlere Wind transportiert dic erwirmte Luft von schnce-
freien Gebieten iiber die schneebedeckten Flichen (lokale
Advektion sensibler Wirme) und erzeugt dort auf einer
bestimmien Hohe iiber Schnee ein lokales Temperaturma-
ximum. Es entsteht somit eine interne stabile Grenzschicht
iiber den Schneeflecken. Dabei kann die Hohe der internen
Grenzschicht vor allem je nach Windgeschwindigkeit und
Windlauflinge iiber Schnee zwischen einigen Zentimetern
und wenigen Metern variieren (MOTT et al. 2013). Geringe
Schubspannungen gehen mit geringmiichtigeren internen
Grenzschichidicken und geringeren turbulenten Fliissen
einher. Die lokale Advektion sensibler Wirme bewirkt aber
grundsitzlich und trotz zunchmender Stabilitit cine lokale
Erhéhung des mittleren turbulenten Wirmetransports in die
Schneedecke und nimmt mit abnchmendem Schneebede-
ckungsgrad zu. Eine Folge der lokalen Advektion sind hé-
here Schimelzraten an den dem Wind zugewandten Réiindern
der Schneefliichen. Die Distanz. iiber 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 kénnen grofe Schneeflecken das lokale Windsys-
tem stark prigen. Mit einem Atmosphiirenmodell konnle
gezeigl werden. dass wihrend geringer synoptischer Win-
de gribere Schneefliichen die bodennahen Luftschichien
so stark auskiihlen, dass kleinrdumige katabatische Wind-
svsteme entstehen konnen (MOTT et al. 2015). Die damit
verbundene Zunahme der bodennahen Windgeschwin-
digkeiten und der Abbau stabiler Schichten durch héhere
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Abb. 5-5: Grolle und kleine Sastrugi an der Latschielfurgga, wo der Wind gut kanalisiert und beschleunigt wird. So entstehen die
eindrucksvollen Erosionsmuster.

mechanische Turbulenz nahe der Schnecoberfliche erhoht
den turbulenten sensiblen Wirmeaustausch wihrend dieser
Wetterlagen. Der Einfluss katabatischer Windsysteme auf
den mittleren Wirmeaustausch in der Schneedecke nimmt
mit abnehmendem Schneebedeckungsgrad merklich ab.

6 Bedeutung der Prozesse und Schlussfolgerungen

Grundsitzlich kann man sagen, dass die Variabilitat der
alpinen Schneedecke. die durch die Akkumulation ent-
steht, grosser ist als jene. die durch die Schmelze entsteht
(GRUNEWALD et al. 2010) und dass ein GrobBieil der Ak-
kumulationsvariabilitit wiihrend der Schmelze erhalten
bleibt (LISTON 1999). Trotzdem sind Unterschiede in der
Schmelze. insbesondere aufl der Skala .. Talseiten™, auch fir
den lokalen Abfluss wichtig, wie erst kiirzlich pezeigt wer-
den konnte (COMOLA et al. 2015). Die oben diskutierten
Unterschiede in der Schmelze. die durch die kleinriumige
Topographie (zum Beispicl Mulden) oder auch unterschied-
liche Expositionen bedingt werden. haben einen besonders
statken Einfluss auf die lokale Vegetation. Beriicksichtigt
man umgekehrt die Variabilitit nicht bei der Modellicrung
der atmosphirischen Grenzschicht. entsteht ein systema-
tischer Fehler in der Berechnung des turbulenten Wirme-
austauschs (MOTT et al. 2015). der sich auf die Giite von
Wetter- und Klimavorhersagen auswirkt.

Die unterschiedlichen Schneedicken. die wiihrend der Abla-
gerung entsiehen. bestimmen zusammen mit unterschiedli-
chen Grenzschichttemperaturen und lokalen Winden auch.
wo sich bevorzugt Schwachschichten bilden. die zu Lawinen
fithren. Der quantitative Beitrag der priiferenticllen Ablage-
rung an der Heterogenitéit der Schneeablagerung wurde expe-
rimentell noch nicht nachgewiesen, da sich in der Praxis tra-
ditionelle Schneeverfrachtung zeitlich mit der priferenticllen
Ablagerung iiberschneidet. Allerdings kann man mit Hilfe
der numerischen Modellicrung die beiden Prozesse trennen,
Wenn ein numerisches Modell in der Lage ist. die Interaktio-
nen zwischen Partikel und cinem turbulenten Stromungsfeld
richtig zu beschreiben. dann kann die priferenticlle Ablage-
rung quantitativ beschrieben werden. Das wurde erstmals in
LEHNING et al. (2008) versucht und es wurde gezeigt, dass
die bevorzugle Schneedeposition einen substantiellen Anteil
der rinmlich variablen Schneeverteilung verursacht (siche
auch Abb. 5-3). Jedoch lisst sich festhalten, dass kleinriumige
Verfrachtungsmuster. wie sie durch Saltation entstchen, eine
grofie Bedeutung haben und zwar auch fiir flache Landschaf-
ten, wie man sie aul den grofen Eisschildern. in den Priirien
oder auf Meereis findet. Die lokale Massenbilanz. dic Bewe-
gung von Meereis und die atmosphirische Stromung sichen
in Wechselwirkung mit den rauen Schneeoberflichen. Einty-
pisches Zeichen von andauernder Saltation ist das Entstehen
der Erosionsformen Sastrugi. die im Gebirge oft in Passlagen
angetroffen werden (siche Abb. 5-5).
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6 Energie- und Massenbilanz von Hochgebirgs-

gletschern

Energy and Mass Balance of High-Mountain Glaciers

Zusammenfassung

Inder Energie- und Massenbilanz von Gletschern liegen die entscheidenden Hinweise. um das Verhalten
von Gletschern im Klimasystem zu verstehen. Der vorliegende Artikel erliutert 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-
male 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 Einfithrung

Gletscher und Eisschilde sind besonders augenscheinliche
Indikatoren fiir den Zustand des Systems Erde-Atmosphé-
re. Sie reagieren auf Systemschwankungen mit hoher Emp-
findlichkeit. jedoch agiert ihre Ausdehnung dabei als . Tief-
passfilier” der zcitlichen Frequenzen. Das bedeutet, dass
Anderungen der Ausdehnung vor allem langsame Schwan-
kungen und somit Anderungen des Klimas widerspiegeln,
nicht aber die Variabilitit auf sy noptischen oder saisonalen
Zcitskalen. Dennoch kommt es in der Offentlichkeit héu-
fig zu Fehlinterpretationen des Zusammenhangs zwischen
Gletscherverhalten und Klimainderung, da die teils Jahr-
zehnte langen Anpassungszeiten der Gletscherausdehnung
nicht richtig eingeordnel werden. Diese in Bezug auf ein
Menschenleben langsame Anpassung der Fliche anf Kli-
maeinwirkungen resultiert aus den physikalischen Eigen-
schaften von Gletschern (CUFFEY und PATERSON 2010},
die wie so viele andere Teilsvsteme des Klimas ein dy nami-
sches. nichtlineares Verhalten aufweisen.

Es gibt jedoch auch cine Kenngrobe fiir die unmitielbare
Reaktion von Gletschern auf Schwankungen im System
Erde-Atmosphire. wofiir anstatt deren Fliche das Volumen
betrachtet wird. Diese Kenngrébe ist die Massenbilanz,
und sie gibt an. wieviel Masse pro Fliiche ein Gletscher iiber

einen bestimmien Zeitraum gewinnt oder verliert. Somit
erfasst dic Massenbilanz dic dirckte, ungefilierie™ Glet-
scherreaktion fiir alle méglichen Zeitabschnitte. Die Mas-
senbilanz fiir Tage und Wochen ist vor allem ein Ausdruck
der atmosphérischen Variabilitéit im Hinblick aufl Wetler
und Witterung. Massenbilanzen iiber Jahre und Jahrtaun-
sende hingegen beinhalten auch dic Zustinde (Variabilitat
und Anderungen). die aus der Wechselwirkung zwischen
den Teilsystemen des Klimas entstchen (Atmosphire. Oze-
an. Krvosphiire. Biosphiire. Lithosphiire).

Ganz allgemein ergibt sich die Massenbilanz als Summe
von zwei Termen, die wir in Kapitel 2 genauer behandeln.
Unter . Akkumulation” verstcht man alle Prozesse. dic
dem Gletscher Masse zuftihren, wiihrend .. Ablation”™ jene
Vorginge bezeichnet, die einen Massenverlust zur Fol-
ge haben. Ein grofier Beitrag zur Massenbilanz entsteht
so durch das .von auben™ auf den Gletscher einwirkende
Klima - also durch Verfiigbarkeit von Niederschlag fiir
die Akkumulation sowie durch Energiceintrag aus Atmo-
sphiire und Ozean fiir die Ablation. Diesen Beitrag nennt
man ., klimatische Massenbilanz™, in welcher die Energie-
bilanz von Gletschern das entscheidende Verstindnis fiir
den Energiceintrag ermdglicht, worauf wir in Kapitel 3
eingehen. Daneben gibt es aber auch noch einen . eigenen™
Beitrag zur Massenbilanz. der iiber die Gletscherbewegung
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Abb. 6-1: Die Massenbilanz eines Gletschers ergibt sich aus der Bilanzierung von Akkwmula-
tion und Ablation. Diese sind von Klima und Geléinde abhiingig, Die Eishewegung wirkt in der
Regel ablationstérdernd, da sie dem Akkumulationsgebiet Eis entzicht und in das Ablationsge-

biet verfrachtet (aus WEBER 2004).

durch Eiszufluss oder -abfluss gesteuert wird. Diese soge-
nannte . Eisdy namik™ beeinflusst etwa die Massenbilanzen
von Gronland und Antarktis oder von ins Meer miinden-
den Gletschern substanziell. vor allem durch Schwankun-
gen in der FlieBgeschwindigkeit und dadurch becinflusste
mechanische Vorgiinge (zum Beispicl Eisbergbildung). Da
der vorliegende Artikel die Gletscher im Hochgebirge the-
matisiert. behandeln wir in Folge jedoch nur mehr dic dort
dominante klimatische Massenbilanz.

Weshalb ist die Kenntnis der Massenbilanz von Gletschern

im Hochgebirge so wichtig?

(a) Wic oben angedeutet, sind Gletscher hervorragende
Klimazeiger, im Falle des Hochgebirges sogar fiir

Schichten der Atmosphire. aus denen es noch relativ
wenige Daten und Langzeitinformationen gibt.

(b) Als Komponenten des Wasserkreislanfs haben Ge-
birgsgletscher im Zuge globaler Veriinderungen auch
einen quantitativ merklichen Einfluss aufl den globalen
Meeresspiegel.

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

Und schliefilich

(d) starke Massenverluste von Gebirgsgletschern schaffen
Potenzial fiir Naturgefahren, etwa durch entsprechende
Schmelzwiisser und dadurch aufgestauie Gletscherseen,

die bei Ausbruch zu Hochwasserfluten fiithren kénnen.
Die Kenntnis der Massenbilanz und ihr Verstehen iiber
die Energicbilanz haben daher einen groben wissen-
schaftlichen und praktischen Wert.

2 Die klimatische Massenbilanz

2.1 Massenbilanzterme
Strafitng o )

Wie in der Einfithrung angedeu-
tet. setzt sich die Massenbilanz
Feuchie aus dem Massengewinn (Akku-
mulation) und dem Massenver-
lust (Ablation) tiber eine definier-
te Zeitspanne zusammen, meist
Albedo ein hvdrologisches Haushalisjahr
(zum Beispiel 1. Oktober bis 30.
September des Folgejahres in den
mittleren Breiten der Nordhemi-
sphiire). Die Bilanzwerte werden
aufl die Dichte des Wassers nor-
miert, auf die horizontale Ein-
heitsfliche bezogen und erhalten
daher die Einheit [mm Wasser-
dquivalent (w.e.)] oder [kg m7?] in
SI-Einheiten. Damit kann die Mas-
senbilanz mit anderen Grében des
Wasserkreislaufs. wie etwa Nie-
derschlag oder Verdunstung, di-
rekt verglichen werden.

emperdr

f. -III.Lri n ':j

Niederschlag

Die wichtigsten Prozesse der Ak-
kumulation sind fester Niederschlag (insbesondere Schnee-
fall). Ablagerungen von Triebschnee und Lawinen, Kon-
densation/Deposition von atmosphirischem Wasserdampf
und Anfrieren von Regemwasser. 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 Topographie bestimmt.

Werden die Massenbilanzen einzelner Héhenstufen eines
Gletschers gegen ihre Scehohe aufgetragen, erhilt man das
vertikale Bilanzprofil (VBP). Obwohl sich dic Masscnbi-
lanz Jahr fiir Jahr dndert. bleibt die Form des Bilanzpro-
fils anniihernd konstant, es verschiebt sich lediglich paral-
lel in Richtung einer mehr positiven oder mehr negativen
Gesamtbilanz, Dies sicht man in Abbildung 6-2 deutlich.
wenn man das mittlere VBP der Jahre 19651984 (blau)
mit jenem von 1995-2014 (rot) vergleicht. Der daraus iiber
dic Zeit resulticrende Verlust an Akkumulationsfliiche du-
Berte sich in stark negativen Massenbilanzen sowie einem
deutlichen Riickgang der Eisdy namik und der Gletscherfli-
che (KUHN et al. 1999).

Die Form des VBP ist abhiingig vom regionalen und lokalen
Klima—unter maritimen oder feuchten Bedingungen ist der
VBP-Gradient grofier. unter kontinentalen oder trockenen
Bedingungen ist er kleiner. Dort, wo die Massenbilanz
gleich Null ist (Akkumulation = Ablation). liegt per Defi-
nition die Héhe der Gleichgewichtslinie (equilibrium line
altitude. ELA). Verschiebt sich die ELA langfristig (zum
Beispiel durch Klimainderungen). dndert sich das Verhilt-
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nis zwischen Akkumulations- und Ablationstliche: folglich
wird der Gletscher entweder wachsen (da die Eisdynamik
den Massenzuwachs talwirts transportiert und bei gleich-
geblicbener Ablation der Gletscher daher vorstobt) oder
schrumpfen (wenn mehr Masse verloren wird als durch dic
Eisdynamik nachtransportiert werden kann). Abbildung
6-3 illustriert dies fiir den Fall cines Gletscherriickgangs.

2.1 Messung und Modellierung der Massenbilanz

Die Messung der Massenbilanz stiitzt sich aul drei Metho-
den (zum Beispiel COGLEY et al. 2011, HOINKES 1970,
KASER et al. 2003);

(a) Dic glaziologische Methode nutzt cin moglichst dich-
les Netz aus Messpunkien 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 Hoheniinderung
der Gletscheroberfliche bezogen auf den jeweiligen Pegel
abgelesen wird. Aufgrund der Eisdynamik entspricht diese
Anderung nicht der Hohenénderung in geoditischen Ko-
ordinaten. Im Akkumulationsgebiet wird die Héheniinde-
rung durch Schnechdhenmessungen bis zum Horizont des
Vorjahres bestimmi. Die gemessenen Hoheniinderungen
werden anhand der entsprechenden Dichten in Masseniin-
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 iiber die Gesamigletscherfliche wird
die Massenbilanz direkt bestimmt.

{(b) Die hydrologische Methode 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 tibertragen.

(c) Dic geoditische Methode bestimmt dic Massenbilanz
aus dem Vergleich zweier topographischer Aufnahmen
des Gletschers. Die Héheniinderung der Gletscheroberflii-
che (hier im Sinne geoditischer Koordinaten) wird dann
entweder durch in-situ gemessene oder angeniherte Dich-
tewerte als Masseninderung ausgedriickt. Durch moderne
Verfahren (digitale Karten. GPS. Erstellung von digitalen
Gelindemodellen mittels Laserscanning oder Photogram-
metrie) erlebte diese Methode in den letzten Jahren einen
Aulschwung. da im Vergleich zur Methode (a) die Massen-
bilanz grofier vergletscherter Gebiete oder unzuginglicher
Gletscher kostengiinstiger ermitielt werden kann,

Die Methoden (b) und (c) beriicksichtigen auch basale und
englaziale Prozesse der Masseniinderung (zum Beispiel
basales Schimelzen oder interne Akkumulation durch Wie-
dergefrieren von in den Gletscher und in die Schneedecke
cindringendem Schmelzwasser), deren Betriige allerdings
um ein Vielfaches kleiner sind als jene an der Gletscher-
oberfliche. Methode (a) fokussiert demnach die Prozesse
an der Gletscheroberfliiche. die — sofern gravitative (Lawi-

-8000 <6000 4000 2000 1] 2000
Massenbilanz (kgim®)

Abb. 6-2: Das mittlere vertikale Bilanz profil (schwarz) des Hinter-
eisferners (Otztaler Alpen) und jene aller Einzeljahre 19532014
(grau). Die zwel mittleren Profile der Jahre 1965-1984 (blaw)
sowie 1995-2014 (rot) verdeutlichen die Parallelverschiebung zu
mehr negativen Massenbilanzen in den letzten Dekaden (Quelle:
Institut fiir Atmosphiiren- und Kryosphiirenwissenschaften, Uni-
versitit Innsbruck).

nen) und mechanische Vorgiinge (Kalben) durch die Wahl
des Uniersuchungsgebieies minimieri oder ausgeschlossen
werden kénnen — ausschlieBlich klimatisch definiert sind.

Die Modellierung der Massenbilanz im Gebirge ist rele-
vant, um einerseits hvdrologische Auswirkungen von loka-
ler bis globaler Ebene bestimmen zu kénnen, andererseits
das Prozessverstindnis zwischen Atmosphiire und Krvo-
sphiire zu vertiefen. Dementsprechend gibt es zwei Ansitze
zur Massenbilanzmodellierung,

Der ersie umfasst die sogenannien Temperatur-Index-
Modelle:

n n
ZMJ- = DDFZ T+ At (0
i=1

i=1

Sie berechnen dic Ablation (M, [kg m?]) aus der Summe
der Tage mit positiver Lufttemperatur (7+ [*C]) mithil-
fe eines Proportionalititsfaktors (.Gradlagfaktor”, DDF,
kg m? d' °C"]) und die Akkumulation aus dem Nieder-
schlag. dessen Phase mithilfe eines Temperaturgrenzwerts
in fest und fliissig unterteilt wird (zum Beispiel HOCK
2005). Der Gradtaglakior wird mit direkt gemessenen
Massenbilanzen kalibriert und parametrisiert alle dahin-
terstchenden Prozesse. Grundlage dieser Methode ist. dass
die zur Schmelze verfiigbare Energie tiber die Lufttempe-
ratur angenihert werden kann. Wie in Kapitel 3 ausgefiihrt,
funktioniert dieser Ansatz aber nur unter bestimmien Be-
dingungen. Der Vorteil dieser Methode besteht allerdings
darin, dass nur zwei Eingangsparameter (tigliche Werte
von Temperatur und Niederschlag) bendtigt werden und
diecse mehr oder weniger global und in langen Zeitreihen
zur Verfigung stehen. Gradtagmodelle werden zur Ab-
flussmodellierung von Einzelgletschern oder vergletscher-
ten Einzugsgebieten bis hin zur Abschiitzung des Beitrages
der Gebirgsgletscher zum globalen Meeresspicgelanstieg
auf Basis verschiedener Klimaszenarios verwendet.



promet, Heft 88

T. Mélg, R. Prinz, W. Schisner 71

Energie- und Massenbilanz von Hochgebirgsgletschem

a) Belore climate change
Valley Glacier

Abb. 6-3 Skizze der Gletscherverinderungen aus einer Ver-
schiebung der ELA in gréBere Hohen an drei beispielhaften
Gletschern verschiedener Hohenlagen. (a) Dic Gletscher sind
im Gleichgewicht mit dem Klima und besitzen eine spezifische
ELAL (b) Durch Klimaverinderung gestiegene ELA2 und da-
mit einhergehende Verminderung der Akkumulationsfliche und
Vergroflerung der Ablationsfliche. (¢) Die Situation im neuen
Gleichgewichtszustand zeigi, dass die Gletscher Volumen und
Ausdehnung angepasst haben; der Talgletscher hat seine Zunge
verloren, und der kleine Gletscher ist komplett verschwunden

(VAUGHAN et al. 2013).

Der zweite Ansatz setzt prozessorientierte Modelle zur
Berechnung von Energie- und Massenfliissen zwischen
Atmospléire und Gletscheroberfliiche ein (siche Kapitel 3).
Diese Modelle eignen sich. um die Sensitivitdt der Mas-
senbilanz auf cinzelne Klimavariablen und dic verant-
wortlichen physikalischen Prozesse zu bestimmen, Somit
lassen sich etwa [iir Gebiete ohne instrumentelle Langzeit-
beobachtungen aus gemessenen Masseniinderungen von
Gletschern die moglichen Anderungen des lokalen Klimas
berechnen (zum Beispiel MOLG et al. 2009). Gletscherin-
derungen kénnen so als dirckte Folge von Anderungen
im Niederschlag. der Bewélkung, der Strahlung oder der
Lufttemperatur nachvollzogen werden. Die Komplexitit
dieser Modelle bedingl eine relativ grobe Anzahl an zeil-
lich hochaufgelosten Input-Variablen und entsprechenden
Rechenaufwand. Fiir langere Zeitriume (mehrere Jahre)
kénnen daher meist nur Analysen fiir einen Punkt eines
Gletschers gemacht werden, Modellierungen fiir die Ge-
samtiliche eines Gletschers (sogenannte 2D-Liufe) sind
selten und meist auf die Ablationssaison konzentriert. In

jiingsten Jahren wurden 2D-Modellierungen aber aufl Ba-
sis von Messungen und neuartigen Input-Techniken deut-
lich ausgedehnt. teils bis zu einem Jahrzehnt (zum Beispiel
MOLG et al. 2014).

2.3 Massenbilanztypen (oder -regime)

Je nach Lage cines Gletschers kommt ein charakteristischer
Jahresgang der Massenbilanz zustande. In den thermisch
homogenen Tropen dominiert dic hygrische Saisonalitiit
des Klimas. die sich im Wechsel von Feucht- und Trocken-
zeiten wiederspiegelt. Nennenswerte Akkumulation gibt
es daher nur in den Feuchtzeiten, Ablation hingegen kann
in beiden Jahreszeiten mit dhnlichen Betriigen stattfinden
(KASER und OSMASTON 2002). In den mittleren und ho-
hen Breiten ist der Jahresgang durch die thermische Saiso-
nalitit geprigt. Dementsprechend kann relativ klar in eine
Akkumulationsperiode mit Massengewinn (Winter) und
cine Ablationsperiode mit Massenverlust (Sommer) unter-
schieden werden, Eine Mischform aus tropischem und au-
Bertropischem Regime bilden die Gletscher im Monsunein-
fluss (zum Beispiel Hochasien). auf denen das thermische
Ablations- und Akkumulationsmaximum eng beieinander
licgen (zum Beispiel MOLG et al. 2012). Partielle Schuttbe-
deckungen (meist in den Ablationsgebicten von Gletschern)
konnen die Massenbilanz von ihrem Regime entkoppeln
und wirken bei geringer Schuttbedeckung (wenige cim)
aufgrund der Verringerung der Oberflichenalbedo ver-
stirkend auf dic Ablation: bei michtiger Schuttbedeckung
hingegen fithrt die Abschirmung der Gletscheroberfliche
vom Energiceintrag der Atmosphire (vor allem von kurz-
welliger Strahlung) zu ciner Abschwichung der Ablation,
Riumlich zeichnen sich die verschiedenen Massenbilanz-
regime durch typische Gradienten im vorhin genannten
VBP im Bercich der ELA aus. Kontinentale Gletscher
zeigen einen geringen VBP-Gradienten. maritime einen
hohen. Der Unterschied im VBP-Gradienten zwischen Ak-
kumulations- und Ablationsgebiel ist im tropischen Klima
besonders grof (K ASER und OSMASTON 2002).

3 Die Energicbilanz der Oberfiiche
3.1 Energiebilanzterme

Die Energichilanz an einem Punkt der Gletscheroberfli-
che (EB) nimmt in der Fachliteratur hiufig dic Form von
Gleichung 2 an. Die Einheit entspricht jener einer Energie-
flussdichte. also [W m ] oder [J s' m*]. Vorzeichen in der
Bilanzgleichung bleiben positiv. wenn eine Gréfie Energie-
zufuhr fiir die Oberfliche bedeutet. sind hingegen negativ
bei Energieverlust. Einige Groben kénnen Encrgiequelle
oder -senke sein (mehr dazu unten), was aufl der Zeitskala
von Sckunden bis Stunden ein Ausdruck des Wetters ist.

SW| +SWT+LW| +LWT+Q5+QL+QP+QG=F (2)

Die in der EB enthaltene Strahlungsbilanz umfasst vier be-
kannte Terme: SW/| und SW1 sind die kurzwellige (solare)
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Abb, 6-4: Modellvorstellung zur Entstehung der Fluktuationen
in den Windkomponenten, der Temperatur und der spezifischen
Feuchte. Wirbel unterschiedlicher Grébe driften mit der mittle-
ren Stromung und transporticren dabel wiirmere Luftpakete mit
geringerem Wasserdampigehalt bei stabiler Schichtung von oben
nach unten und kiéiltere, feuchtere Luft nach oben (aus WEBER
2004).

Einstrahlung bezichungsweise die reflektierte kurzwellige
Strahlung (,.SW* fiir , shortwave), wihrend LW/ und LW?
die langwellige Einstrahlung bzw. die langwellige Emis-
sion der Gletscheroberfliiche bezeichnen. Die kurzwellige
Nettostrahlung (SW,,,) berechnet sich als SW| - SW1 oder
SW| (1 — a). wobei a die kurzwellige Breitbandalbedo der
Gletscheroberfliche angibt. Analog dazu ist die langwelli-
ge Nettostrahlung (LW, ) als LW| — LW definiert.

Die Terme QS und QL benennen den turbulenten sensib-
len (fiihlbaren) Wirmestrom bezichungsweise den tur-
bulenten latenten Wirmestrom (Abbildung 6-4). Beide
resultieren aus der Existenz von Wirbeln in der atmosphi-
rischen Grenzschicht (..eddies™) und sind somit stark von
der Stabilitiat und Windgeschwindigkeit in dieser Schicht
abhéingig. aber auch von Temperatur- und Feuchtegradi-
enten zwischen Gletscheroberfliche und Luft (siche dazu
auch den Beitrag von LEHNING et al. in diesem Heft).

QP bezeichnet den Wiarmefluss aus dem auf dic Glet-
scheroberfliche fallenden Niederschlag (..P™ fiir .precipi-
tation™). Dieser Term ist in der Regel aber vernachlissig-
bar klein und wird hier nicht weiterbehandelt. Lediglich
auf Gletschern. die in schr feuchten Klimaten liegen und
bis in ticfe Lagen reichen. kann QP withrend Warmluft-
niederschligen im Ablationsgebiet relativ groB sein (zum
Beispiel in Neuseeland). QG gibt schlieflich den Wirme-
fluss zwischen Oberfliche und dem Gletscherinneren an
und setzt sich aus molekularer Wirmeleitung im Schnee/
Eis und eindringender kurzwelliger Strahlung zusammen
(..G" fir ,ground”). Treten keine geothermischen Wir-
mequellen unterhalb des Gletschers auf. dann ist QG tiber
einen betrachieien Zeitabschnitt nahezu identisch mit der
Anderung der Wirmespeicherung im Gletscher.

Die Summe aller Terme der linken Seite in Gleichung 2
ergibt cinen Nettoenergiefluss F, und hier gelangen wir
auch zur direkten Verkniipfung der EB mit der Massen-
bilanz. Wenn die Gletscheroberflichentemperatur den

Schmelzpunkt erreicht hat (273.15 K) und F auf der rech-
ten Seite in Gleichung 2 positiv ist. dann reprisentiert
F dic verfiigbare Encrgic zum Schmelzen. Die zweite
Verkniipfung betrifft QL: ist dieses auf der linken Sei-
te in Gleichung 2 negativ. also der Energicfluss von der
Oberfliche in die Atmosphiire gerichiet. dann tritt Sub-
limation auf. Bei Oberflichentemperaturen kleiner als
273.15 K erwiirmit oder kiihli F dic Oberfliche (in Ab-
hiingigkeit des Vorzeichens) und. iiber QG. mit einiger
Verzogerung auch das Gletscherinnere. Dic EB treibt
daher auch die Temperaturentwicklung im Inneren des
Gletschers an und wirkt somit auf interne Akkumulation
und englaziales Schmelzen in der Massenbilanz. Weilers
sehen wir hier diec Besonderheit der Energiebilanz einer
Gletscher- oder Schnecoberfliche im Vergleich zur Ener-
giebilanz einer beliebigen Oberfliche: Die Temperaturen
kénnen maximal 273,15 K erreichen, was die Stabilitiit
der Grenzschicht mabgeblich beeinflusst (siche Beitrag
von LEHNING et al. in diesem Heft).

Tabelle 6-1 fasst die wichtigsien Abhingigkeiten der
Energicbilanzterme zusammen. Daraus wird klar, dass
nicht nur dubere klimatische Einwirkungen iiber mete-
orologische Standardvariablen. sondern auch Riickkopp-
lungen cine entscheidende Rolle fiir die endgiiltigen
Charakteristika der EB eciner bestimmten Klimazone
spielen. Weitere Uberlegungen zu Tabelle 6-1 folgen im
Abschnitt 3.3 anhand von tatsichlichen Beispielen. Fiir
weitere Details zu den Energiebilanztermen und deren
Einordnung in meteorologische Verhiilinisse empfehlen
wir auferdem den Enzyklopidie-Beitrag von VAN DEN
BROEKE et al. (2011).

Term  Abhiingigkeiten

Bewilkung, Luftfeuchte, Gelinde (Neigung

SNl und Exposition)

Albedo (abh. von festem Niederschlag.

SIS Sk e b lination)

LW/ | Lufttemperatur, Luftfeunchte. Bewilkung

LW1 | Gletscheroberfidchentemperatur

Qs Gletscheroberflichentemperatur. Lufttem-
peratur, Luftdruck. Windgeschwindigkeit

oL Gletscheroberflichentemperatur, Luftfeuchte.
Luftdruck, Windgeschwindigkeit

QG | Gletscheroberflichememperatur

Tab, 6-1: Die wichtigsten Abhingigkeiten einzelner Energie-
bilanzterme. Meteorologische Standardvariablen sind in fetter
Schrift angedeutet. Aus der Energichilanz selber resultierende
Grilien sind kursiv, was das Potenzial ftir Riickkopplungsprozes-
se i der Energiebilanz andeutet. Tages- und Jahreszeit sind nicht
extra als Abhiingigkeiten aufgelistet.
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3.2 Messung und Modellierung der Energiebilanz

Messungen der EB stiitzen sich heutzutage fast immer
auf automatische Wetterstationen (AWS). die in Einzel-
féllen bereits Zeitreihen von etwa 20 Jahren liefern. Die
hiufigsten AWS-Standorte sind im Ablationsgebiet von
Gletschern. Dort findet der grobte Teil des Energie- und
Massenumsatzes statt (vergleiche Abschnitt 3.3). und zu-
dem sind die tiefer gelegenen Ablationsgebiete in der Re-
gel einfacher zuginglich. Im giinstigsten Fall besitzt cine
AWS ein Vier-Komponenten-Pyrradiometer, welches alle
Terme der Strahlungsbilanz (und somit auch die Albedo)
einzeln misst. Weilers umfasst die tvpische Instrumentie-
rung Lufttemperatur und -feuchte, Luftdruck sowie Wind-
geschwindigkeit (zum Beispicl MOLG et al. 2009). Aus
diesen vier Variablen lassen sich die turbulenten Fliisse
ableiten. Direkte Messungen von QS und QL sind in Hoch-
gebirgen meist auf kurze Messphasen wihrend Feldaufent-
halten beschriinkt (zum Beispiel CULLEN et al. 2007), da
die bendtiglen Ultraschallanemometer sehr teuer und emp-
findlich sind. QG wird nic direkt gemessen. allerdings ver-
vollstindigen Temperaturmessungen im Gletscherinneren
in verschiedenen Tiefen einige AWS-Designs. aus welchen
QG unter Zuhilfenahme der thermischen Diffusivitit 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 giangigen Modelle betrifft die riumliche Referenz. Am
hiufigsien wird die EB fiir einen cinzelnen Punkt am Glet-
scher modelliert. Dann erauben die oben beschriebenen
AWS-Messungen cin sehr effektives Modell ohne grolien
Rechenaufwand. da die Strahlungsterme als dirckie Mes-
sungen einflieBen und lediglich QS. QL und QG iber phy-
sikalische Bezichungen und entsprechende Parametrisic-
rungen berechnet werden miissen. Mehr Aufwand entsteht
bei einer EB-Modellicrung iiber die ganze Gletscherfléiche.
In diesem Fall kommt der Input durch meteorologische Va-
riablen (Tab.6-1) wieder meist von ciner Station (manch-
mal auch von weiteren), und Hohengradienten der Input-
Variablen entstehen als zusiitzliche Parameter im Modell.
Diese regeln die rdumliche Verteilung des Antricbsfeldes
iiber den gesamten Gletscher. Der deutliche Mehraufwand
bei ciner flichenweiten Modellierung betrifft vor allem die
Tatsache, dass alle vier Strahlungsierme nun modelliert
werden miissen. da diese eine starke rdumliche Variabilitéit
aufweisen. Besonders das Modul fiir die knrzwellige Strah-
lung. inklusive der Berechnung von Beschatiung durch das
Gelinde, fillt hier ins Gewicht. Gletscherweite . State-of-
the-Art"-Modelle haben letztlich etwa 30 Parameter und
(wie Atmosphirenmodelle) verschiedene Parametrisierun-
gen fiir einen bestimmten Prozess zur Auswahl fiir den An-
wender (zum Beispiel MOLG et al. 2012).

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

haben heutige Modelle ein numerisches Gitter, aul dem die
thermodynamische Energiegleichung iber viele Tiefen-
schichten gelost wird, Modelle der zweiten Art erlauben das
Hinzufiigen von weiteren Prozessen besonders gul. etwa
cindringende kurzwellige Strahlung (MOLG et al. 2009)
oder hydrologische Abliufe wie Perkolation und Wiederge-
fricren von Wasser (REIJMER und HOCK 2008). Als drit-
tes Unterscheidungsmerkmal kann man noch nennen, dass
EB-Modelle emtweder alleine ausgefiihrt werden oder Teil
cines andercn Modells sind — ty pischerweise cines Massen-
bilanzmodells. in dem sie die Ablation und interne Akku-
mulation quantifizieren. Flichenweite EB-Bestimmungen
entsiehen so praktisch immer im Zuge einer fliichenweiten
Massenbilanzmodellierung. Eine neue Tendenz ist der in-
teraktive Einschluss von Massenbilanzmodellen in Atmo-
sphiirenmodellen (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 kénnen zudem mit der gemessenen Strahlung
sowie mit der aus der LWT-Messung abgeleiteten Oberfli-
chentemperatur an der AWS-Orlichkeit evaluiert werden.
Stehen Temperaturmessungen im Gletscher und die auf
cinem numerischen Gitter simulicrien Temperaturen zur
Verfiigung. bietet sich eine weitere Vergleichsméglichkeit.
Direkte Turbulenzmessungen, wie oben angedeutet. exis-
tieren selten, doch intensive Messperioden erlauben die
Einbezichung in diec Modellevaluicrung fir beschrinkte
Zeitriume immerhin gelegentlich (CULLEN et al. 2007).
Wichtig ist aber vor allem, dass die Massenbilanz iiber den
gesamten Gletscher verteilt als Messung vorliegt. um eine
gute flachenhafte Evaluicrung ausfiihren zu konnen (REILJ-
MER und HOCK 2008, PRINZ et al. 2016).

3.3 Energichilanztypen

Obwohl die Energiebilanz auf Gletschern oft lokalspezifi-
sche Einfliisse zeigt. gibt es cinige Merkmale. die typisch
fir die grofien Klimazonen der Erde sind. Abbildung 6-5
vereint Beispiele [iir die dquatorialen Tropen in Ostafrika.
fiir dic mittleren Breiten in den Ostalpen und fiir die Uber-
gangszone von subpolarer zu polarer Zone in Skandinavien.

Der dquatoriale Gletscher zeigi die schon in Abschniit 2
erwihnte ganzjihrig auftretende Sublimation in den Tro-
pen. da QL in allen Monaten im Mittel eine Energiesen-
ke darstellt. Das Maximum der Sublimation entsteht im
Jamar/Februar, wenn der Energicinput durch SW,,, grof.
die Luft vor Beginn der ersten Feuchtzeit (Mirz-Mai) aber
noch trocken ist. Schmelze entsteht auf diesem Gletscher
bevorzugt in der #zweiten Feuchtzeit (Oktober—Dezember/
Januar). wenn die Luftfeuchte und SW,_, relativ hoch sind.
Zur Zeit der langen Trockenzeit (Juli—September) ist der
Energicinput klein, Sublimation dennoch relativ groff und
Schmelzen daher gréftenteils unterbunden. QS _heizt™ den
Gletscher am starksten in der langen Trockenzeit, wenn der
Gletscher durch relativ geringe SW,., und stark negative
LW, ., maximal auskiihlt. Die Ausfiihrungen hier verdeut-
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lichen auch die .Konkurrenzsiluation® zwischen Subli-
mation und Schmelzen: Sublimation nimmt der Schmelze
Energic weg, siche Gleichung 2. ist aber energetisch . teu-
rer” und benétigt etwa achimal so viel Energie. um einen
Kilogramm Schnee/Eis zu beseitigen. Ablationsmenge und
Massenumsatz aufl sublimierenden Gletschern sind daher
generell kleiner als auf jenen, wo Schmelze dic 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 ganzjihrig unbedeu-
tend fiir Sublimation, dennoch kann diese an kalten, tro-
ckenen Wintertagen auch in den Alpen auftreten. Typisch
fiir die mittleren Breiten ist auch die ganzjéhrig ausgebilde-
te Energicquelle QS. die nach SW,, einen weiteren Beitrag
zur Schmelze liefert. Auch QL leistet einen kleinen Beitrag
zur Schmelzenergie. Das Minimum des Energicumsatzes,
das in den Tropen in der langen Trockenzeit auftritt. ent-
steht in den mittleren Breiten natiirlich im Winter, wenn
die energetischen Rahmenbedingungen fiir Ablation kaum
gegeben sind. auch weil LW, , die Oberfliche viel starker
kiihlt als SW,, Energie eintrigt.

Der skandinavische Gletscher zeigt einen fhnlichen Jah-
resgang der EB wie der Alpengletscher. allerdings hinter-
lasst die hohere Breitenlage einige Fingerabdriicke. SW,,
geht im Winter der Nordhemisphiire demzufolge gegen
Null aufgrund kaum vorhandener Sonneneinstrahlung in
der Nihe des Polarkreises. Dadurch kiihlt der Gletscher im
Winter besonders stark aus. die Schmelzenergie im Friih-
ling steigt daher etwas langsamer an als auf dem Alpenglet-
scher. Zum Hochpunkt des Sommers kommen dann jedoch
dhnlich hohe Schmelzenergien wic in den mittleren Breiten
zustande. der relative Beitrag von QS ist aber héher als aul
dem Alpengletscher. Zudem sorgt das maritime Klima in
diesem Teil Skandinaviens im Sommer dafiir. dass LW,
weniger Auskithlung und QL mehr Energiezufuhr verur-
sachen.

Ostafrika (3" S)
Fiir alle Hochgebirgsgletscher e
gilt generell. und dies wird in
Abbildung 6-5 deutlich, dass E
SW,., der mabgebliche An- g
tricb der gesamien EB. ihres
Jahresgangs (und auch des hier
nicht nidher diskutierten Tages- g
gangs) und somit der Ablation %, ~.

e

Untergrund ab: zu Tageszeiten mit einer stark negativen
Strahlungsbilanz und daher einer Auskiithlung in die At-
mosphiire heizt QG hingegen die Oberfliche von unten,
Diese Vorginge kénnen mehrere zehn Wm™ ausmachen.
Die grobere Amplitude im Tagesgang gilt natiirlich auch
fiir die anderen EB-Terme.

Beim Vergleich von Energicbilanzen muss man einige
wichtige Dinge beachten. vor allem die rdumliche Refe-
renz. Abbildung 6-5 zeigt die iiber cinen ganzen Gletscher
reprisentativen Werte, Solche liegen aber eher selten vor,
da diese stets mit einer aufwindigeren Modellierung ein-
hergehen (siche Kapitel 3.2). Am hiufigsten stammen EB-
Bestimmungen aus dem Ablationsgebiet fiir einen einzel-
nen Punkt am Gletscher, typischerweise die Stelle ciner
AWS, Eine Punki-EB im Ablationsgebiet. an der ELA oder
auch im Akkumlationsgebict weicht aber von der glet-
scherweiten EB quantitativ ab. da die Energieverfliigbarkeit
mit der Héhe und somit auch die Schmelze abnehmen.
Auberdem werden in der Literatur SW,,, und LW, im Zuge
der EB-Analyse nur sehr selten in ihre beiden Bestand-
teile aufgespalten. Solch eine Aufspaltung ermdglicht unter
Umstinden aber weilere wichtige Einsichien in die ablau-
fenden Prozesse (zum Beispiel MOLG et al. 2012), da SW|
und LW| dic einzigen vom Gletscher unabhiingigen Ener-
gieeintrige sind (Tab. 6-1).

3.4 Reaktion von Gletschern auf Klimaiinderungen:
wachliissel” Energichilanz

In den vorangegangenen Abschnitten wurde nun klar, dass
cin fundiertes Verstindnis der Ablation auf Gletschern nur
iiber dic Kenntnis der EB fiihrt, auf welche verschiedene
meteorologische Elemente einwirken (Tab.6-1). Weshalb
aber ist die Lufttemperatur alleine ¢in so guter Parame-
ter fiir Schwankungen und Anderungen der Massenbilanz
(und iiber lingere Zeitriume daher auch fiir Gletscheraus-
dehnungen). was sich ja auch die Gradiag-Modellierung
(Kap. 2.2) z7unutze macht?

Alpen (48° N) Skandinavien (817 N)

s, HOM HOG HMOS moL
K W
-

TS,

J-!llj_l.l‘JJ,Jal_-l

ist. Weiters gilt. dass LW, als
grobte  Enecrgicsenke agiert,
und dass QG im Monatsmittel
(und auch iiber lingere Zeit-
riume) immer nahe bei Null
ist. Die wahre Bedeutung von
QG liegt im Tagesgang: in
Stunden starker Erwirmung
der Oberfliiche fithrt QG iib-

licherweise Energic in den  GIESEN etal. (2008).

JFMAMJ JASOND

2004 =2008) und Midtdalsbree

SJFMAWIJABSOND JFMAMJJASOND

Abb. 6-5: Mittlerer Jahresgang der gletscherweiten Energiebilanz aut dem Kersten-Gletscher (Ost-
afrika, Héhenlage etwa 5200-5900 m, 2005-2008), Langenferner (Ostalpen, etwa 2700-3400 m,
n (Skandinavien, etwa 1400-1900 m, 2001-2003), Fiir letzteren wur-
den die Fliisse als flichengewichtetes Mittel aus Werten fiir drei Héhenzonen (1450, 1650, 1850 m)
bestimmt. Schmelzenergic OM (LM™ fUr .melt™) erhilt ein negatives Vorzeichen. da Schmelze
Energie verbraucht {was klar wird, wenn man ein positives I auf der rechien Seite von Gleichung
2 auf die linke Seite bringt). Daten aus den Arbeiten von MOLG et al. (2009), GALOS (2010) und
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Die Antwort fiihrt iiber die Variabilitiiten der Terme in
der EB. In allen Fillen in Abbildung 6-5 zeigt sich deut-
lich, dass SW,,, dic grofitc Spannweite im Jahresverlauf
aufweist. Klimadinderungen wiirden das System also be-
sonders effektiv storen, wenn sie Einfluss auf SW,, haben,
und genau das macht die Lufttemperatur. Zum besseren
Verstiandnis muss man SW,,, zuerst in ihre zwei Bestand-
teile zerlegen. Dies enthiillt, dass nichi die Schwankung
von SW/. sondern vor allem die Albedo der Gletscherober-
fliche die Variabilitit von SW,, verursacht. Dicsen Effekt
sicht man in strahlungsreichen Klimazonen besonders gut.,
was Abbildung 6-6 illustriert. Sobald die Albedo fillt,
hier im Zeitraum von September bis November, wird we-
niger kurzwellige Strahlung reflektiert, und somit steigen
SW,., und die Encrgieverfiigbarkeit fiir Ablation markant
an, Welche atmosphiirischen Antricbe steuern also die Al-
bedo auf Gebirgsgletschern?

Die Reflexion auf Gletschern ist immer dann stark. wenn
regelmiiBig und viel Schnee auf die Oberfliche Filll, Zwei
Faktoren bestimmen dies: die Niederschlagsmenge und
Niederschlagsfrequenz selber sowic die Lufttemperatur,
die die Niederschlagsphase steuert (fest/fliissig). In sehr
groben Hohen, in denen tropische Gletscher vorkommen,
sind dic Temperaturen meist ganzjihrig tiel genug, da-
mit Niederschlag fast ausschlieBlich in fester Form Fallt.
Die Kontrolle tiber Energie- und Massenbilanz bleibt so-
mit beim Niederschlag. einerseits durch die Regulicrung
der Energicaufnahme (iiber 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 Héhen-
zonen, vor allem im Sommerhalbjahr. In diesen Klimazo-
nen wirken sich daher auch gedinderte Temperaturen stark
auf den beschricbenen . Doppeleffekt® (Energiczufuhr
und Akkumulation) aus. ndmlich indirekt iiber die Nieder-
schlagsphase. Zudem becinflusst die atmosphiirische Tem-
peratur andere Energiequellen auch noch unmittelbar. vor
allem LW] (OHMURA 2001) und QS (Tab. 6-1). Tempe-
ratur und Niederschlag sind daher gute Parameter fiir die
Sensitivitdl der Massen- und Energiebilanz. allerdings mit
verschiedenen Gewichtungen in tropischen und aubertro-
pischen Klimazonen.

4 Ausblick

Es besteht allgemeiner Konsens. dass die Kenntnis der
Massenbilanz von Gebirgsgletschern hohe Bedeutung
und Relevanz besitzt — sowohl als wissenschaftliche
Grundlage fiir diec Rolle von Gletschern im Klimasys-
tem, als auch fiir 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
fiir wenige Gletscher weltweit stechen gemessene Zeit-
reihen tiber mehrere Jahrzehnte zur Verfiigung (zum
Beispiel wgms.ch/products_fog). Diese dienen als soge-
nannte ..Benchmark Glacier”. also als Ausgangsdaten-
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Abb. 6-6: Monatsmittel ausgewiihlter Energiebilanzterme an
der automatischen Wetterstation auf dem Nordlichen Eisfeld des
Kilimandscharo (5794 m, 3° Sid) von Mirz 2001 bis Februar
2002. QM ist wie in Abb. 6-5 die Schimelzenergie. Zwecks besse-
rer Vergleichbarkeit 1st 8W1 hier als positive Grifle eigelragen.
Daien aus der Arbeit von MOLG und HARDY (2004).

siitze fiir globale Abschitzungen der Massenbilanz unter
Einschluss gecigneter Modellverfahren (zum Beispiel
MARZEION et al. 2014). Die darin involvierten riumli-
chen und zeitlichen Extrapolationen bedingen aber eine
relativ grofie Unsicherheit. da die stets vorhandenen in-
dividuellen Eigenschaften von Gletschern — aufgrund der
komplexen Bedingungen im Hochgebirge (Klima und
Relief) — im Extrapolationskontext duberst ungiinstig
sind.

Die Kombination von modernen. flichendeckenden Mas-
senbilanzmessungen (Fernerkundung). globalen Klimada-
ten (Reanalyse) und effektiven Modellen ist ein geeigneter
Ansatz, um Massenbilanzen im Hochgebirge fiir vergan-
gene Dekaden des 20. Jahrhunderts zu rekonstruicren
(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 grobriumiger bis hin zur lokalen
riiumlichen Skala, scheint die Kombination von hochauf-
losenden Atmosphirenmodellen, Energicbilanz basicrten
Gletschermodellen und AWS-Messungen cin vielverspre-
chendes Vorgehen (zum Beispiel MOLG und KASER
2011, COLLIER et al. 2013). In diesem Zusammenhang
liisst sich positiv erwiihnen. dass meteorologische Mess-
experimente auf Gletschern mit AWS seit Beginn des 21.
Jahrhunderis deutlich zugenommen haben,

Lange Massenbilanzreihen mit méglichst geringer Unsi-
cherheil wiren auch die Voraussetzung. um das wichtige
Konzept der ..Detection & Attribution” des Klimawandels
anzuwenden. Dieses wiirde die Frage kldren. welche An-
teile anthropogene und natiirliche Ursachen an den Mas-
sendnderungen von Gletschern im Hochgebirge haben.
Bisher konnen diese Abschitzungen nur fiir kontinentale
Regionen und mit sehr limitierter Prozessaufldsung (zum
Beispiel beziiglich der Dynamik des Klimas) gemacht
werden (MARZEION et al. 2014). Direkte Messungen der
Massenbilanz (Kapitel 2.2) und der Energicbilanz (Kapitel
3.2) sollten daher in zukiinftigen Projekten definitiv weiter
intensiviert werden.
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Alpiner Permafrost

High-mountain permafrost

Zusammenfassung

Im Gegensatz zum Permafrost in Tiefliindern hoher Breitengrade wird Permafrost in Gebirgsregionen
erst seit wenigen Jahrzehnten systematisch erforscht. In den Alpen wird das Phinomen intensiv unter-
sucht. Rasche Fortschritte konnten besonders in den Bereichen der Prospektion mit Bohrungen und geo-
physikalischen Sondierungen. der GIS-basierten Modellicrung von Permafrost-Verbreitungsmusiern,
der Analyse von Kriechvorgingen in eisreichem Schutt sowie dem Verstindnis von Stabilititsfragen in
dauernd gefrorenen Steilflanken erzielt werden. Die Permafrostiliche in den Alpen ist heute rund drei-
mal so groB wie die noch verbleibende Gletscherfliche. Mit der komplexen Topographie hiingt die hohe
kleinriumige Variabilitit mikroklimatischer Bedingungen zusammen (vor allem Strahlung, Schnee-
umverteilung). was fiir die Kalibrierung/Validierung von riumlichen Modellen und fiir deren Ankop-
pelung an regionale Klimamodelle eine schwicrige Herausforderung ist. Die seit der Jahrtausendwende
durchgefiihrie langfristige Beobachtung im Rahmen globaler Klimasystem-Beobachtung zeigl tendenzi-
¢ll ein Ansteigen von Bohrlochtemperaturen. eine Zunahme von Kriechgeschwindigkeiten in eisreichem
Permafrost (Blockgletscher) und cine gesteigertc Haufigkeit von groBkalibrigen Felsstiirzen 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
carricd out within the framework of global climate system observation. A tendency exists for borchole
lemperatures 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 Phiinomen im Klimasystem

Wo dic mittlere Jahrestemperatur der Luft negativ ist,
kann auch der Untergrund ganzjihrig negative Tempera-
turen aufweisen. Der so definierte Permafrost ist in hohen
Breiten und grofien Meereshéhen weit verbreitet, Auf rund
20 Millionen km* wird die entsprechende Gesamtfliiche
geschitzt, davon weist rund ein Viertel gebirgige Topogra-
phie auf (BOLCH und CHRISTIANSEN 2014, GRUBER
2012). Als Phinomen 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 &ffentlich-politischen  Wahrnehmung
verborgen”. Im Klimasystem spielt er jedoch eine wich-
tige Rolle.

Die Existenz ausgedehnier polnaher Landmassen bringt
es mil sich. dass Tiefland-Permafrost vorwiegend ein Phi-
nomen der nordlichen Hemisphiire ist. Mit eisreichem Un-
tergrund in Alaska, Kanada. auf Svalbard oder in Sibirien
wurde der Mensch bei seinen global ausgreifenden Aktivi-
tdten schon seit Jahrhunderien konfrontiert. Zahlreiche his-
torische Entwicklungen hiclten und halten das Interesse an
den spezifischen geotechnischen und dkologischen Aspek-
ten des dauvernd und ofi 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. Jahi-
hunderts oder des Alaska Highway zu Beginn des 2. Welt-
krieges. dic Ol- und Gasférderung mit entsprechendem
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Abb. 7-1: Alaska-Pipeline im kontimuerlichen Permafrost des North Slope mat der siidwiirts zu iberquerenden Brooks Range im Hinter-

grund. Aufnahme: Willried Haeberli, Juni 2008,

Pipelinebau in Alaska (Abb. 7-1). Kanada und Russland
seit etwa den 1970er Jahren oder neuestens die Perspektive
ciner 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 Stabilitit kostspieliger Infrastruktur auf Perma-
frost. sondern auch jene um Rickkoppelungseffekte durch
Freisetzung von enormen Mengen von Treibhausgasen (vor
allem Methan und Kohlendioxid) aus auftauendem Per-
mafrost in den Vordergrund geriickt (STRELETSKY] et
al. 2014. KOVEN et al. 2015. SCHUUR et al. 2015). Lang-
fristige Messungen von Bohrlochtemperaturen zeigen cine
verbreitete Erwirmungstendenz bis in betriichtliche Tiefen.
vor allem in kalten Permafrostvorkommen hoher Breiten
(Abb. 7-2;: ROMANOVSKY et al. 2010). Dic Erforschung
des subarktischen und arktischen Permafrostes und die
Auseinandersetzung mit den entsprechenden Herausforde-
rungen haben eine lange Tradition und sind wichtige Auf-
gaben fiir diec Zukunft.

Viel jiinger ist die Geschichte des Gebirgspermafrosts. Ab-
geschen von einigen frithen 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 fiir die Staumauer der Grande Dixence
in den 1950¢r Jahren - blicb das Phinomen lange weitge-
hend unbekannt und vor allem auch unerforscht. Erst in den
1970er Jahren wurden erste Resultaie 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 Europiischen Alpen und in

den skandinavischen Gebirgen untersucht (cinen Uberblick
gibt ETZELMULLER 2013).

Im Fokus der aktuellen Forschung (HAEBERLI 2013) ste-
hen die Verbreitungsmuster und die mikroklimatischen
Oberflicheneffekie (zum Beispicl 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

Tiele) im zirkumpolaren Permaltrost seit Mitte der 1970er Jahre.
Aus: [PCC (2013 nach ROMANOVSEY et al. 2010).
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Abb. 7-3: Blockgletscher Murtél-Corvatsch fotografiert aus der Corvatschbahn. Die lavastromartigen FlieBstrukturen sind gut zu erkennen.
Im oberen Bereich dieser FlieBstrukturen befinden sich die Bohrungen, mit denen die innere Struktur, das Kriechverhalten und die lang-
Iristige Temperatur des Permalrostes seit 1987 untersucht werden. Aufnahme; Jeannette Notzli, 21, Seplember 2015,

WICZ et al. 2012, MAGNIN et al. 2015, SCHNEIDER et
al. 2012, STAUB et al. 2015), geophysikalische Prospek-
tion (zum Beispicl HAUCK 2013. HILBICH et al. 2008a,
KNEISEL et al. 2008, KRAUTBLATTER et al. 2012, 2014,
MAURER und HAUCK 2007) und geotechnische Eigen-
schaften (zum Beispicl ARENSON et al. 2003, BUCHLI
et al. 2013, SPRINGMAN et al. 2012). langfristige Kriech-
prozesse in cisreichem Schutt (zum Beispicl DAANEN
et al. 2012, HAEBERLI et al. 2006, IKEDA ¢t al. 2008),
Design und Schutz von baulicher Infrastruktur (BOM-
MER et al. 2010), klimabezogenes langfristiges Monitoring
(HARRIS et al. 2001, PERMOS 2013, VON DER MUHLL
ct al. 2008) sowic transiente Permafrostmodellicrung
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 Erwirmung ist in den letzten Jahren die Frage
der Stabilitit von steilen Felsflanken kalter Hochgebirgs-
gipfel in den Vordergrund geriicki (DELINE et al. 2014,
HASLER 2011. HUGGEL et al. 2010, KRAUTBLATTER
ctal. 2013, RAVANEL und DELINE 2011).

Die folgenden Ausfithrungen gehen nither auf das Phiino-
men Permafrost im Gebirge und vor allem in den Alpen
cin. Zuerst werden cinige Grundelemente der Bezichung
zwischen Permafrost und Klima respektive Witterungs-
bedingungen im Gebirge erdrtert. Darauf aufbavend
werden die Mdoglichkeiten und Schwierigkeiten der

Modelliecrung von Permafrost-Verbreitungsmustern in
komplexer Gebirgstopographie fiir vergangene, heutige
und mégliche zukiinftige Bedingungen diskutiert. Bei der
Entwicklung in der Zeit sowic ihrer Modellierung spiclen
Permafrostcharakteristiken wie Temperatur, Michtig-
keit, Eis-/Wassergehalt, Alter, gecomorphologische Phi-
nomene und klimageschichtlicher Hintergrund eine
wichtige Rolle. International koordinicrte Beobachtungs-
programme licfern dazu entscheidende Grundlagen, Zum
Schluss folgen ein paar Ideenskizzen zu Herauslforderun-
gen fiir die Zukunft.

2 Permafrost, Energiebilanz und Klimamodellierung

Permafrost ist ein thermisches Phinomen des Untergrundes
und deswegen in direkter Weise abhiingig von der Energie-
bilanz an der Oberfliche, mit dem geothermalen Wiirme-
fluss als uniere Randbedingung. Dic Energicbilanz an der
Boden-/Schnecoberfliche (nach WILLIAMS und SMITH
1989, alle Terme in [Wm ?], siche auch Abb. 7-4 und Abb.
7-5) beinhaltet hierbei die komplette Strahlungsbilanz mit
der Nettostrahlung €, ;. die turbulenten Wiirmefliisse (fiihl-
bar (2, und latent (2,,). die Schmelzenergie an der Schnee-
oberfliiche AQ, . den Wirmefluss durch die Schneedecke O,
sowie den Bodenwirmefluss O,

and+g.ﬁ+Qk+Qg+&Qm+'Q:=ﬁ (l:'



promet, Heft 98

W. Haeberli, C. Hauck, J. Nitzli: 81

Alpiner Parmafrost

Lou:H/Lin SmﬂT\Lsin thne

o Bl a

leTe
loTe

Abb. 7-4: Energiefliisse an der Schnee-/Bodenoberiliche sowie
zwischen Aultauschicht (active laver, al) und Permafrost (pf).
Die Bezeichnungen beziehen sich auf Gleichungen 1 und 3, wobel
die Strahlungsbilanz Q,, aus den vier Komponenten L, und §_,
(lang- und kurzwellige Ausstrahlung) sowie L;, und 5, (lang- und
kurzwellige Einstrahlung) besteht. Das Schema im rechten Teil
entspricht der Standardkonvention der Bezeichnung positiver/
negativer Ilisse (Grafik tbernommen aus SCHERLER et al.
2014).

Die Nettostrahlung (meodifiziert durch die turbulenten
Fliisse) legt hierbei im Allgemeinen dic Menge an Wiirme
fest. die in den Untergrund beziehungsweise in die Schnee-
decke hineinflicht. Die meisten Permafrostverbreitungsmo-
delle basieren demnach auch auf einer topoklimatischen
Abschiitzung der potentiellen Einstrahlung. modifiziert mit
dem Einfluss des Schnees, der im Alpenraum den Unter-
grund wihrend eines GrofBteils des Jahres effektiv von den
atmosphirischen Einfliissen entkoppelt (die verschiedenen
Ansitze von Permafrostverbreitungsmodellen sind zum
Beispicl in ETZELMULLER 2013 und RISEBOROUGH
et al. 2008 diskuticrt). Um den Einfluss der Schneedecke
direkt miteinzubezichen wird sowohl in Langzeitbeob-
achtungen als auch in Modellierstudien hiiufig dic Boden-
oberflichentemperatur (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 ermdglicht eine
vereinfachte Betrachtung der Auswirkungen der Energic-
bilanz an der Oberfléiche (und des daraus resultierenden Bo-
denwirmestroms) und kann als antreibende Variable und/
oder Kalibrierungsvariable fiir Permafrostmodelle verwen-
det werden (NOETZLI et al. 2008, STAUB et al. 2015).

Der Bodenwiirmestrom wird in den meisien meteorologi-
schen Anwendungen als

Q,=kdl/dz (2)

beschrieben und hiingt hierbei hauptsiichlich von der ther-
mischen Leitfihigkeit £ [Wm'K'] des Untergrundmate-
rials ab (7" = Temperatur. z = Tiefe). In alpinen Permafrost-
gebicten kann letzteres jedoch sehr stark variieren und
dic thermischen Eigenschaften und damit den Bodenwiir-
mestrom beeinflussen: von kompaktem Fels mit geringer
Porositiit bis hin zu grobblockigem Material. welches in
der ungefrorenen Auftauschicht (active layer, af) luft- oder
wassergefiillt, im Permafrost ( p/f) jedoch eisiibersiittigt sein
kann (vergleiche Abb. 7-6). Fiir eine realistische Simulation
der Temperaturen im Permafrost. insbesondere im Kontext
einer Klimaiinderung, kann der Bodenwiirmestrom dem-

nach differenzierter ansgedriickt werden (SCHERLER et
al. 2014, Abb. 7-4);

ng Qgﬂ.+Qg#f+‘?ﬂrd+QIrd+Q-mdu '&Qmag?“ &me.... “lg.)nw (?‘)
wobei O, [Wm?Jund Q.| Wm ] die konduktiven Wiirme-
fliisse in der Auftauschicht und in der Permafrostschicht
sind, O, [Wm?] und O, [Wm™] dic latenten und fiihl-
baren Wirmefliisse zwischen den einzelnen Blécken, O,
| Wm?] der netto Strahlungsfluss zwischen den Blécken und
AD,prie IWm?] die Anderung der gespeicherten Energie
inden Blocken. AQ,,, [Wm™] und AQ, [ Wm™] beinhaltet
schliesslich die Energie. die beim Schmelzen/Gelrieren in
der Auftauschicht und im Permafrost umgesetzt wird.

Die einzelnen Komponenien dieser permafrostispezifischen
Energicbilanz am Beispiel des Blockgletschers Murtél-
Corvatsch gemittelt iber einen Zeitraum von 5 Jahren
sind in Abb. 7-5 dargestellt. Nettostrahlung und fiihlbarer
Wirmefluss sind dic Nettoenergiequellen. die neben dem
latenten Wiirmefluss zu einem grobien Teil von der Energie
balanciert wird, die zum Schmelzen der Schneedecke bend-
tigt wird (hellgriiner Balken in Abb. 7-5). Der Einfluss der
Blockschicht ist deutlich zu erkennen: die Wirmeleitung
(Q,,) in der Auftauschicht ist aufgrund des hohen Lufi-
anteils stark reduziert und wird nur zum Teil durch Strah-
lungstransfer zwischen den Blocken ausgeglichen (Q,,..).

Diese isolierende Wirkung einer im Hochgebirge hiu-
fig auftreienden Blockschichi ist neben der variablen
Schneedecke und dem variablen Eisgehalt im Untergrund
ciner der Hauptgriinde. weswegen Permafrost auf kleinen
riumlichen Skalen sehr unterschiedlich aunftritt und des-
halb auch schwierig zu modellieren ist. HOELZLE und
GRUBER (2008) verglichen dic Modulationen des atmo-
sphiirischen Temperatursignals durch (a) die Schneedecke
und (b) die Oberflichencigenschaften zweier verschiedener
Permafroststandorte in der Schweiz (Blockgletscher Mur-
tel-Corvatsch und dic Station in der Nihe des Gipfels des

= g
o
QIB
] AQp
o — Qs

!"I'E—*:i[!

| N |
PP

10

W™

-10

"  E B B EEE®
-
ol
g
E

-20
L

Abb. 7-3: Filnfjahresmittel (inkl, Standardabweichung ) der Ener-
giebilanzkomponenten [ir den Standort Blockgletscher Murtél-
Corvatsch (Oberengadin, Schweizer Alpen). Die Abkiirzungen
entsprechen Gleichungen (1 und 3) bezichungsweise 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 Kaltluftspillung am Blockgletscher Murtél-Corvatsch fiir Bohrkernanalvsen und die
Fortfithrung der seit 1987 durchgefithrten Langfristmessungen der Temperaturentwicklung im Permafrost. Aufnahme: Alexander Bast,
15. September 2015,

Schilthorn) und zeigten grobe Unterschicde zwischen den
Standorten, aber auch zwischen verschiedenen Jahren auf-
grund der sehr variablen Schneedecke.

Langzeitmodellierungen der Entwicklung des Perma-
frostes. bei dencn obige Prozesse beriicksichtigt wurden,
zeigen dementsprechend auch grofe standortspezifische
Unterschiede (FIDDES et al. 2015, HIPP et al. 2012. MAR-
MY et al. 2015, SCHERLER et al. 2013). Dic atmosphi-
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 fiir Standorte in den Schwei-
zer Alpen einen Anstieg der Permafrosttemperaturen und
insbesondere eine Vertiefung der Auftauschicht, dic an vie-
len Standorten Tiefen iber 10 bis 15 Metern erreicht und
damit zu irreversibler Degradierung bereits in der Mitte
des laufenden Jahrhunderts fithren wiirde (MARMY et al.
2015, SCHERLER et al. 2013). Diese Verinderungen sind
schneller und stirker an reinen Felsstandorten (geringe
Porositil und Eisgehalt. hohere Wirmeleitfiahigkeit) als an
cisreichen Standorten mit grober Blockschuttauflage (siche
oben). Hierbei zeigt sich auch. dass der dominante Effekt
des prognostizierten Temperaturanstiegs in den kommen-
den Jahrzehnten einen unter Umstinden démpfenden Ef-

fekt durch veriinderte Niederschlagsmuster und geringere
Schnechohen (und damit verbundener reduzierter Isolation
des Untergrundes im Winter) deutlich tibertrifft. was auch
durch explizite Sensitivititsstudien 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 substanticll zu kithlen und
den Permafrostabbau bei anhaltendem Erwirmungstrend
der bodennahen Atmosphiire aufzuhalten. Der Unsicher-
heitsbereich solcher Projektionen ist hingegen grofi: neben
dem gewiihlten Klimaszenario (AlB in den oben zitierten
Arbeiten) trigt insbesondere die Wahl der Modellketie von
Globalen Zirkulationsmodellen (GCM) und Regionalen
Klimamodellen (RCM) als Antricbsmodell wesentlich zu
dieser Unsicherheit bei (MARMY et al. 2015).

Fiir die lokale Permafrostentwicklung kénnen auch wei-
tere Faktoren eine Rolle spiclen, wie zum Beispiel die
dreidimensionale Topographic der Oberflichenformen
(NOETZLI und GRUBER 2009), der Wirmeaustausch
durch Wasserfliissse zwischen Schneedecke und Perma-
frostkérper (HASLER et al. 2011, SCHERLER et al. 2010),
3D-Luftzirkulation in der Blockschicht (STAUB et al. 2015)
und Jahrzehnte andauernde thermische Anpassungseffekie
durch die Verdnderung von Schnee- und Gletscherflichen
(zum Beispiel HARRIS et al. 2009).
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Abb. 7-7: Geoelektrische Tomographie (ERT, oben), Refraktionsseismische P-Wellen-Tomographie (Mitte) und berechneter Eisgehall pro
Porenraum (unten, bezogen auf eine Porositit von 50 %) entlang eines Querprofils {iber den Blockgletscher Val Muragl, Engadin, Schweiz
(aus HAUCK et al. 2011). Temperaturdaten aus den Bohrléchern BI und B2 bestitigen die Absenz (B1) und die Prisenz (B2) von Permafrost
auf relativ engem Raum. Bei Eissittigung (100%, roter Bereich) ist auch Eisiibersiittigung méglich bis wahrscheinlich.

3 Riiumliche Verbreitung

Feldmessungen zum thermischen Untergrundphiinomen
Permafrost sind gerade im oft schwer zuginglichen Hoch-
gebirge aufwindig. Sie kénnen nur in ausgewihlten Regio-
nen und punktuell durchgefiihrt werden. Deshalb werden
riumliche Modellrechnungen verwendet. um die Verbrei-
tungsmuster lokal. regional und global abzuschitzen und
zu visualisieren. Die Resultate werden typischerweise mit
Information aus dokumentierten Indikatorphiinomenen in
der Natur. geophysikalischer Prospektion und Bohrungen
kombiniert und verfeinert. Die oft extreme riumliche Va-
riabilitit von Gelindeeigenschaften hinsichtlich Mikrokli-
ma. Schneeverhiiltnissen und Oberflicheneigenschaften
macht allerdings einen exakten Vergleich zwischen Modell

und Feldevidenz besonders bei groberer Auflésung schwie-
rig (GUBLER et al. 2011). Das gleiche gilt auch fiir die
Koppelung mit Simulationsergebnissen selbst relativ hoch
aufgeloster Klimamodelle. Fiir Betrachtungen von zukiinf-
tigen Klimaszenarien miissen deshalb GCMs, RCMs und
Permafrostmodelle kombiniert werden (zum Beispiel
NOETZLI et al. 2007. SCHERLER et al. 2013, SALZ-
MANN et al. 2007).

Zu den Zeigerphiinomenen gehoren die zahlreichen, fiir das
geilible Auge gut zu erkennenden Blockgletscher. aber auch
perennierende Eisflecken. die sich im Sommer nicht iiber
0°C erwirmen, im Winter jedoch weit unter 0°C abkiih-
len kénnen, Auch Wandvereisungen und Hiingegletscher in
Steilflanken = 45° zeigen Permafrost an. Direkten Zugang



84 W. Haeberli, C, Hauck, J. Nétzli:

promet. Heft 98

Alpiner Parmafrost

-

Abb. 7-8: Permafrost am Matterhorn nach APIM. Blau: Permafrost ist prakiisch iiberall vorhanden. Lila: Permafrost existiert unter
lekal kithlen Bedingungen. Gelly. Permafrost ist nur bei besonders ginstigen mikroklimatischen Bedingungen zu finden. Graphik: Phalipp Rastner.

zum gefrorenen Material verschaffen Aufschliisse und
Bohrungen, Kiinstliche Aufschliisse werden durch Aus-
hubarbeiten fiir Seilbahnen. Kraftwerksanlagen etc. ge-
schaffen, natiirliche Aufschliisse durch plétzliche Ercignis-
se wie Murginge oder Felsstiirze. Beide Fille sind selten.
Bohrungen sind aufwiindig und sehr teuer, vor allem wenn
Kerne des gefrorenen Materials fiir Analysen der Eiseigen-
schaften gezogen werden (Abb. 7-6. 7-10). Aus den wenigen
realisicrbaren Bohrlochern muss deshalb ein Maximum an
Information durch Bohrlochmessungen (Temperatur. De-
formation. Bohrlochgeophysik) gewonnen werden (zum
Beispiel ARENSON et al. 2002, VONDER MUHLL and
HOLUB 1992: vergleiche auch Bohrlochtemperaturen im
Kapitel 5)

Geophysikalische  Sondierungen kommen  tvpischer-
weise bei spezifischen lokalen Untersuchungen oder zur
Vorabklirung fiir tiefe Bohrungen zum Einsatz. Die ein-
fachste dieser Sondicrungen beniitzt den Effckt. dass
die winterliche Schneedecke tiber Permafrost kiilter ist
als iiber permafrostfreiem Geliinde. Bei der sogenann-
ten BTS-Methode wird die Bodenoberfliichentemperatur
(GST. siche Kapitel 2) an der Basis der Schneedecke im
Hochwinter gemessen und als Ja/Nein-Information fiir die
Existenz/Absenz von Permafrost verwendet (HAEBERLI
1975, BRENNING et al. 2005). Mit Hilfe von Miniatur-
Dataloggern kénnen entsprechende Messungen auch an
schwer zuginglichen Stellen (zum Beispiel an Lawinen-
hiingen oder steilen Felswinden) und insbesondere auch
iiber lingere Zeitriume durchgefiihrt werden (HOELZLE
ctal. 1999, GRUBER 2003, GUBLER et al. 2011, PERMOS
2004), Um detaillierte Information iiber die Eigenschafien
des gefrorenen Untergrundes zu erhalten, sind seismische
und geoelektrische Sondierungen (Abb, 7-7) die am meis-
ten verwendeten Messmethoden. In Kombination kénnen
sie fiir die Abschiitzungen der relativen Anteile von Eis,

Wasser und Luft sowie ihrer Verdnderung iiber die Zeit
cingesetzt werden (HAUCK et al. 2011). Gravimetrische
und elektromagnetische Verfahren kénnen zusiitzliche In-
formation beisteuern (fiir eine Ubersichi iiber die Anwen-
dung geophysikalischer Verfahren im Permafrost siche
HAUCK 2013). Mit festen Installationen werden geopliy-
sikalische Sondicrungen an einzelnen Stellen gezielt auch
zur langfristigen Beobachtung von Verinderungen der
Eisverhiltnisse im ticferen Untergrund eingesetzt (zum
Beispicl HILBICH et al. 2008a, 2011, KRAUTBLATTER
und DRAEBING 2014, SUPPER et al. 2014).

Entsprechend der Energiebilanz an der Erdoberfliiche (sie-
he Kapitel 2) werden die riumlichen Muster der dirckten
einfallenden Sonnenstrahlung und der mittleren Jahres-
temperatur als entscheidende Faktoren bei der riumlichen
Modecllicrung der Permafrostverbreitung verwendet, Die
Jahrestemperatur bestimmt die grofiregionale Héhenab-
hingigkeit, wihrend dic cinfallende Strahlung die durch
die Topographie bestimmiten kleinriumigen Unterschiede
des Mikroklimas spiegelt. Dic komplexen Einfliisse der
riumlich hoch variablen Schneedecke (Albedo. thermi-
sche Isolierung) oder der Oberflichencharakteristik (Fels,
Blécke. feiner Schutt. Vegetation), welche in Kapitel 2
spezifiziert sind. kénnen erst mittels Vereinfachungen und
Faustregeln in Modellrechnungen iiber grobere Gebiete mit
einbezogen werden, da die notwendigen detaillierten In-
formationen tiber die Oberfliche und den Untergrund nicht
vorhanden sind. Auch die neuesten Simulationen der Per-
mafrostverbreitung geben deshalb nur lokale Indikationen
fiir dic Wahrscheinlichkeit des Auftretens von Permafrost.
Diese miissen dann vor Ort mit cinem Schliissel fiir spe-
zifische Gelindeecigenschaften 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: Bruchstiicke von gefrorenen Schuttmassen aus dem Permaftrost eines Blockgletschers im Bérard massit du Parpaillon (Sildalpen)
nach einem Abbruch des vorderen Blockgletscherteils. Aufnahme: Michel Pevron/service RTM 04, 8. September 2006.

frost™ der Schweiz (BAFU 2006, online zugiinglich iiber
map.geo.adminch) oder die . Alpine Permafrost Index
Map” (APIM; BOECKLI et al. 2012, online zuginglich
iiber www.geo.uzh.ch/microsile/cryodata).

Solche Karten zeigen, dass dic Fliche mit Permafrost in
den Alpen (Abb. 7-8. BOCKLI et al. 2012) heute rund drei-
mal so groB ist wic dic Gletscherfliche. Die grobite Aus-
dehnung mit zahlreichen Blockgletschern findet sich in
den trockeneren Gebieten (zum Beispiel Saastal, Otztal,
etc.). wo die Gletscher auf kalte Hochlagen weil iiber der
Waldgrenze beschrinkt sind. In niederschlagsreichen Ge-
bicten bedecken Gletscher oft die Oberfléiche bis hinunter
in die weitgehend permafrostfreic Waldgrenzzone: Perma-
frost ist dort aber in den kalten, tber die Gletscher hin-
ausragenden Giplel und Grate ebenfalls vorhanden (zum
Beispicl Jungfraujoch).

4 Charakteristik

In allererster, grober Niherung entsprechen die mittle-
ren Jahrestemperaturen an der Bodenoberfliche etwa den
mittleren Jahrestemperaturen der Luft. Diese liegen bei
den kiiltesten Berggipfeln der Erde (zum Beispiel Dena-

li. Chogolumna) bei -30 bis —40°C und bei den hochsten
Alpengipleln (zum Beispiel Mont Blanc, Monte Rosa) bei
~10 bis -20°C. Bei solch tiefen Temperaturen und topo-
graphisch reduziertem geothermalem Wiirmefluss sind
Permafrostmichtigkeiten bis tiber 1 km zu erwarten. Nach
ciner Modellierung von NOETZLI und GRUBER (2009)
ist die berithmte Pyramide des Matterhorns beispielsweise
durch und durch gefroren, Die Dimensionen von Perma-
frostméchtigkeiten im Gebirge entsprechen durchaus den
Tiefenbercichen der kiilicsten Permafrostvorkommen in
den Tieflindern Ostsibiriens. Wie auch dort. sind in Tie-
fenbereichen des Kilometers im Hochgebirge die thermi-
schen Nachwirkungen der Eiszeiten noch nicht vollstindig
abgeklungen (WILLEIT and GANOPOLSKI 2015).

Die gréfbten Anteile der Permaflrosigebiete in den Euro-
piischen Alpen liegen zwischen 2600 und 3000 m Héhe
(BOECKLI et al. 2012) mit typischen Permafrosttempe-
raturen von -3 °C oder hoher. Man spricht dabei von
Jwarmem” Permafrost. Auch hier geht es um michtige
gefrorene Gesicinsformationen. die sich aber grébien-
teils nahe der Schmelztemperatur des Eises befinden.
In den wiirmstien Bereichen sind sie praktisch isotherm
geworden. Zum Beispiel werden am Schilthorn im Ber-
ner Oberland auf 2900 m i.M. in der Tiefe Temperatu-
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ren zwischen —1 und 0°C gemessen (PERMOS 2013). In
den héchsten Lagen der Alpen allerdings werden sehr
viel tiefere Temperaturen beobachiet. vergleichbar mit
Permafrostvorkommen im hohen Norden: In der steilen
Granitnadel der Aiguille du Midi sind auf der Nordseite
Jahresmittelemperaturen von —53°C in 10m Tiefe (MAG-
NIN et al. 2015) registriert worden, und sogar —10°C in
cinem halben Meter Tiefe auf der Nordseite des Matter-
horngipfels auf 4450 m @i, M. (personliche 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 Moriinen
kénnen sie den Porenraum des ungefrorenen Materials bei
weitem tibersteigen. Mittlere Eisgehalte von 40 bis 50 Volu-
menprozente sind durchaus iiblich, und selbst massives Eis
in Form von Linsen und méchtigeren Paketen kénnen im
Permafrost eingebettet sein (Abb. 7-9). Im Fels sind Klifte
meist mit Eis gefallt. Bei Temperaturen knapp unter 0°C
entsteht auch zunehmend unterkithltes. also ungefrore-
nes” Wasser (HAUCK 2002). Eis und Wasser beeinflussen
die hydraulischen und geotechnischen Eigenschaften der
gefrorenen Gesieinsmassen und damit auch die Hang-
abtragsprozesse in entscheidender Weise (KRAUTBLAT-
TER et al. 2013).
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Der Aufbaun von hohen Eisgehalten beim Gelrierprozess
verwandelt urspriinglich kohiisionslose Lockermaterialien
von Schutthalden und Morinen mit hoher innerer Reibung
in kohisive Materialien mit reduzierter innerer Reibung,
Dies ermoglicht Kriechdeformation und langfristig die
Bildung der Blockgletscher (Abb. 7-3. HAE-BERLI et al,
2006). Mit moderner GPS-Technologie kénnen heute sai-
sonale und selbst sehr kurzzeitige Variationen der Kricch-
geschwindigkeiten hoch aufgeldst dokumentiert und mit
Einfliissen der Witterung (zum Beispiel Schneeschmel-
ze. starker Niederschlag) verglichen werden (WIRZ et al,
2014). Auch auf dic Stabilitit von Felsflanken wirkt sich
der Permafrost mit seinem Eis aus: Das Eis in den Kliiften
dichtet vor allem gegen Wasser ab und bei negativen Fels-
temperaturen ist die Festigkeit gegeniiber Zug, Druck und
Scherung erhdht, Bei Temperaturen nahe dem Gefrierpunkt
und eindringendem Schmelzwasser kann die Stabilitit bei
geeigneten geologischen und topographischen Voraussel-
zungen kritisch werden (GRUBER und HAEBERLI 2008,
HAEBERLI et al. 1997, KRAUTBLATTER et al. 2013),
In den letzten Jahrzehmen hat die Felssturzaktivitdt und
damit dic Abtragsrate im Hochgebirge zugenommen
(FISCHER et al. 2012, 2013, RAVANEL und DELINE
2011).

Wissenschaftliche Bohrungen im eisreichen kriechenden
Permafrost von alpinen Blockgletschern haben wichtige

Accumulation rate [yr.em™]

Aga [cal yr BF]

Abb. 7-10: Bohrlochtemperatur (oben links) und Altersdatierung (oben rechts) eines Bohrkerns (unten rechts) im Blockglescher Lazaun
(Schnalstal, Stidtirol. unten links). Zusammengestellt aus KRAINER et al. (2014).
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Abb. 7-11: Entwicklung von Bohrlochtemperaturen im Permafrost der Schweizer Alpen fiir ausgewiihite Standorte in etwa 10 und etwa

20 Meter Tiefe. Grafik und Daten: PERMOS 2016,

Erkenntnisse zum Alter der gefrorenen Materialien er-
maoglicht (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 entstchenden
Schutthalten im Permafrost mit Eis angereichert und einen
Kriechprozess begonnen, der in vielen Fillen bis heute an-
hall. Selbst eisreicher Permafrost mit Temperaturen. die
heute nur wenige Zehntelgrade unter dem Gefrierpunkt
licgen. hat auch Wirmeperioden der Nacheiszeil iiberstan-
den. Noch viel ilter als dieser Permafrost in Schuttkérpern.
die sich nach der Eiszeitvergletscherung ja zuerst bilden
mussien, diirfte der Permafrost in kalten Berggipfeln sein.
Der Permafrost im Matterhorn beispielsweise ist grofiten
Teils so kalt, dass erdie Klimaschwankungen des Holozins
iiberstanden haben diirfte und stellenweise mehrere Eiszei-
ten und Zwischeneiszeiten erlebt haben kénnte, 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 iiber den Zustand und die Verinderungen
von Gebirgspermafrost zu machen, sind lange, robuste
und standardisierte Messungen von Schliisselgrében an re-
prisentativen Standorten notwendig. Wie auch fiir andere
Klimavariablen (zum Beispiel Lufttemperatur. Strahlung
oder Schnee), dic im Rahmen des Global Climate Obser-
ving System (GCOS) beobachiet werden. sind auch fur
den Gebirgspermafrost Messreihen von geniigender Linge
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 lang(ristige Be-
obachtung als relevant und sowohl technisch als auch 6ko-
nomisch machbar beurteilt wurde. Aufl 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
rusammengezogen (BISK ABORN et al. 2015).

Zur langfristigen Sicherung der wichtigsten bestehenden
Messreihen im Gebirgspermafltost aus verschiedenen For-
schungsprojekten und -institutionen wurde im Jahr 2000
das Schweizer Permafrostmessnetz PERMOS (www,
permos.ch) ins Leben gerufen (DELALOYE und VON-
DER MUHLL 1998. VONDER MUHLL et al. 2008).
Heule ist das Messnelz eingebeltel in die nationalen und
internationalen Monitoringstrukturen und die Beobach-
tungssirategie wird laufend auf dem aktuellen Stand der
Forschung evaluiert und gegebenenfalls angepasst. Auch in
den benachbarten Alpenlindern sind verschiedene Arbei-
ten und Projekle angestofien 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 Osterreich (KELLERER-PIRKLBAUER et al.
2013). Im Gipfelgrat der Zugspitze wurde im Jahr 2007 e¢in
Bohrloch mit Temperaturmessungen durch das Baverische
Landesamt fiir Umwelt installicrt (NOETZLI et al. 2010).
In Ttalien wurde eine entsprechende Arbeitsgruppe Per-
maltaly gegriindet (pers. Kommentar Paolo POGLIOTTIL,
ARPA Aosta).

Dic lingstc Messreihe im Gebirgspermafrost stammi aus
dem Jahr 1987 vom Blockgletscher Murtél-Carvatsch 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 Bohrlécher von 20 bis 100 m Tiefe in der Schweiz
sind die Grundpfeiler des PERMOS-Messnetzes. da in ih-
nen direkl Temperaturen des Permafrost gemessenen wer-
den (Abb. 7-11). Bis ein Temperatursignal von der Oberfli-
che in 10 Meter Tiefe eingedrungen ist, dauert ¢s rund ein
halbes Jahr. In dieser Tiefe sind kurzzeitige Schwankungen
der Witterung nicht mehr erkennbar, die Einfliisse der jah-
reszeitlichen Schwankungen oder saisonaler Exireme wie
zum Beispiel ein Hitzesommer werden dafiir klarer. Lang-
fristige Verinderungen im Zusammenhang mit dem Kli-
mawandel sind in noch gréferer Tiefe am besten zu beob-
achten. Der hohe Eisgehalt in vielen Permafrostvorkommen
hat auch hier einen grofien Einfluss. So braucht eine Erha-
hung der Permafrosttemperatur nahe dem Schmelzpunkit
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sehr viel mehr Energie als bei tiefen Temperaturen. da viel
Energie fiir den Phasenwechsel bendétigt wird. Aus diesem
Grund sind auch weltweit in den kiilteren Regionen deutli-
chere Erwirmungstrends erkennbar (vergleiche Abb. 7-2;
ROMANOVSKY et al. 2010; vergleiche dazu ISAKSEN
et al. 2007, NOETZLI et al. 2015) als in den Bohrldchern
im warmen Permafrost. In letzteren wird die Erwirmung
des Untergrunds durch die fiir Auftauprozesse bendtigte
latente Wirme . maskiert™. Dasselbe gilt fiir die Tiefe der
sommerlichen Auftauschicht: Verinderungen von Jahr zu
Jahr oder Langzeittrends sind an Standorten mit gréberem
Eisgehalt schwieriger zu verifizieren, als an Standorten mit
geringem Eisgehall. Es zeigt sich jedoch an den meisten
Standorten mit Zeitreihen von mindestens 10 Jahren eine
Zunahme der Dicke der Auftauschicht. Sogar im cisrcichen
Blockgletscher Murtél-Corvatsch ist seit vier Jahren eine
Zunahme der Auftauschicht um einige Dezimeter erkenn-
bar (PERMOS (Druck in Vorbereitung)). Der eisreiche Un-
tergrund hat hier withrend langer Zeit die héheren Tempe-
raturen durch die fiir das Tauen des Eises bendtigte Energie
abgepuffert. Sogar im Hitzesommer 2003 wurde hier keine
grofere Auftauschicht gemessen.

Um der hohen ridumliche Heterogenitit im Hochgebirge
Rechnung zu tragen. werden die wenigen punktuellen Bohr-
lochmessungen erginzt durch eine grofiere Anzahl von Sen-
soren zur Erfassung der Oberflichentemperatur an Stellen
unterschiedlicher topographischer Eigenschafien und Ober-
fliichenty pen.Dadurchlassensichdie Auswirkungenverschie-
dener Einflussgrifen — Lufttemperatur, Strahlung, Schnee-
decke und Luftzirkulationen zwischen groben Blocken — auf
die Bodenoberflichentemperaturen und ihrer Veriinderung
besser trennen (GUBLER et al. 2011, STAUB et al. 2015).

Anderungen im Eisgehalt kénnen mittels Temperaturmes-
sungen nicht erfasst werden. Sie werden an einzelnen Bohr-
lochstandorten mit aufwiindigen geophysikalischen Me-
thoden beobachtet, wobei dic unterschiedliche clektrische
Leitfihigkeit von Eis und Wasser genutzt wird (HILBICH
et al. 2008b, ROSSET et al. 2013). Die lingsten Messreihen
lassen seil einigen Jahren eine markante und recht konti-
nuierliche Widerstandsabnahme auf der ganzen Profiltiefe
von circa 10 Metern erkennen (Abb. 7-12, PERMOS 2013),
Dies zeigl einerseits nachhaltigen Eisschwund als Folge der
gréberen Auftautiefen, andererseits einen steigenden An-
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Abb. 7-12: Zeitliche Anderung 2002-2013 der zweidimensionalen Verteilung des elekirischen Widerstandes (Electrical Resistivity Tomo-
graphy, ERT) am Permafroststandort Schilthorn, Berner Oberland. Abnehmender Widerstand (rote Farben) deutet auf eine Verringerung
des Fisgehaltes und einer Erhohung des ungelTorenen Wassergehaltes hin. Nach: PERMOS 2015, modifiziert nach HILBICH et al. 2008a.
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Abb, 7-13: Entwicklung der Blockgletscher-FlieBgeschwindigkeiten in den Schweizer Alpen. Graphik und Daten: PERMOS.

teil an ungefrorenem Wasser im Untergrund als Folge der
héheren 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
MUHLL 2008, DELALOYE et al. 2013). In der linger-
fristigen Entwicklung gibt es Unterschicde zwischen den
Standorten, die ein kompliziertes riumliches Muster zei-
gen. Insbesondere die Frage nach dem Einfluss des Wassers
auf die Blockgletscherbewegung ist noch zu kliren.

Insgesamt zeichnet sich im alpinen Permafrost cine Ten-
denz zur Erwidrmung ab. Besonders die 2010er Jahre haben
kontinuierlich warme Permafrostverhilinisse fiir alle beob-
achieten Elemente gerzeigl — dies noch vor der Rekordhit-
ze im Sommer 20135, welche im Winter 2016 in etwa 10m
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 stirker als die Tempe-
raturen in der Atmosphiire. Begleitet wird die noch eher
diffuse Erwidrmungstendenz durch auffillige und grof-
raumig ziemlich synchrone temporire Beschleunigung der
Kriechgeschwindigkeiten in Blockgletschern. In steilen
Felsflanken diirfie der Einfluss der inierannuellen Schnee-
deckenvariabilitit eine kleinere Rolle spiclen. Fiir die Inter-
pretation der Entwicklung in solchen Situationen sind die
Messreihen noch zu kurz.

6 Herausforderungen fiir die Zukunft

Die nochrelativ junge Forschung iiber Gebirgspermafrost hat
sich in den letzten Jahren in bemerkenswerter Weise inten-

siviert. Faszinierende Fortschritte sind etwa bei der Modellie-
rung der riumlichen Verbreitungsmuster. beim Verstindnis
der Kriechprozesse in eisreichem Schuttmaterial (Blockglet-
scherdynamik) oder bei Stabilititsfragen von Felsflanken
im kritischen Temperaturbereich nahe 0°C erziell worden.
Wie in anderen Bereichen der Geowissenschaften auch,
haben dabei Produkte moderner Technologien wie digitale
Gelindemodelle. Bohrlochinformation oder Messdatenauf-
zeichnung in schwer zuginglichen Gebicten mit Miniatur-
Dataloggern wesentliche Durchbriiche erlaubt. Der fortge-
schrittene Wissensstand erlaubt nun, Schliisselprobleme der
Permafrostforschung im Hochgebirge genaver zu formulieren,

Schwicrig zu untersuchen und deshalb noch weitgehend un-
geklin sind die Fragen nach der Entsiehung der heterogenen
aber oft sehr hohen Eisgehalte in Permafrost-Schutthalden,
Blockgletschern und davernd gefrorenen Morinen. Damit
im Zusammenhang sicht das noch rudimentére Prozessver-
stiandnis hinsichtlich der riumlich komplexen FlicBbwege
von Schmelzwasser im Permafrost und dessen Einfluss auf
das thermale Regime des Untergrundes, die Hangbewegun-
gen (zum Beispiel Blockgletscherflieben) und die Stabili-
tit steiler Felsflanken. Die auffillige Beschleunigung des
Blockgletscherkriechens in den letzien Jahren kénnie eine
Art .. Schwanengesang™ im Zusammenhang mit der globalen
Erwirmung sein. indem sich der eisreiche Permatrost bei
Anndiherung an Schmelztemperaturen und eindringendem
Schmelzwasser schneller deformient (IKEDA et al, 2008) be-
vor er definitiv auftaut und dadurch dem Kriechprozess ein
Ende macht. Auch hinsichtlich der Hydrologie und Wasser-
qualitit in Gebirgsregionen mit Permafrost sind viele Fragen
offen. speziell etwa betreffend der jiingst beobachieten ex-
trem hohen Konzentrationen von Schwermetallen in Block-
gletscherquellen (ILYASHUK et al. 2014).

Ahnlich wie etwa auch fiir Gletscher oder Schnee miissen
langfristige Messreihen mit hoher Qualitit aufgebaut wer-
den. die eine Berechnung der kompletten Energiebilanz
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ermoglichen. Messtechnik fiir die Detektion von Wasser-
flitssen miissen entwickelt werden. um die Auswirkungen
von Auftauprozessen im Permafrost untersuchenund antizi-
pieren zu kémnen, Dazu braucht es auch gitterbasierte transi-
ente Permafrostmodellicrung in komplexer Topographic un-
ter Einbezug der heterogenen Verhiilinisse im Untergrund.
Derartige Langfristbeobachtungen und riumliche Modell-
simulationen miissen auch Gebirge auBerhalb der ver-
gleichsweise gut untersuchien Alpen erfassen. Nicht zuletzt
muss Gebirgspermafrost Teil ganzheitlich-systemischer
Betrachtung werden. um Optionen [iir den Umgang mit
den sich rasant aber wohl auf sehr lange Zeit hinaus verin-
dernden Hochgebirgslandschaften zu entwickeln. Ein Bei-
spiel ist das langsam aber stetig zunchmende Risiko weit
reichender Flutwellen. die durch groBkalibrige Felsstiirze
aus auftauenden Permafrost-Felsflanken in Seen ausgeldst
werden konnen, die im Zuge des Gletscherschwundes an
ithrem Fub neu entstehen (HAEBERLI et al. 2016).
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V. WIRTH

8 Orographische Bannerwolken: Systematische
Untersuchungen zu einem faszinierenden

Naturphanomen

Orographic Banner Clouds: Investigations into a Fascinating

Phenomenon

Zusammenfassung

Bannerwolken sind Wolken im Lee von steilen Bergen. Durch Joachim Kuetiner motiviert begann der
Autor des vorliegenden Artikels vor etwa 10 Jahren. dieses faszinierende Naturphiinomen wissenschaft-
lich néiher zu untersuchen, Dazu wurden sowohl Messungen als auch numerische Simulationen durchge-
fiihrt. Der Artikel fasst die wichtigsien Ergebnisse aus diesen Forschungsarbeilen 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 findings from this line

of research.

1 Einfiihrung

Bannerwolken sind Wolken., welche am leeseitigen
Hang cines steilen Berges fest geheftet zu sein schei-
nen. gerade so. als wiirde 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 Baverischen Alpen
(Abb. 8-2) beobachten. Wegen ihres fahnenartigen Aus-
sehens werden sie auch als Wolkenfahnen bezeichnet.
Das Naturphidnomen. welches den meisten Bergfreun-
den wohlbekannt sein diirfie. ist deshalb so augenfillig,
weil es der meteorologischen Intuition widerspricht.
Ein Luftpaket wird beim Anstromen des Berges zum
Aufsteigen gezwungen, und diese Hebung erzeugt hilu-
fig cine Wolke im Luv. Bei einer Bannerwolke hinge-
gen ist es gerade anders herum: Das Luv ist wolkenfrei,
und die Wolke erscheint ausschlieBlich auf der Leeseite.
Bannerwolken werden manchmal mit den sogenannten
Wolkenkappen (engl. cap clouds) verwechselt. von de-
nen sie sich jedoch deutlich unterscheiden. Bei der Wol-
kenkappe befindet sich die Wolke cher iiber dem Berg
und erstreckt sich sowohl ins Luv als auch ins Lee.

Schon friih haben Wissenschaftler versucht. das
Phinomen der Bannerwolke zu erkliren. Diese Er-

kldrungsversuche waren von qualitativer Natur und be-

ruhten meist nur auf sporadischen Beobachtungen. Uber

die Jahre himweg wurden dabei vier unterschiedliche

Hypothesen aufgestellt. Demnach entstehen Bannerwol-

ken entweder

l. durch Druckreduktion cines Luftpakets lings eciner
quasihorizontalen Trajcktoric. dic gemidh dem Ber-
noulli-Theorem mit der Verstirkung des Windes in der
unmittelbaren Umgebung des Berges einhergeht (Ber-
noulli-Hy pothese). oder

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

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

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

Dic letztgenannte Hypothese. welche sich spéter als die
im Wesentlichen richtige erweist. wurde bereits Ende des
19. Jahrhunderts von J. HANN (1896) formuliert. Die drei
erstgenannien dagegen erscheinen aus heutiger Sicht eher
exotisch. Dennoch wurden zwei von ihnen tiber viele Jahre
hinweg immer wieder zitiert, weil sie 1920 in einem ecin-
flussreichen Lehrbuch von W. J. HUMPHREYS (1920) er-
wihnt wurden.
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Abb. 8-1: Foto emer Bannerwolke am Matterhorn am 11. Septem-
ber 2014, Der Aumahmestandort 1st Zermatt, der Wind kommt aus
westlicher Richtung. das heifit im Bild von rechis. ©1. Prestel.

Eingehender erforscht werden Bannerwolken erst seit
wenigen Jahren. Eine Arbeitsgruppe an der Ludwig-Ma-
ximilians-Universitit Miinchen unternahm detaillierte
Messungen an der Zugspitze. um erstmals quantitative
Beobachtungsdaten zu gewinnen. Das erste und, wie sich
herausstellte. sehr effiziente .. Messgerit™ war eine cinfa-
che Webkamera, die aul 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 Phiinomens der Bannerwolke vor. Demnach miissen
gleichzeitig vier Kriterien erfiillt sein:

1. Die Wolke darf sich nur im Lee des Berges befinden
und sic muss dirckten Kontakt mit der Oberfliche des
Berges haben.

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

3. Die Wolke muss langlebig sein. das heifit si¢c muss deut-
lich langer leben als die Zeit, die ein Luftpaket bend-
tigen wiirde. um beim gegebenen Umgebungswind die
Wolke cinmal zu durchqueren.

4. Die Wolke soll nicht (primir) konvektiven Charakier
haben.

Der Artikel wurde in einer Online-Zeitschrift verdffent-
licht. um den Lesern cinen dirckten Zugriff auf die Zeit-
rafferfilme zu gewiihren.

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

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

2 Beobachtungen an der Zugspitze
2.1 Zeitrafferfilme

In den Zeitrafferfilmen von der Zugspitze wurden iiber
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 stationdre Wolke hin-
durch bewegt. Ein aufsieigendes Lufipaket erreicht beim
Einstrémen in das Wolkenvolumen Sittigung. sodass
Wolkentropfen entstehen: beim Ausstrémen aus dem
Wolkenvolumen verdunsien die Wolkentropfen inner-
halb des Luftpakets wieder. verursacht entweder durch
Erwiarmung beim Absteigen oder durch Mischung mit
trockener Luft.

In Kombination mit den meteorologischen Messwerlen
vom Zugspitzgipfel erwiesen sich die Zeitrafferfilme als
cin ideales Werkzeug, um die statistischen Eigenschaften
von Bannerwolken an diesem Berg zu erkunden (WIRTH
ct al. 2012), Die mittlere Lebensdauer einer Bannerwolke
betrug 40 Minuten, wobei die meisten Ereignisse kiirzer
als 30 Minuten waren. einige jedoch mehrere Stunden
andauerten, Es stellte sich heraus. dass Bannerwolken
bevorzugt in der zweiten Tageshiillte auftreten. und die
Wahrscheinlichkeit fiir ihr Auftreten in der warmen Jah-
reshiilfte deutlich gréBer ist als in der kalten Jahreshiilfte.
Ferner traten Bannerwolken im Blickwinkel der Kame-

Abb. 8-2: Historisches Foto einer Bannerwolke an der Zugspitze,
aufgenommen von J. Kuettner in den Jahren 1945-1948, Der Auf-
nahmestandort 1st in der Nihe des Zugspitzgipfels. die Blickrich-
tung ist westsiidwestwiirts in Richtung Zugspitzeck und Schnee-
fernerkopt, der Wind kommti von links.
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Abb, 8-3; (a) Blick vom Zugspitzgipfel in Richtung West-Stidwest zum Zugspitzeck und Schnee-
fernerkopt (das heilit Blickrichtung der Web-Kamera). (b) Web-Kamera (am rechten Rand ober-
halb der Bildmitte) an der Wetterstation aul dem Gipfel der Zugspitze.

ra bevorzugt bei siidostlicher Anstromung auf, withrend
sie die ndrdliche Anstromung eher mieden, Jedoch war
das Vorkommen von Bannerwolken unabhiingig von der
Windgeschwindigkeit. Diese Beobachtung ist deshalb in-
teressant. weil in der bisherigen Literatur wiederholt die
(vermutlich nie gepriifte) Behauptung zu lesen ist. dass
Bannerwolken bevorzugt bei starkem Wind auftreten.

2.2 Messungen iiber einen lingeren Zeitraum

Im Laufe des Jahres 2005 wurden am Grat stidwestlich des
Zugspitzgipfels zwei Masten aufgebaut. an denen mit au-
tomatisch messenden Instrumenten in drei Héhen Wind.,
Temperatur und Luftfeuchte anfgenommen wurden. Ein
Mast stand auf der Nordseite. der andere auf der Siidseite
des Grats. um jederzeit sowohl die luv- als auch die lee-
scitige Luft charakterisicren zu konnen. Ferner wurden
die Seilbahnkabinen auf beiden Seiten der Zugspitze mit
Messinstrumenten ausgestattet.

2.3 Messkampagne

Das Messprogramm kulminierte im Herbst 2005 mit ei-
ner einwdchigen Messkampagne. in der zusitzlich zu den
Davermessungen unbemannte Modellllugzeuge mit me-
teorologischen Messinstrumenten sowie Radiosonden ge-
startet wurden (siche WIRTH et al. 2012), Wiihrend des
Kampagnenzeitraums gab es zwei prichtige Bannerwol-
kenereignisse, Bei cinem der beiden Ereignisse konnten
die Erinnerungen von Joachim Kuetiner bestitigt wer-
den, denen zufolge die Luft in der Bannerwolke nicht nur
feuchier. sondern auch wirmer ist als die luvseitige Lufi-
masse. Ferner offenbarten die in-situ Windaufzeichmin-
gen unterschiedliche Windregimes im Luv und im Lee des
Grats mit aufsteigender Luft auf beiden Seiten. Dies wurde
als Hinweis auf Grenzschichtablésung und die Existenz ¢i-
nes Leewirbels interpretiert. Die Profile der Radiosonden
zeigten abnehmende spezifische Feuchte und ansteigende
potenticlle Temperatur mit der Hohe. wobei oberhalb des
Berggipfels mitunter eine deutliche Inversion gemessen
wurde.

2.4 Bannerwolken an Wolken-
kratzern

Interessanterweise  tritt  das
Phinomen der Bannerwolken
nmicht nur an steilen Bergen
auf, sondern auch an Wolken-
kratzern. So wurde zum Bei-
spiel in einem Artikel von P.
CLEVES (2013) das Foto ciner
Bannerwolke am  Bitexo-Fi-
nancial-Tower in Ho Chi Minh-
Stadt (Vietnam) gezeigl. Weil
bei diesem Ercignis die Wol-
ke grobe Ahnlichkeit mit einer
Rauchfahne hatte. war damals
dic Feuerwehr angeriickt. um
dann allerdings festzusiellen,
dass es sich nicht um einen Brand, sondern um e¢in harmlo-
ses meteorologisches Phanomen handelte,

3 Einblicke aus numerischen Simulationen

Dig¢ ersten Simulationen zum Thema Bannerwolken wur-
den vermutlich von B. GEERTS (1992) durchgefiihrt. 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 gereigl. dass die Stirke der
Bodenreibung die Ablésung der Grenzschicht im Lee eines
Berges beeinflusst und dass ohne Bodenreibung cine ban-
nerwolkenartige Situation kaum realisierbar ist. Vermutlich
entstand die Arbeit als Reaktion auf den Artikel von SMO-
LARKIEWICZ und ROTUNNO (1989). dic gezcigt hatien,
dass in einer stabil geschichteten Strémung Leewirbel auch
ohne Bodenrcibung auftreten kénnen. Die Arbeit von Ge-
erts war ein erster Hinweis darauf, dass die Leewirbel von
Smolarkiewicz und Rotunno von grundlegend anderer Art
sind als dicjenigen im Zusammenhang mit Bannerwolken,

3.1 Bedeutung der vertikalen Hebung

Systematische Simulationen wurden von REINERT und
WIRTH (2009) vertffentlicht. Die Autoren benutzien ein
numerisches Modell fiir Grobstruktursimulation (engl.
.Large Eddy Simulation”, LES). um die turbulente und
héchst nichtlineare Stromung von Luft um einen idealisier-
ten. pyramidenférmigen Berg nachzubilden. Die Darstel-
lung des Vertikalwinds w in Abbildung 8-4 (a) zeigl. dass
dabei die Luft sowohl im Luv. als auch im Lee des Berges
aufsteigt. Der Aufwind ist mit adiabatischer Abkiihlung
verbunden, was die Wahrscheinlichkeit fiir Wolkenbildung
erhéht. Dafiir sollte sich das Luftpaket moglichst lange in
einem Aufwindbereich auf halten, um ¢ine moglichst starke
Kiihlung zu erfahren. Die wirklich relevante Grobe ist da-
her nicht der Vertikalwind selber, sondern die Grébe

Az:jwd.',
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wobei die Integration lings einer (a

i i . () e (b))
Trajektorie durchzufiihren ist. Im ”"”AN

Folgenden wird Az als _vertikale
Hebung™ bezeichnet. Eine Euler-
sche Abschitzung der vertikalen
Hebung ist in Abbildung 8-4 (b) zu
schen. Das Muster in dieser Dar-
stellung unterscheidet sich deutlich
vom Muster des Vertikalwinds in
Abbildung 8-4 (a). Intcressanter-
weise zeigl nun gerade die vertika- -4 -2
le Hebung Az eine deutliche Luv-
Lee-Asymmetrie mit einer Fahne
von grofien Werlen im unmittel-
baren Lec des Berges. Diese Fah-
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Abb. 8-4: Ergebnisse einer numenschen Smmulation der Stromung von trockener Luft um eine
Pyramide. Die Hauptstromungsrichtung ist von links nach rechts. Beide Abbildungen zeigen
zeithch gemittelte GréBen in einem vertikalen Schmtt durch das Zentrum der Pyramide. (a) Ver-
tikalwind w (Farbe, in m/s) und Stromlinien (blau), die dimne grime Line ist die Null-Kontur. (b)

ne dhnelt sehr dem Aussehen einer  Vertikale Hebung Az (Farbe, in m), die diinne griine Linie ist die Null-Kontur.

Bannerwolke (vergleiche Abb. 8-1).
3.2 Einfluss der latenten Wiirme

REINERT und WIRTH (2009) betrachteten die Strémung
sowohl von trockener als auch von feuchter Luft. Bei den
feuchien Simulationen war die Bildung von Wolken durch
cin 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
Kithlung entstand. und dass dicse 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 Wirme
zwar merklich. aber doch nicht wesentlich ist. Aus diesem
Grund beschriankte man sich in den folgenden Arbeiten
meist aul die Simulation von trockener Luft und verwen-
dete dic Grébe Az als Hauptindikator fiir das Auftreten
einer Wolke.

3.3 Mechanismen der Entstechung
von Bannerwolken

Einige Zeit spiiter fiihrten VOIGT
und WIRTH (2013) dhnliche Grob-
struktursimulationen  durch. um
explizit die verschiedenen Hypo-
thesen zu vergleichen. welche in
der Vergangenheil als Erklirung
fiir die Entstehung von Bannerwol-
ken formuliert worden waren. Es
stellte sich heraus. dass. von sel-
tenen Ausnahmen abgeschen, die
vertikale Hebung in einem Leewir-

kann. Ebenso wurde gereigt. dass der Mischungsnebel-
Mechanismus keine wichtige Rolle spielen kann. weil
er Verhiltnisse voraussetzl, die fir Bannerwolken ver-
mutlich unty pisch 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 Gréfe und
Form des Leewirbels zu erkunden. Wie in Abb. 8-3 ver-
deutlicht wird. steht dieser Wirbel quasi wie ein Bogen
dirckt hinter dem Berg. Er dhnelt dem sogenannten Bo-
genwirbel, der gelegentlich in der Ingenieursliteratur bei
der Stromung um Prallkérper erwiihnt wird.

3.4 Trajektorien von Luftpaketen

Wegen der entscheidenden Bedeutung der vertikalen He-
bung Az haben SCHAPPERT und WIRTH (2015) einge-
hend den Weg von Lufipaketen um und tiber den Berg un-
tersucht. Es zeigte sich. dass digjenigen Luftpakete. welche
im Lauf der Entwicklung durch das Volumen der Banner-
wolken strémen. teils hichst komplexe Trajektorien durch-
laufen (Abb. 8-6). Interessanterweise konnien zwel unter-

bel der weitaus wichtigste Mecha-
nismus ist. Der sogenannie Ber-
noulli-Effekt triigl im Prinzip zwar
auch zu ciner Luv-Lee-Asy mmet-

Abb. 8-5 Schemazeichnung zur Iustration der Strémung um und iiber eine Pyramide in dreidi-
mensionaler Ansicht. Die durchgezogenen Linien mit Pfeilen sind Stromlinien, welche sich im
Lee der Pyramide um den dunkel schattierten Bogenwirbel kriimmen. Die Abbildung stammt
rie bei. ist aber so schwach. dass er  aus der Versffentlichung von VOIGT und WIRTH (2013), © American Meteorological Society
quantitativ vernachlissigt werden (AMS).
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schiedliche Klassen von Trajektorien identifiziert werden:
schnelle und langsame. Die Trenmung in zwei Klassen
kommt dadurch zustande. dass die Stromung im Luv des
Berges einen Stagnationspunki aufweist (siche Abb. 8-4
(a). der quasi cine Bifurkation darstellt. Die Luftpakete.
welche oberhalb des Stagnationspunkls einstréimen, wer-
den im Luv gehoben und strémen mehr oder weniger direkt
tiber den Berggipfel. Die anderen Lufipakete. welche unter-
halb des Stagnationspunkis einstrémen. werden nach unten
abgelenkt, stromen dann scitlich um die Pyramide herum
und werden im Bogenwirbel gefangen. wo sie aufl einer
langen. spiralartigen Bahn allmihlich angehoben werden
(Abb. 8-6).

3.5 Strimungsregimes

Bisher wurde in den numerischen Simulationen die Mo-
dellkonfiguration stets so gewiihll. dass gule Voraussetzun-
gen fiir die Bildung einer Bannerwolke existieren. Damit
blicb die Frage unbcantwortel. welche Stromungsverhiilt-
nisse eigentlich fiir die Entstehung einer Bannerwolke be-
sonders giinstig sind. Dieser Frage geht derzeit die Arbeits-
gruppe des Autors an der Johannes Gutenberg-Universitil
in Mainz nach.

Grundvoraussetzung fiir die Entstehung einer Bannerwol-
ke ist das Aufsteigen von Luft im Lee des Berges (siche
Abb. 8-4). Dies ist wiederum mit dem Ablésen der Grenz-
schicht in Gipfelnédhe verbunden. weil die Luft im Luv des
Berges cbenfalls aufsteigt. Man muss sich also dic Frage
stellen. unter welchen Bedingungen man tyvpischerweise
cin Abldsen der Grenzschicht am Gipfel des Berges erwar-
ten kann. I. PRESTEL und V. WIRTH (2016) haben zur
Beantwortung dieser Frage eine grofe Anzahl von Simu-
lationen durchgefithrt, bei denen
systematisch die Steilheit des Ber-
ges sowic die statische Stabilitit der
Atmosphiire variiert werden. Die
Wahl diescr beiden Parameter wur-
de durch vorherige Studien nahege-
legt. die zeigten. dass man im Falle
von zweidimensionaler Stréomung
drei Regimes unterscheiden kann:
(1) keine Stromungsablosung,

(2) leeseitige Stromungsablésung und
(3) Strémungsablésung hinter einer
Schwerewelle.

Es stellte sich heraus. dass diese
drei Regimes auch bei dreidimen-
sionaler Strémung iiber einem
dreidimensionalen Berg existie-
ren (siche Abb. 8-7). Sensitivitits-
studien zeigten zudem. dass die
Stromungsablosung im Regime (2)
durch die Bodenreibung verursacht
wird, wohingegen die Stromungs-
abldsung im Regime (3) auch ohne
Bodenreibung méglich ist und pri-

Abb. 8-6: Dreidimensionale Ansicht von drei ausgewihlten
Trajektorien bei ihrem Weg um und tber die Pyramide his in
die Wolke hinein. Die Trajektorien wurden mit Hilfe des zeit-
lich gemittelten Windfeldes aus einer numerischen Simulation
berechnet. Die Einstrdmrichtung ist von links-hinten. Die roten
Trajektorien reprisentieren die schnelle Klasse von Luftpaketen,
die blauen und grinen Trajektorien dagegen repriisentieren die
langsame Klasse von Luftpaketen. Die Wolke ist durch die semi-
transparente Schattierung im Lee des Giplels angedeutet,

mér mit der Baroklinitéit der Stromung zusammenhingt.
Regime (3) entspricht damit ungefihr den Verhiltnissen,
wie sie von SMOLARKIEWICZ und ROTUNNO (1989)
untersucht wurden.

Die Ablosung der Grenzschicht ist fiir 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 fiir
Bannerwolken erforderliche Luv-Lee-Asymmetrie nur bei
steilen Bergen und schwacher Schichtung auftritt, was dem
Regime der reibungsinduzicrien leeseitigen Stromungs-
ablésung (Regime 1) entspricht. Bei der Strémungsab-

Abb. 8-7: Drei unterschiedliche Stréomungsregimes bei der Stromung von Luft tiber einen drei-
dimensionalen kosinusformigen Berg. Die Teilabbildungen zeigen Stromlimen des zeithch ge-
mittelten Strémungsfeldes aus einer numerischen Simulation in einem Vertikalschnitt durch
das Zentrum des Berges. Die Hauptstrémungsrichtung 1st von links nach rechts. Die drei Teilab-
bildungen unterscheiden sich in der Steilheit des Berges und in der statischen Stabilitit der
Atmosphiire. (a) Regime ohne Grenzschichtabldsung (flacher Berg, geringe Schichtung). (b)
Regime mit leeseitiger Grenzschichtablosung (steiler Berg, schwache Schichtung), (¢) Regime
mit Grenzschichtablosung hinter einer Schwerewelle (mittelsteiler Berg, starke Schichtung).
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l6sung hinter einer Schwere-
welle (Regime 3) hingegen
ist die Schichtung zu stark.
um grofie Vertikalhebungen
zuzulassen, was die Wahr-
scheinlichkeit fiir das Auftre-
ten einer Bannerwolke deut-
lich reduziert.

Obwohl in den Simulationen
von Prestel und Wirth die
zwei- und dreidimensionalen
Simulationen hinsichilich des
Regimeverhaltens und  der
Stromungsablosung  relativ
dhnlich ausficlen. gab es signi-
fikante Unterschiede hinsicht-
lich der Luv-Lee-Asymmetrie
in der vertikalen Hebung.
Lediglich die Stromung um

zin km

Abb. 8-8: Simulation der Luftstrémung im Bereich der Zugspitze. Das Bild zeigt die Orographie der
Zugspitze mit Blickrichtung von Norden, die Anstrémungsrichtung ist aus Stidosten, das heilit im Bild
von links-hinten. Die blauen Linden reprisentieren Stromlinien der zeitlich gemittelten Strémung in
2500 m Hohe.

einen wirklich dreidimensio-

nalen Berg lieferte eine Fahne von groben Werten von Az
im Lee des Berges. so wie es fiir eine Bannerwolke erfor-
derlich ist. Mit anderen Worten. bei rein zweidimensionaler
Stromung iiber 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 herumstromen kann,
sondern schon im Luv die volle Hebung erforderlich ist,
damit die Luftpakete iiberhaupt tiber den Berg gelangen:
im Leewirbel werden sie dann zuniichst abgesenkt und da-
nach wieder gehoben, aber als

Nettoeffekt kann daraus keine

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 begiinstigt 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 zusitzlichen Simulationen mit ide-
alisierter asy mmetrischer Orographie (Abb. 8-9), bei denen
cin steiler Lechang die leescitige Vertikalhebung Az be-
giinstigte. wihrend ein flacher Lechang die leeseitige Ver-

15
stirkere Hebung im Lee resul- (@) |
tieren als im Luv, A

1
3.6 Simulationen mit rea-

listischer Orographie

zinkm

(SE— == ————

Derzeit werden in Mainz
erstmals auch Bannerwolken-
Simulationen mit realistischer
Orographie durchgefiihrt. Im

15
Falle des Matterhorns scheint (b}
es recht einfach zu sein, eine [
Modellkonfiguration zu fin- 1
den, dic cine 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 (siche Abb.
8-8). Enisprechend schwie-
riger gestalten sich hier die

0.5
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Abb. 8-9: Fraebnisse aus numerischen Simulationen mit idealisierter asymmetrischer Orographie.

Simulationen. Erste  Ergeb-
nisse zeigen jedoch. dass die
Asymmetrie der Orographie

Beide Teilabbildungen zeigen die zeitlich gemittelte vertikale Hebung Az (Farbe, in m) in ¢inem
Vertikalschnitt durch das Zentrum der Orographie, die Pleile repriisentieren den zeitlich gemitielten
Wind. Die Hauptstrdmungsrichtung ist von links nach rechts. (a) Orographie mit Steilabfall im Lee,
(b) Orographie mit Steilabfall im Luy.
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tikalhebung Az cher unterdriickte. Ferner ist das Ergebnis
konsistent mit den Beobachtungen von WIRTH et al. (2012).
nach denen Bannerwolken an der Zugspitze bevorzugt bei
sildwestlicher Anstrémung vorkommen. withrend sie bei
nordlicher Anstromung vergleichsweise selten auftreten.

4 Zusammenfassung und Ausblick

Zusammengefasst kann man sagen, dass dic Forschungs-
arbeiten der vergangenen zehn Jahre interessante und zum
Teil tiberraschende Erkenntnisse gebracht haben. Zum
einen wurden erstmals systematisch quantitative Beob-
achtungen zu diesem Phinomen an der Zugspitze durch-
gefithrt. Die resultierenden Tages- und Jahresginge und
die Abhiingigkeiten von Windgeschwindigkeit und Wind-
richtung deuten auf die zugrundelicgenden Prozesse hin.
auch wenn man Ergebnisse von einem einzigen Berg nicht
vorschnell verallgemeinern darf. Die numerischen Simula-
tionen haben klar gezeigt. dass dic Bannerwolken primir
durch Hebung von Luftpaketen im Leewirbel hinter dem
Berg zustande kommen. Dabei ist es entscheidend, dass
diese Luftpakete zunichst um den Berg herum stromen
und damit eine Wolkenbildung im Luyv vermieden wird.

Natiirlich sind noch nicht alle Fragen gekliirt. Vorldufige.
bisher unverdffentlichte Simulationen deuten darauf hin.
dass die Stromung im Lee des Berges recht empfindlich
von der Windscherung am Einstromrand abhiingt sowie
von der Form des Berges. Geht man zum Beispiel von einer
spitzen Pyramide zu einem linger gestreckten Grat tiber. so
nimmt dic Wolke mehr und mehr das Ausschen ciner Wol-
kenkappe an. Aufierdem wurden die meisten bisherigen Si-
mulationen nur mit trockener Luft durchgefiihrt. weshalb
dic Rolle der Feuchte fiir dic Entstchung 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
Naturphiinomens unberiihrt lassen.
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Bebauung auf die thermische Belastung.
Dresden.

KOSZINSKIL Arvid: Wetterlagenabhiingig-
keit des nichtlichen Temperaturmini-
mums in Dresden.

MITTAG, Sabrina: Weltlerlagenabhéingigkent
der niichtlichen Temperaturverteilung in
Diresden.

PURSCHE. Carolin: Stadteinfluss auf die
Luftfeuchte in Dresden.

SAUER. Christoph: Zusammenhang von
Oberflichen- und Lufitemperatur aufl
stidtischen Nutzflichen in Dresden.

SCHLICK, Robert: Bestimmung der Un-
sicherheit atmosphiirischer Flisse am
Beispiel der Eddy-Kovarianz-Messungen
der Station Spreewald.

SCHMIDT, Johann: Potentielle Verdunstung
ander Tharandter Klimastation- Vergleich
voi Messungen einer Verdunstungswanne
mit alternativen Berechnungsansitzen,

Masterarbeiten

BERNARD, Juma: Development of a Transfer
Approach between Chmate Model Out-
put and Meteorological Station Data for
Extreme Precipitation.

EGERMANN. Tom: Eine urbane Wirmeinsel
im Kontext des Klimawandels.

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

PAIVA DE SOUZA, Matheus: Applied Cli-
mate and Climate Change Data for Africa
- o “mapping of study™.

THIEL, Susan: Validierung des Stadtklima-
modells ENVImet mit rdumlich statio-
nér und mobil gemessenen Daten in der
Dresdner Neustadt.

Diplomarbeiten

RODRIGUEZ, Pascal: Vergleichende Unter-
suchung verschiedener Niederschlags-
messverfahren mm Beispiel des Tharandter
Messfeldes — Untersuchung systemati-
scher und zufilliger Unterschiede.

Dhissertationen

AL JANABI, Firas Hameed: Impact of Ch-
mate Change on the Storm Water System
m Al Hillah City / IRAQ.

Universitit Frankfurt

Bachelorarbeiten

AMMON, Dennis: Charakterisierung der
Feuchte am Kondensationskernzihler
VIPER.

ANHAUS, Phalipp: Untersuchungen zur Ver-
teilung ozonzerstorender Substanzen in
der Troposphiire.

BRILKE, Sophia: Characterization of two
[Diethylene Glycol Condenzation Particle
Counters & Particle Measurements during
CLOUDS.

DIEKMANN, Christopher: Erweiterung
eines numerischen Modells des rotieren-
den Annulus um die Wiirmeiibertragung
zwischen Flitssigkeit und Umgebung.

FERNER. Carolin; Der Einfluss von Nieder-
schlagsereignissen auf'die Konzentration
von [ee Nuclel am Taunus-Observatorium.

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

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

LAUTENSCHLAGER, Floran: Implementie-
rung eines verbesserten Zeitintegrations-
verlahrens in den Algorithmus eines qua-
sigeostrophischen 3-Schichten-Modells.

MAIER, Yanme: Geoengineering mit Sul-
lataerosolen.

MEIER, Thomas: Automatisierte Auswertung
von Fntstehungsgebieten konvektiver Nie-
derschlige anhand von Satellitenbildern.

REITZ, Thomas: Data Assimilation Experi-
ments of Soil Moisture with an Ensemble

Transform Kalman Filter,

ULLRICH. Markus: Verifikation des PRE-
METEQO Vorhersagemdex (der Gesell-
schall fir Kosmogeometrische Wetler-
forschung).

WILHELM, Jannik: Empirische Orthogonal-
funktionen in einem barotropen Flach-
wassermodell auf der Kugel.

WAGENHAUSER, Felix: Synoptische Re-
analyse ausgewihlter Gewitterlagen iiber
Thiiringen.

Masterarbeiten

HELGERT, Sebastian: Variabilitiit von Wol-
keneigenschaften im Bereich des tropi-
schen Ozeans.

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

RICHTER, Lucas: Riumliche und zeitliche
Variahilitéit der Solarstrahlung in Deutsch-
lamd und Europa.

RUCKEL, Stefan: Tagesgang tropischer
Niederschliige.

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

WEBER, Daniel: Fisnukleation von Aero-
solen: Laborexperimente und Messung
von Schiffsemissionen,

Dissertationen

DHIMAL., Megnath: Effects of climatic and
non-climatic factors on the spatiotemporal
distributions of vector-borne diseases
i Nepal.

MURASCHEO, Jewgenija: Die Anwen-
dung der WK B-Theorie zur Simulation
der schwach nichthnearen Dynamik von
Schwerewellen.

SALA, Stephan: Entwicklung und Finsatz ei-
nes flugzeuggetragenen GC/MS - Systems
zum Nachweis 21 halogenierter Kohlen-
wasserstofte in der Atmosphiire.

WIMMER, Daniela: Ultrafine condensation
particle counters and their application for
studying atmospheric nucleation,

Umiversitiit Freiburg

Bachelovarbeiten

DECEK. Ramona: Simulationen zum thermi-
schen Komfort bet variablen Flichennui-
zungsarten zweler potenzieller Baullichen
in Stuttgart-Mitte.

KALLINICH, Dawid: Bedeutung von Stick-
oxiden.

NENNEMANN, Moritz: Untersuchung zur
langfristizen Entwicklung von Eintritts-

daten phiinologischer Phasen an der Ross-
kastanie in Deutschland.

PICKL, Moritz: Untersuchung zum CO2-
und Wasserdamplaustausch i emem
iiberdachten Innenhof.

ROHDE, Anika: Simulation zum thermischen
Komfort fiir Menschen auf einer NBS-
Fliiche in Stuttgart unter hitzeangepasster
Anordnung von Straffenbiwmen.

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

STACHNIUK, Elwira Barbara: Planungsrele-
vante Analvse von Hitzestress in mitteleu-
ropiischen Stadten vor dem Hintergrund
des Klimawandels,

Dissertationen

STAIGER. Henming: Die Strahlungskompo-
nente im thermischen Wirkungskomplex
fiir operationelle Anwendungen in der
Human-Biometeorologie.

Universitiit Graz

Diplomarbeiten

GRUBER. David: Climate-quahty 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: Jingere 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
20009,

KUBIN, Elisabeth: Vertical migration of
tychopelagic diatoms in the Gull of
Triest.

RITTER. Robert: A Novel Front Detection
Algorithm Tested In Complex Terrain.

SCHEIDL, Daniel: Improved quality control
for the WegenerNet and demonstration
lor selected weather events and chimate.

SPERNBAUER, Barbara: Untersuchungen
#uGeruchsemissionen und - nmimissionen
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
profiling by infrared-laser and microwave
occultation: Atmospheric influences and
retrieval algorithm in clear and cloudy air.

Habilitationen

STEINER, Andrea K.: Atmospheric Climate
Monitoring and Change Detection using
GPS Radio Occultation Records.

Universitit Hamburg

Bachelorarbeiten

ALBERN, Nicole: Wolken iiber dem Nordat-
lantik: Vergleich von flugzeuggetragenen
Messungen eines Lidars, Wolkenradars
und Mikrowellenradiometers wiihrend
NARVAL-Nord.

BECKER. Luis: Welche Bedeutung hat die
globale Vegetationsverteilung fiir 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 aircrafi.

FISCHER-TREUENFELD. Jennifer von:
Untersuchung extremer Windrichtungs-
scherungen in bodennahen Schichten am
Wetlermast Hamburg.

KIRSCH, Bastian: Radargestiitzie Analyse
der Varabilitit des Sommemiederschlags
in Hamburg.

KLUFT, Lukas: Opazitiit und Wasserdampf-
sule.

MARSCHALL, Julia: Analyse tropischer
Schiffs-Niederschlagsdaten,

MRZIGLOD, John: Eintfluss des Eiswasser-
gehalts der Atmosphire auf die Hellig-
keitstemperatur im Mikrowellenbereich.

NURENBERG. Hannah: Zusammenhang
zwischen Blitzdichie und Niederschlags-
menge aus Radar-Messungen.

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

RUDY, Sebastian: Untersuchung von un-
erwarteten Peaks in den Zeitreihen des
Monin-Obukhov-Stabilititsparameters
am  Wettermast Hamburg™

SCHLIFFKE, Benyvamim: Analyse zeitaul-
geldster Strimungsmessungen im boden-
nahen Windfeld am Standort Geoma-
tikum,

SCHULZ, Hauke: [Tluminating the lower end
of the cloud optical depth distribution.

STUBBENHAGEN, Anna-Lena: Geostatis-
tische Vervollstindigung von Zeitreihen
eines stadtklimatologischen Messnetzes.

TEMPLIN, Martin: Ableitung von Wind-
vektoren aus hoch aufgelésten Nieder-
schlagsradarbildern.

WACHSMANN, Fabian: Qualititskontrolle
einer zweljihrigen Zeitrethe von meteo-
rologischen Messungen an Bord der FS
Polarstern.

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

Diplomarbeiten

GIMMERTHAL, Stnke: Einfluss klimatisch
veriinderter Blithtermine auf'den Genfluss
von Gehélzen — Untersuchungen mit Hil-
fe emes mesoskaligen atmosphéirischen
Modells,

Masterarbeiten

BRAUTMEIER, Lena: Untersuchung des
quellnahen Ausbreitungsverhaltens nicht-
neutraler Luftschadstoffe - eine Mach-
barkeitsstudie.

FISCHER., Mirka: Idealisierte Modelluntersu-
chungen zum Einfluss von StadtgroBe auf
die Niederschlagsbildung tiber der Stadt.

FISCHEREIT, Jana: Impact of tides and ocean
characteristics on the sea breeze in the
German Bight area: model development
and case study,

FROM, Anna Katharina: Analysedes Nieder-
schlags der 12-monatigen FS, Polarstern™
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 laver wind
tunnel modeling of large-scale wind flow
over complex terraim - a feasibility study.

HANSEN. Akio: Evaluation of the COSMO-
DE Ensemble Prediction Svstem 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 assessment of
ventilation in idealized urban structures

HEITMANN, Bemjamin: Vergleich von
Windmessungen an mitteleuropiiischen
Grenzschichtmasten.

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

HENNEBERG, Olga: Wechselwirkung zwi-
schen Bodenfeuchtefeldern und konvek-

tivem Niederschlag auf der Mikroskala —
eine Modellstudie iiber Norddeutschland.

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

KNIETZSCH, Marc-André: The impact of
oceanic heat transport on the atmospheric
circulation; Mean flow and eddy activity,

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

LUBCKE, Max: Transiente Ausbreitungs-
phinomene i emer semi-dealisierten
Stadtstruktur.,

MATT, Felix: Movement of a sea-water [ront
through snow: Model and experiment.

MERKER, Claire: Eine neue Methode zur
absoluten Kalibrierung von Radargeriten.

PLEHN, Luise: Analyse der Veridnderung des
Ventilationspotenzials von Stadtstruktu-
ren bei stadtebanlicher Umgestaltung am
Beispiel Hamburg-Wilhelmsburg.

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

SCHRODER., Alexander: The Impact of Oce-
anic Heat Transport on the General Cir-
culation: a Thermodynamic Perspective.

WEDER, Christian: Niederschlagsextrema
am Wettermast Hamburg und Zusam-
menhang zu GroBwetterlagen.

WORNER, Gerrit P: Changes in 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: Finfluss der Konvektions-
parametrisierung aul’ die Dynamik der
Wechselwirkung Atmosphéire-Vegetation
in Nordafrika.

Dissertationen

GEFPPERT, Gemot: Analysis and application
of the ensemble Kalman filter for the
estimation of bounded quantities.

KIPSCH, Frieso: Systematische Windkanal-
untersuchungen zur Charakterisierung des
Einflusses der urbanen Bebammgsstruktur
hinsichtlich der Stadtdurchliiftung.

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

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

SCHONEMANN, Daria B.: Dyvnamical Sys-
tem Approach to the Potential Intensity
of Tropical Cyclones.



106

Examina im Jahr 2014

promet, Heft 98

Umiversitéit Hannover

Bachelorarbeiten

BOLLMANN, Annika: Die Atmosphiire
itber dem antarktischen Weddell-Meer-
Stabilitéit und iterne Grenzschichtstruk-
tur im Winter.

DROSE, Manuel: Bestimmung der turbulenten
Strukturparameter von Temperatur und
Feuchte in der konvektiven Grenzschicht
mittels LES.

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

GLOMB, Merle Katerina: Entwicklung eines
Modells zur Simulation der Temperatur
von PB-Modulen im Kurzzeitbereich.

HARDERS, Demse: Meteorologische Ge-
fahren fiir Nutzpflanzen bei einem Kli-
mawandel.

JOHNSON., Jill: Ausbreitung von Bioaeroso-
lenin der Atmosphiire und gesundheithiche
Aspekte.

KRAUSE, Jens: Weiterentwicklung von Nin-
jo-Batch-Produkten [ir die synoptische
Ausbildung, sowie Weiterentwicklung
einer (elektronischen) meteorologischen
Informationswand.

KRAUB, Christian: Wann wird der Himmel
im Ozonloch grin?

KUTSCHER, Dimitrij: Approximation der
Bestrahlungsstéirke durch endliche Anzahl
von Strahldichtepunkien,

LANGE, Kezia:Simulation des Ausweichens
von Flugzeugen vor Wetter und Verkehr.

WARD, Simon L. Entwicklung und Test eines
emfachen Bodenmodells zum FEinsatz im
LES-Modell PALM.

Diplomarbeiten
SCHULZ, Jenny: UV-Bestrahlungsstirke
auf geneigten Ebenen.

Masterarbeiten

BRAST, Hendrik: Improving Ervthemally
Weighted CCD Spectroradiometer.

FIEHN, Alina: Implementierung eines Aus-
weichalgorithmus fir Schlechtwettersitu-
ationen in das Flugverkehrssimulations-
modell NAVSIM.

GRAW, Kathrin: Untersuchung der Hohen-
abhiingigkeit der UV Exposition des
Menschen.

HOFFMANN, Fabian: Aktivierung von
Aerosolen 1n flacher Kumulus-Bewil-
kung.

NIEDZWIEDY., Angelika: Optimierung eines
multidirektionalen Spektralradiometers.

TILS, von Ina: Untersuchung zum Windpo-
tential in sirukturiertem Geliinde.

Dissertationen

RIECHELMANN, Stephan: Simultaneous
measurement of spectral sky radiance:
Development, characterization and vali-
dation of anon-scanning multidirectional
spectroradiometer (MUDIS).

RIECHELMANN Theres: Untersuchung zum
Einfluss turbulenter Kollisionskernel auf
die Entwicklung von konvektiven Wolken
mit einem neu entwickelten Lagrange-
schen Wolkenmodell.

SUTHRING, Matthias: Grobstruktursimula-
tionen zur Untersuchung des Einflusses
von Landoberflachenheterogenitéiten auf
die Struktur der konvektiven Grenzschiclt
sowie Analyse der Repriisentativitiit von
Turbulenzmessungen.

WITHA, Bjorn: Untersuchung des turbu-
lenten Wirmeflusses tiber Eisrinnen mit
hochaufgeldsten Large-Eddy Simula-
tionen.

Universitiit Hohenheim

Bachelorarbeiten

WERNER, Aline: Visualisierung, Auswer-
tung und Analyse der Deutschen Wet-
terdienst Ceilometerdaten withrend des
Vulkanascheereignisses Evjaljallajokull
im Jahr 2010.

WITTUM, Benjamin: Prozessorientierte
Verifikation emmer WRF Simulation sehr
feiner Aufldsung im Attert Einzogsgebiet
in Luxemburg.

Masterarbeiten

ADAM, Stephan; Assimilation von Lidar
Temperaturdaten in das WRF-Modell.

BENZING, Jérg: Heterogenitéit der atmosphii-
rischen Grenzschicht: Analyse der Daten
des scannenden Wasserdampf-Iials der
Universitit Hohenheim im Rahmen der
HOPE-Kampagne.

BISIC, Verena Enisa: Die Rolle der Wald-
nutzung im landwirtschaftlichen Umfeld,

FRITZ, Amelie: Changed weather pattern and
the impact on feed security for livestock,

GROHMANN, Anja: Comparative gene ex-
pression analysis under ablolic stresses i
Saccharina latissima [rom 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.

Universitit Innsbruck

Bachelorarbeiten

BAR, Julius: Synoptische Strémungsbedin-
aungen bei Pliinderwinden,

BRAKEMEIER, Maik: Turbulente Fliisse
auf dem arktischen Gletscher Kongsvegen
(Svalbard).

DRIESSEN, Pia: Einfluss der Flugzeug-
bewegung aufl ein ugzeuggetragenes
Dopplerradar.

DUSCH, Matthias: Meteorologie aul arkli-
schen Gletschern - Analyse von Wind-
messungen aul Kongsvegen, Kronebreen,
Austre Broggerbreen und Midtre Lo-
vénbreen,

GORGULLA. Bernd: Die Feuchte in Inns-
bruck.

GRILL, Philipp: Automatisierte Tempera-
turvorhersage und deren Verifikation fiir
Brest, Frankreich.

GUTLEBEEN, Manuel: Analyse und Para-
metrisierung typischer Niederschlags-
regime in den Cevennen - Analyse und
Auswertung von Distrometer- und Micro
Rain RADAR-Daten im Rahmen des
.Hvdrological Cycle in Mediterranean
Experiment™,

HOHENWARTER. Hannes: Klimasensibilitiit
von biogenen VOCs um Alpenranm.
KIEBLICH. Phalipp: Automatisierte Nieder-
schlagsvorhersage und deren Verifikation

fir A Corufia. Spanien.

LEHNER, Lukas: Der Einfluss von Seen aufl
die Niederschlagsbildung Literaturiiber-
sicht und Anwendung auf den Bodensee.

POSCH. Tobias: Langwellige Strahlung - Fin
Vergleich unterschiedlicher Parametrisie-
rungen fir [nnsbruck.

SCHEIBLAUER, Stefan: Héhenmodelle
Satelliten-getragener Radarsensoren.

SCHONACH, David: Automatisierte
Ensemble-Temperaturvorhersage und
deren Verifikation filr Innsbruck,
Osterreich,

THALER. Marco: Qualititskontrolle und
khmatologische Auswertung von Wetter-
daten — aufgezeichnet aufl dem Piburger
See.

WEILER, Fabian: Qualitit von Windfelderm
im alpinen Raum.

ZIER, Christoph:..Detection & Attribution™
fiir die Massenbilanzen des Hintereis-
ferners.
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Masterarbeiten

ALTNALU, Sebastian: Climatic signals from
76 shallow firn cores m Dronnimg Maud
Land, East Antarctica.

BRANDES. Konstantin: Einfluss von Féhn,
Anstrémung und Temperaturschichtung
auf die Ozonkonzentration in Innsbruck.

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

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

KNERINGER, Philipp: Statistische Kurzfrist-
windvorhersagen flir den Achensee, Tirol.

LEITNER. Margot: Zeitliche und Rdumliche
Analyse von Blitzentladungen: Auswer-
tung der Daten der CHUVA-Blitzmess-
kampagne,

MERAN, Ingrid: Darstellung des atmosphé-
rischen Aerosols am Sonnblick Obser-
vatorium.

PLAVCAN, David: Automatic and Probabi-
listic Fochn Diagnosis with a Statistical
Mixture Model.

STAUDACHER, Jutta: Vorhersage von
Schneeverfrachtungsklassen an ausge-
withlten Tiroler Standorten.

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

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

Disseriationen

HELFRICHT, Kay: Analvsis of the spatial
and temporal variation of seasonal snow
accumulation in Alpine catchments using
airborne laser scanning - Basic research
for the adaptation of spatially distributed
hydrological models to mountam regions.

WAGNER, Johannes: The influence of valley
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 avalability.

Universitit Karlsruhe

Masterarbeiten
BERTLEFF, Marco: Camera based sun
tracking svstem for mobile platforms,

BRUGGER, P: Implementierung eines Ver-
fahrens zur Ableitung von Kenngréfen der
atmosphérischen Turbulenz aus Doppler-
Lidar-Messungen der Strukturfunktion.

JAGER, Sarah: Uniersuchung der Boenge-
schwindigkeit aus Beobachtungen und
GFS-Reanalysen withrend Starkwind-
erelgissen.

KOBELE, Daniel: Analyse von Konvergenz-
bereichen bel Hagelereignissen stromab
von Mittelgebirgen anhand von COSMO-
Modellsimulationen.

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

NERDING, Kai-Uwe; Feuchtetransportpfade
innerhalb von Mittelmeerzyvklonen wih-
rend HyMeX.

QUANDT, Lisa-Ann: Der Emnfluss von ex-
tratropischer Umwandlung auf polwiirts
gerichtetes Rossby wellenbrechen.

Diplomarbeiten

CZAIK A, Beata: The life cyele of meso-
scale convective systems in relation to the
atmospheric moisture distribution in the
western Mediterranean - an analvsis of
the HyMeX [0P12.
of Water Droplets and its Dependence
on Droplet Size.

WALTER, Carolin: Einfluss von Aerosol-
partikeln aus Vegetationsbriinden auf
diec Wolkenbildung auf der regionalen
Skala.

Dissertationen

ADLER. Bianca: Boundary-Laver 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-
sphire anhand von Satellitendaten.

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

HUMMEL, Matthias B.: Einfluss von biolo-
gischen Aerosolpartikeln auf Wolken —
Simulationen aul regionaler Skala.

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

TOPRAK, Emre: Real ume detection of
Primary Biological Aerosol Particles
(PBAP) in the context of Atmospheric
Ice Formation (Institut far Geographie
und Geodkologie (ITGG).

Universitiit Kiel

Bachelorarbeiten

BELTER. Jakob: A link between Arctic sea
ice and surface air temperature variability
over the northern continents: empirical
and model analysis:

HAUSCHILDT, Jaard-Okke: Impact of
mesoscale variability on surface fCO2
measurements in the tropical northeast
Atlantic,

HEMMEN, Joost: Einfluss der Aufldsung
eines Atmosphérenzirkulationsmodells
auf die Simulation von zeitlicher Varia-
bialitét im Niederschlag.

HUSTER., Hendrik: Variabilitat des tropi-
schen Pazifiks im Kieler Klimamodell
und im Vergleich mit Messungen

MEVES, Simon: Analyse von Low-Level-
jets anhand von Messungen in Nord-
deutschland.

SCHONBEIN, Daniel: Analysis of the Quasi-
Biennial Oscillation with radiosonde data.

SCHONFELDER, Mike: Ditrre-relevante
Charakteristika in Zirkulationsmodel-
len der Atmosphiire bel verschiedenen
Aullosungen.

SCHREYER, Felix: On regional differences
in the seasonality of northern hemisphere
temperature,

STADTHERR, Lisa: Factors contributing
to the Mav 2014 floeding in the Balkans.

TESCH, Marcel: Harmonische Analyse von
Milankovic-Zvklen — Sedimentationsra-
tenbestimmung von Lake Van.

WEITER, Axel: Langfristige Beobachtun-
gen langperiodischer Schwankungen im
Oberfliichenklima seit 1900.

Masterarbeiten

DIPPE, Tina: Interannual Varability of Wind
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: Impact of thecarbon cycle
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 Mendional Overturning Cir-
culation to heat flux forcing in the Kiel
Chimate Model.

SCHEEF, Helga: Blocking: Sensitivity to
Index Definition and Model Bias.

Dissertationen
HAND, Ralf: The role of Ocean-Atmosphere
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Interaction over the Gulf Stream SST-front
in North Atlantic Sector Climate.

Universitiit Kéln

Diplomarbeiten

ACAR, Ersin: Synoptische Druckgradienten
und stationsbezogene Spitzenbdenstatis-
tik withrend extremer Winterstiirme in
Deutschland.

AVCI, Giliizar: Oberflichennahes Mehr-
spulenverfahren in der Anwendung auf
geotechnische, geologische und archiio-
logische Fragestellungen.

DIMITROVA. Bozhana: Computersimulation
der Strdmungsverteilung in Windparks
und Optimierung der Windenergieleis-
lung.

DORN, Andrea: Magnetikmessung zur De-
tektion von Spuren des Althergbaus.
KLEIN, Judith: Ableitungen atmosphirischer
Parameter fiir die Mikrowellenradiometer

des HHAMP,

KUNEMUND, Katja: Analyse von Wetler-
mustern der Gegenwart und des letzten
glazialen Maximums mit Empirischen
Orthogonalen Funktionen.

NICKEL., Irina: Eigenpotential- und Radio-
magnetotellurik-Messungen zur Untersu-
chung der Kraterfiillung des Rodderberg-
Vulkans ber Bonn,

STADTBAUER, Sarah: Transiente Elekt-
romagnetik (TEM) Messungen zur Er-
kundung glazialer Stauchstrukiuren im
Raum Warringholz, Schleswig-Holstem.

TOPOROV, Maria: Wasserdampftomographie
mit passiven Mikrowellenradiometern
withrend HOPE.

WEBER, Matthias: Forstschiiden im Zusam-
menhang nit Stitrmen in Deutschland auf
Basis eines Européischen Sturmkatalogs.

WIECHERT, Sven: Geoelekirische Erkun-
dung eines Loss-Kdorpers am Schwalben-
berg, Remagen.

Masterarbeiten

BLARB, Renata Evelyn: Charakterisierung
eines Frostpunkthygrometers.

HOPP, Simona Andrea: Sekundire Zyklo-
genese liber dem dsthichen Nordatlantik:
Fallstudie tber Sturm Kynill im Januar
2007,

KRONHARDT, Liubov: Synoptische Diag-
nostik von extremen Niederschlagsereig-
nissen im Tien Shan Gebirge in Zentral
Asien.

MOMEKEN, Julia: Dekadische Vorhersag-
barkeit von Windenergiepotentialen ftir
Deutschland.

PICKARTZ. Nathalie Marie: Uber die Aus-
wertung und Modellierung von Magnetik-
und Bodenradardaten des archéologischen
Fundorts Elusa (Israel).

SEIDEL. Marc: Der Effekt der induzierten
Polarisation  der Transientenelekiro-
magnetik.

WILLIAMS, Ehimen Ebhohimen: Prelimina-
v comparison of geological climate pro-
xies with GCM palaeoclimate simulation
for selected locations in North Africa.

YUEN, Dominique: Estimation of German
Photovoltaic Generation based on Nume-
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. Melanie Katharina: Return
periods and clustering ol potential 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: European Winter Storms:
Dyvnamical Aspects and Wind Gust Esti-
mation based on results of Regional Cli-
mate Model simulations.

PAPEN. Michael von: Turbulence in Saturn’s
Magnetosphere and Forward Modeling of
Reduced Spectra from Three-Dimensional
Wave Vector Space.

TSUL, Ch1 Yan: A Multiscale Analysis Me-
thod and its Application to a Mesoscale
Rainlall System.

YOGESHWAR, Pritam: A resistivity-depth
model of the central Azraq basin area,
Jordan: 2D forward and inverse modeling
of time domain electromagnetic data.

Umiversitit Leipzig

Bachelorarbeiten

BERGER, André: Temperaturprofile aus
Mikrowellenradiometer-Beobachtungen
am FS Polarstern.

BOHLMANN, Stephanie; Heterogene Eis-
bildung tiber Siidostasien.

CARLSEN, Tim: Simulation von heutigem
und glazialem mineralischen Staub-
transport im Klimamodell ECHAMS-
HAM2.

FAUST, Matthias: Untersuchung der parti-

kuléren Bildung von Carbonsiiuren durch
die Oxidation von Isopren.

KANNGIEBER, Franz: Untersuchung der
Strahlungsiiberhéhung durch Wolken
anhand von Globalstrahlungsmessungen
am LIT1.

KRAUSE, Julia: Hemisphérische Unterschie-
de in Aerosolen, Wolken und Strahlung.

KRETZSCHMAR, Jan: Arktische Erwiir-
mung und ithr Einfluss auf die mitileren
Breiten.

KRUG, Amelie: Simulation der achistiidigen
Gezelten.

KUCHLER, Tobias: Charaklerisierung der
svnoptischen Situation withrend der Mess-
kampagne RACEPAC,

KUNZ, Clara: Heterogene Eisbildung im
Amazonasgebiet,

LOFFLER, Mareike: Types of ENSO in Con-
Junction with Cloud Feedbacks in Climate
Model Simulations.

OSTERLOH., Victoria: Reasons of Seasona-
lity of the Meteorological Parameters on
the Bolivian High Plateau . Altiplano™

RADENZ, Martine Varabilty of the atmo-
spheric boundary layver assessed by
high resolution ground based remote
sensing.

SAMTLEBEN, Nadja: Temperaturvaria-
tionen der oberen Mesosphire/unteren
Thermosphiire.

STAPI, 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 Leipzig Aerosol Cloud Interac-
tion Simulator (LACIS) with FLUENT/
FPM.

BROCK, Verena: Untersuchung der Wol-
kentroptenaktivierung atmosphiirischer
Aerosolpartikel bestimmt durch CCNC
in-situ Messungen an der Actris Station
in Melpitz (Sachsen).

HAGE, Benjamin: Einfluss der Lufltmas-
senherkunft und der Jahreszeit aufl die
Anzahlkonzentration atmosphiirischer
Aerosolpartikel im urbanen Hintergrund
zentral- und osteuropiischer Stidte.

HERENZ, Paul: Investigations corresponding
the influence of temporal change of the
thermodynamic state on the surface area
structure of ice particles.
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HOFFMANN, Erik: Modellierung der tro-
posphirischen Multiphasenchemie mit
MCM-CAPRAM unter marinen und
kontmentalen Hintergrimdbedingungen.

KANTER, Sandra: Untersuchung zum Im-
mersinsgefrierverhalten von [t und
Feldspatpartikeln am Leipziger Aerosol
Cloud Interaction Simulator (L ACIS).

KLEINELANGHORST, Christin: Klima-
sensivitit in der Region des Indischen
Ozeans: Zeitskalen, Feedbacks und die
Rolle der Ozeanzirkulation.

KUHNE, Philipp: Investigation of the feasi-
bility of constraints on fast cloud-climate
feedbacks from a regional cloud-resolving
simulation.

KUNDISCH, Marcus: Influence of air mass
origin and seasons on aeresol particle size
distribution and soot concentration at
Chacaltava (5421 m ASL), Bolivia2012.

LANGE. Stefan: Simulation solarer Variabi-
litat der mittleren Atmosphire.

PIETSCH, Alexandra: Flilssigwasserwolken
in der Passatwindzone.

RAU. Andrea: Zeitaufgeloste Messungen
kurzkettiger Dicarbonséiuren (DACs) in
atmosphirischen Partikeln.

REHN. Johanna: Gewitteraktivitil im
Freistaat Thiringen und deren Zusam-
menhang mit der vertikalen Atmosphi-
renschichtung abgeleitet aus Radioson-
denaufstiegen.

ROSCH, Jan: Assessment of Climate Model
cloud Parameterizations using Cloud Re-
solving- and Large Eddy Simulations.

RUFFELT, Jérg: Statistische Analyse Wol-
kentemperatur und wolkenthermodyna-
mischen Phase in Mischphasenwolken
aus Satelhtendaten.

SCHMIDT, Martin: Einfluss von meteorolo-
gischen Parametern und Anstrimungen
aul die PM-Massenkonzentration und
Zusammensetzung in Melpitz - eine Lang-
zeitstudie (1992-2012),

STIEGER, Bastian: Aerosol- und Wolken-
chemie: Kinetische und mechanistische
Untersuchungen der Reaktionen von NO3-
und SO4-Radikalen mit sauerstoffhaltigen
organischen Verbindungen in wissriger
Liosung.

WALTHER., Jonas: Schattenbandradiometer
GUWVis-3511- Strahlungsmessung und
Bestimmung optischer Figenschalten von
Aerosol zu Wasser und Land.

Diplomarbeiten

IGLOFFSTEIN, Julia: Ableitung der opti-
schen Dicke bei Cirrusbewdslkung aus
unabhiingigen Strahldichte- und Lidar-
Messungen.

Dissertationen

BAUER, Stefan: Airborne spectral radiation
measurements to derive solar radiative
forcing of Saharan dust mixed with bio-
mass burning smoke particles.

BIAVATIL, Gionata: On the Retrieval of Mi-
xing Height from Ceilometers.

DITAS, Florian: Microphysical properties of
aerosol particles in the trade wind regime
and their influence on the number con-
centration of activated particles in trade
wind cumulus clouds.

DITAS, Jeannine: On the small-scale dvna-
mics of cloud edges.

ENGLER, Christa: Meteorologische Ein-
flitsse aul die Konzentrationen feiner und
arober atmosphirischer Aerosolpartikel
in Deutschland.

HANSCHMANN, Timo: Unsicherheiten in
der Erfassung des kurz welligen Wolken-
strahlungseftektes.

KONIG, Marcel: Large-Eddy Simulation
Modelling for Urban Scale,

NIEDERMEIER, Nicole: Experimental de-
termination of the mass deposition flux
of mineral dust at the Cape Verde [slands.

PFEIFER. Sascha: Verkntplfung aerody-
namischer und optischer Eigenschaften
nichtkugelférmiger atmosphirischer
Grobstaubpartikel.

WERNER, Frank: Twomey Effect of Trade
Wind Cumuli.

Universitéit Mainz

Bachelorarbeiten

BARTHELMEHS, Anne: Vergleich von
Parametrisierungen fiir GroBenvertei-
lungen in Eis- und Wasserwolken.

DONNER. Sebastian: Aufbau und Charak-
terisierung eines MAX-DOAS Instru-
ments.

DUSZYNSKI, Natalie: Anwendung einer
Evaluierungsrichtlinie fir numerische
Stromungsberechnungen auf ein kom-
plexes Szenario,

EPPERS, Oliver: Experimentelle Unter-
suchung des Immersionsgefrierens von
[lit-Partikeln am Mainzer Windkanal.

FLEGER. Gil :Langlebige Rossby-Wellenzii-
ge als Vorboten starker Winterzy klonen -
eine Untersuchung der geographischen
Abhiingigkeit.

GULER, Cagin: Detection of clouds by in-
frared measurements.

JEWORREK, Julia: Bearbeitung und Aus-
wertung von Formaldehyd-Daten zur
Erstellung eines quantitativen Daten-
salzes aus Satellitenmessungen,

KAISER, Katharina: Untersuchungen zur
Clear Air Turbulence” in der Tropo-
sphiire.

LAUER, Melanie; Untersuchung der Ab-
schwiichung tropischer Wirbelstiirme
in der vertikalen Scherung anhand des
absoluten Drehimpulses.

LUTTMER, Tim: Modellrechnungen zum
Aerosol Scavenging durch gelrorene
Hydrometeore.

POLSTER, Christopher: Sommerliche Hit-
zewellen der Nordhemisphiire: Ein Uber-
blick und Fallstudien.

STEIGER, Nadine: Bannerwolken: Charakte-
risierung des zeitlichen Verlaufs mithilfe
von Animationen.

URBICH, Isabel: Untersuchung des Ein-
flusses von Kollisionen auf verschiedene
TropfengroBenverteilungen,

Diplomarbeiten

BRAND, Arvid: Experimentelle Untersu-
chungen des RetentionskoefTizienten
organischer Séuren in Wassertropfen.

GLIENKE, Susanne: Climate-Vegelation
Interactions in GeoMIP.

GUTE, Ellen: Optimierung des Laser-
Absorptionsspektrometers TRISTAR
fir flugzeuggetragene HCHO Mes-
sungen.

KRAUSE, Jens: CO2 und H20 Messungen
im Rahmen der DENCHAR Kampagne
2011,

MAHNKE, Christoph: Windkanalunter-
suchungen des Collection Kernels von
Graupel.

SCHAFER, Marcel: Entwicklung eines Wind-
rampendetektors zur Unterstiitzung der
Netzintegration von Windenergie.

WEITZEL. Maximilian: Wellenaktivitii
in emer idealisierten atmosphirischen
Strémung - von kleinen zu unendlichen
Amplituden.

Masterarbeiten

SCHAPPERT, Sebastian: Ursprung und
Stréomungsverlauf von Luftpaketen aus
orographischen Bannerwolken beim
Uberstromen eines idealisierten Berges,

Dissertationen

HOFMANN, Christiane: Austauschprozesse
an Tropopausenfalten extratropischer
Zyklonen

KERN., Bastian: Chemical interaction be-
tween ocean and atmosphere

MOLLEKER, Sergej: Charakterisierung von
optischen Partikelspektrometern und in-
situ Messungen zur Mikrophysik der
polaren Stratosphérenwolken.



110

Examina im Jahr 2014

promet, Heft 98

Umiversitéit Milnchen

Dissertationen

BOCK, Lisa: Modellierung von Kondens-
streifenzirren: Mikrophysikalische und
optische Eigenschallen.

EICHINGER, Roland: Investigation of
stratospheric water vapour by means of
the simulation of water isotopologues,
Untersuchung stratosphiirischen Was-
serdampfs anhand der Simulation von
Wasserisotopologen,

FREREBEAU, Pascal: Ein schnelles Strah-
lungsmodell zur Simulation von solaren
Satellitenbildern, A fast radiative transter
model for the simulation of visible satellite
nagery.

HASLEHNER, Mvléne: 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: Wake vortices of landing
arrcrall. Dissertation.
impacts of emissions on the trace gas
budgets in the troposphere by using global
climate chemistry model simulations.

WEINBERGER, Stefan: Limno-physika-
lische Modellierung maglicher Folgen
des Klimawandels fir den Ammersee
auf Basis regionaler Klimamodelldaten.

Techmische Universitit Mimchen

Masterarbeiten

CHEN, Ke: Climate drivers of beech growth
at marginal sites across Mediterranean.

CHERUNYA, Pauline: Safe drinking water
for underserved households in rural and
urban Kenya.

KRESSER, Kathrin: Einflul} der Gebiude-
eindeckung auf das Wachstum 3-jahriger
Kicfernsetzlinge (Pinus sylvestris) ver-
schiedener Herkiinite.

WEINDLER, Stefanie; Bewertung der Diirre-
resistenz verschiedener Kiefernherkinfie
mittels IR Thermografie.

ZETTLER, Andreas: Untersuchung der Reak-
tion von Setzlingen der Waldkiefer (Pinus
svlvestris L) aul saisonalen Trockenstress
mit Hilfe der Chlorophylfluoreszenz.

Dissertationen
BECK, Isabelle: Extrinsische und intrinsi-

sche Immunmodulation der allergischen
Antwort.

BOCK, Andreas: Statistical modeling of
risk and trends m 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: Impact of heat and drought
on provenances of Scots pine ( pinus syl-
vesris L)

Universitéit Trier

Bachelorarbeiten

DEIMEL, Sandra: Windbestimmung aus
ADS-B Positionsmeldungen von Ver-
kehrsflugzeugen.

KNOPP, Laura: Antrieb synoptischer Systeme
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,

Universitit Wien

Masterarbeiten

GOGER, Brigitta: Numerical Simulations
to Support the Planning of Water-Flume
Experiments: An Application to Internal
Waves and Rotors.

LOSCHER, Gregor Manfred: Einfiihrung in
die VERA-Analyse mit Hilfe von Monte-
Carlo Verfahren.

MIKULA, Dominik: Parametnsierung der
Schnechéhe 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 analvsis and invariant pa-
rameterization in dynamic meteorology,

MAYER, Michael: Low-frequency variabi-
lity: in global energy budgets,

RAMELLA PRALUNGO, Lorenzo: Global
i situ upper air data for climate change
research.

SCHELLANDER-GORGAS, Theresa: Spatial
validation of high-resclution NWP-models
with VERA.

Universitat Winzburg

Bachelorarbeiten

HARTMANN, Christian: Feuerwehrein-
siitze als Indikator fir meteorologische
Extremereignisse im Groliraum Wiirz-
burg.

OHMANN, Meike: Validierung desregiona-
len Klimamodells REMO auf Basis von
AVHRR-Satellitendaten zur Schneebe-
deckung in Zentralasien.

SCHUHMANN, Heidi: Vergleich der Stand-
ortklimate verschiedener Hangneigungen
und Hangexpositionen im [rinkischen
Weinbaugebiet.

ZIEGLER, Katrin: Statistische Modellierung
der photosynthetisch aktiven Strahlung
und der Sonnenscheindauer aul Basis der
Globalstrahlung anhand von Wettersta-
tionsdaten in Unterfranken.

Diplomarbeiten
HULLER, Per: Klimasignale in phiinologi-
schen Daten m Bavern.

Masterarbeiten

DAHMS, Thorsten: Phimologische Analysen
basierend auf fusionierten Zeitserien aus
RapidEye und Landsat-Daten.

KARMANN, Sven: Vulkanasche iiber Eu-
ropa: Analyse der Auswirkungen von
Eruptionen islandischer Vulkane auf
den europiischen Luftraum anhand von
Szenario-Modellierungen.

RING, Christoph: Unsicherheiten in der
Niederschlagserfassung in ausgewihl-
ten Regionen.

Dissertationen

VOGT, Gernot: Future changes and signal
analysis of climate means and extremes
in the Mediterranean area deduced from
a CMIP3 multi-maodel ensemble.

ETH Ziirich

Dissertationen

BAN, Nikolina: Convection-Resolving Cli-
mate Simulations for the Greater Alpine
region: Development, Evaluation and
Climate Projections.

CORBIN, Joel: Mass Spectrometry of At-
mosphericallv-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 mvestigations of land-precipitation
coupling.

HAKUBA, Maria: Solar absorption in the
atmosphere - Improved estimates from
surlace and satellite observations.

HEESE, Irina: Large eddy simulation of
tracer dispersion in an idealized river
canyon setup.

JORG, Stefanie: Toward Operational Monthly
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
perspective ondynamic and microphysical
processes in orographically forced flows.

POSSNER, Anna: The Dynamics and Mi-
crophysics of Atmospheric Ship Tracks
at the Mesoscale.

SHENG, Janxiong: Modeling Stratosphe-
ric Aerosols Using a Coupled Aerosol-
Chemistryv-Climate Model.

SKERLAK, Bojan: Climatology and pro-
cess studies of tropopause folds, cross-
tropopause exchange, and transport into
the boundary laver,

ZSCHEISCHLER, Jakob: A global analysis
of extreme events and consequences for
the terrestrial carbon cvele.

Universitdt Ziirich

Bachelorarbeiten

GIMMEL, Thomas, LASANCE, Lucien:
Adrcraft Identification based on Elec-
tromagnetic Emissions - Airborne WX
Radars.

GOTTI, Silvia M : SCHMIDLIN, Peter.:
Datenbeschaffung und Darstellung eines
Thermikmodells fur Paraglider.

LUTZ, Niculin: Filterung von schnellen
Druckmesssignalen.

RUBIN, Felix: Entwicklung und Bau emes
elastischen Windkanalmodells.

Nachtriige fiir das Jahr 2013

TU Miinchen

Masterarbeiten

AKHMETZYANOV, Linar: Climate sensiti-
vity of FAGUS SYLVATICA L. based on
tree ring analysis in marginal populations
11 Spai.

LOOCK, Bernhard: Sensitivity of agricultural
prices (FAOSTAT) to chimate variability
and vields.

PENZEL., Silvia: Untersuchungen zur me-
thodischen Umstellung der Pheromon-
prognose des Nonnenspinners (Lymantria
monacha) in Bayern.

STOYANOVA, Elitsa: Climatic influences
on marginal populations of selected tree
species in Bulgaria,

ZIEGLER, Kathrin: Do invasive species cope
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 on phenology
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.

Universitit Ziirich (ZHAW)

Bachelorarbeiten

BAGGENSTOSS, Oliver: GRASS, Joachim:
Fortsetzung Turbulenz im Research Fight
Simlator.
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Ubersicht der zuletzt herausgegebenen Hefte

Aktuelle Hefte sind zunéchst nur als gedruckte Fassung direkt beim DWD erhiltlich. Etwa ein
Jahr nach dieser Erstverdffentlichung wird das Heft als Volltextversion (pdf) kostenfrei zur Verfii-
gung gestellt (Open Access — , griilner Weg™; siehe: www.dwd.de/promet > Archiv).

Ab 2016 wurde die Zdhlung nach der Heftnummer im Jahrgang aufgegeben und die laufende
Nummerierung seit dem ersten Heft eingefiihrt.

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 erneuerbarer Energien
Aktuelle Aspekte der Flugmeteorologie I1: Mit dem Wetter leben
Aktuelle Aspekte der Flugmeteorologie 1: Grundlegendes

Agrar- und Forstmeteorologie

Probabilistische Wettervorhersage

Fernmessung von Wasserdampf und Wolken, Teil 2
Fernmessung von Wasserdampf und Wolken, Teil 1
Anwendungen von E-Learning in der Meteorologie

Moderne Verfahren und Instrumente der Wettervorhersage im DWD
Die Nordatlantische Oszillation (NAO)

Meteorologie und Versicherungswirtschaft

Biometeorologie des Menschen

Phanologie

Klima und Wetter in den Tropen

promet

Vorschau auf die niichsten Hefte

* Regionale Klimamodellierung 1 — Grundlagen (Fachredakteure: Dr. B. Frith, Dr. H. Kunstmann)
» Das Arktische Klimasystem (Fachredakteur: Prof. Dr. B. Briimmer)

« Strahlungs- und Energiebilanzen (Fachredakteur: Prof. Dr. A. Macke)
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