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Zusammenfassung

Die komplexen Wechselwirkungsprozesse einer Schneedecke mit der Atmosphéire, dem
Untergrund (Erdboden, Meereis), der Biosphére und dem Ozean sind fiir die Klimavariabi-
litdt von groBer Bedeutung. Die vorliegende Arbeit beschéftigt sich mit dem EinfluB von
Schneedecken auf die Klimadynamik und der Entwicklung eines fiir Klimastudien geeigne-

ten Schneedeckenmodells.

Zur Darstellung der wechselseitigen Beeinflussung von Schneedecke und Klima wird eine
Ubersicht iiber beobachtete Trends der Schneedecke der letzten Jahrzehnte gegeben. Die
Schneedeckenentwicklung wird mit den Anderungen der Temperatur, der Strahlungsbilanz
und der Zirkulation verglichen. Die Auswertung schneedeckenbezogener Parameter eines
Sensitivitdtsexperiments zum Treibhauseffekt zeigt, daB Schneeanomalien zum Aufdecken
von Klimaénderungen herangezogen werden kénnen. Das analysierte Experiment wurde mit
dem Hamburger Klimamodell ECHAM durchgefiihrt. Als Reaktion auf eine erhéhte Kon-
zentration der atmosphérischen Treibhausgase wird die schneebedeckte Fldche in allen Jah-
reszeiten reduziert, die Anzahl der Schneetage nimmt ab und das Riickzugsdatum der
Schneedecke wird vorverlegt. Die Anderungen des Wasseriiquivalents weisen einen Nord-
Siid-Gradienten iiber dem amerikanischen Kontinent und einen Ost-West-Gradienten iiber
dem eurasischen Raum auf. Eine Erhohung der Schneemasse wird von November bis Mai
tiber Sibirien und dem nérdlichen Teil Nordamerikas simuliert. Eine Verringerung tritt in
allen Monaten iiber Europa und dem siidlichen Teil Nordamerika auf.

Ein Schneedeckenmodell wurde entwickelt, das auf grundlegenden physikalischen Prinzi-
pien (Phaseniibergingen, Warmeleitung, Wasserdampfdiffusion, Absorption und Emission
von Strahlung) beruht. Die Verifikation des Modells liegt fiir verschiedene Klimabedingun-
gen (Arktis, mittlere Breiten, Gebirgsregionen) vor. Die Ergebnisse zeigen, daB die wichti-
gen Schneeparameter die Albedo, das Fliissigwasserspeichervermodgen, die Neuschnee-
dichte und die Alterungsraten sind. Die Schneedeckensimulation reagiert sehr sensitiv auf
die Formulierung des turbulenten Austausches an der Schneeoberfliche, die Parameterisie-
rung des Wirmeiiberganges zum Boden, die effektive Warmeleitung (Temperaturdiffusion,
Wirmeleitung durch Phaseniibergéinge, Strahlungsabsorption) und die Wahl der Schnee-
schichten. Zur exakten Bestimmung des Ablationsendes und fiir eine gute Simulation der
Schneedecke in mittleren Breiten ist es notwendig, mit einem komplexen Mehrschichten-
modell zu rechnen, das die inneren Prozesse auflost. Eine Version des Schneedeckenmodells
wurde als integrierter Bestandteil des Bodenschemas des Klimamodells ECHAM formuliert.
Diese Version verwendet maximal fiinf Schneeschichten und geht fiir geringe Schneehthen

von einer partiellen Schneebedeckung aus.
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1 Einleitung

Schneedecken transformieren die hochfrequenten atmosphérischen Fluktuationen zu einer
niederfrequenten Klimavariabilitit. In langjahrigen Beobachtungsreihen weisen die Parame-
ter der Schneedecke (Schneefldche, Riickzugsdatum, Schmelzwasserabflu3) neben hohen
interannuellen Schwankungen als auch sichtbare Trends im Dekadenbereich auf. Die Trends
bestehen in einer 10%-igen Verringerung der nordhemisphérischen Schneefliche wéihrend
des Zeitraumes 1972-90 (Robinson et al., 1991) und in einem zunehmend friiheren Termin
des Verschwindens der saisonalen Schneedecke wihrend der letzten Jahrzehnte (Foster et
al., 1992; Brown und Goodison, 1994). Eine Gegeniiberstellung der zeitlichen Entwicklung
von Schneedecke, Temperatur, Zirkulation und Strahlungsbilanzen 148t darauf schlieBen,
daB3 Schneeanomalien integrierter Bestandteil von Klimasignalen sind (Robinson et al.,
1991; Groisman et al., 1994a,1994b). Die Schneedecke ist ein zentrales Bindungsglied in
Rickkopplungsprozessen und beeinflult das Klimageschehen auf sehr unterschiedlichen
Zeitskalen (Walsh, 1993). Zu diesem Ergebnis fiihren auch Studien, die die Reaktion von
Schneedecken auf einen erhdhten Treibhauseffekt und externe Anregungen des Klimasys-
tems (Vulkaneruptionen) analysieren (Rowntree, 1993; Graf, 1989). Auf Zeitskalen von
Jahrhunderten bis Jahrtausenden (und lénger) ist die Ausdehnung und Riickbildung von Eis-
decken unmittelbar von den Akkumulations- und Ablationsraten der Schneedecken tiber
Landgebieten abhéngig (Flohn, 1974).

Die Wechselwirkungen zwischen Schneedecke, Atmosphére, Biosphére, Ozean und Meereis
sind duBerst komplex. Mit numerischen Experimenten erzielte Aussagen iiber zugrundelie-
gende Riickkopplungsmechanismen kénnen mit groBen Unsicherheiten behaftet sein. Die
Spannbreite der Fehlerordnung sei an zwei Beispielen kurz erldutert. Der Zusammenhang
zwischen der eurasischen Schneedecke und dem indischen Sommermonsun wurde in den
letzten 20 Jahren von verschiedenen Autoren (Hahn und Shukla, 1976; Dey et al., 1984;
Dickson, 1984, Bamett et al. 1988; Kodera und Chiba, 1989) untersucht. Beobachtungs- und
Modelldaten fiihren einheitlich zu dem Ergebnis, daB eine positive Schneeanomalie tiber
Eurasien mit einem spéteren Einsetzen und einer Abschwéchung des Monsuns gekoppelt ist.
Ungeklart bleiben lediglich Detailfragen der Prozesse (Ropelewski et al., 1984; Dickson,
1984). Qualitative Unterschiede in den Resultaten und ein weitreichendes Spektrum an
Rickkopplungsprozessen treten hingegen in einer Vergleichsstudie von 14 globalen Zirku-
lationsmodellen auf. Diese beschéftigt sich mit der Reaktion verschiedener Atmosphéren-
modelle auf eine definierte Schneeanomalie (Randall et al., 1994). Eine Gemeinsamkeit aller



betrachteten Modelle ist in dieser Studie lediglich darin zu verzeichnen, daB die Anderungen
der Klimaelemente (Temperatur, Feuchtigkeit, Zirkulation, Strahlungsbilanz) infolge der
Schneeanomalie bei wechselnden Bewdlkungsverhiltnissen geringer ausfallen als bei wol-
kenfreiem Himmel.

Existierende Schneedeckenmodelle kénnen in drei Gruppen eingeteilt und wie folgt
beschrieben werden:

Operationelle AbfluBmodelle, die ausfiihrlich in einer Ubersicht der WMO (1986) vorge-
stellt werden, besitzen als ZielgroBe den Schmelzwasserabflul von Einzugsgebieten. Diese
Modelle arbeiten in der Regel mit einem Zeitschritt von einem Tag und verfiigen {iber ent-
wickelte Ansitze der Behandlung horizontal inhomogener Strukturen auf Fléchen zwischen
10% km? und 10* km?. Die unter hydrologischer Zielsetzung entstandene Modellhierachie
reicht von empirischen Parameterisierungsansitzen unter alleiniger Berticksichtigung der
Lufttemperatur bis zu iterativen Energiebilanzmodellen. Letztere sind mit einem hohen
Aufwand an Rechenzeit verbunden und werden deshalb in der Praxis oft gemieden. Die
Anwendung einer einfachen Modellphysik erfordert die Anpassung der Parameter an die
lokalen Bedingungen.

Im Rahmen der Lawinen- und Gletscherforschung und fiir ProzeBstudien der Schnee-
decke werden sehr komplexe prozeBorientierte Modelle entwickelt (z. B. Jordan, 1991;
Brun et al., 1992). Ein groBer Nachteil dieser Modellkategorie ist im hohen Aufwand an
Rechenzeit zu sehen. Zumeist eindimensional arbeiten sie mit internen Zeitschritten von
Sekunden bis wenigen Minuten und benétigen zahlreiche Eingabeparameter.

Die Mehrzahl der in Klimamodelle implementierten Schneedeckenmodelle sind Box-
modelle (z.B. Roeckner et al., 1992), die auf der Bestimmung der Massen- und Energiebi-
lanz der Schneedecke basieren. Nur wenige dieser Schneedeckenmodelle (z.B. Verseghy,
1991) verwenden zeitabhingige Parameter. Die inneren Prozesse des Schnees wie Alterung,
Fliissigwasserretention und Wasserdampfdiffusion werden vernachléssigt oder die Abhén-
gigkeit dieser Prozesse von der vertikalen Struktur des Schnees wird nicht beriicksichtigt.

Welche Anforderungen sind an ein Schneedeckenmodell fiir Klimastudien zu stellen? Die
vorliegende Arbeit ist der Beantwortung dieser Frage gewidmet und geht dabei auf zwei
Aspekte ein: die Klimarelevanz von Schneedecken und die Ermittlung derjenigen schneein-
ternen Prozesse, die fiir die Austauschprozesse mit der Atmosphére von Bedeutung sind. Fiir
den ersten Schwerpunkt ist herauszufinden, in welche Wechselwirkungsmechanismen die
Schneedecke eingebunden ist und inwiefern Schneeanomalien die Klimadynamik charakte-
risieren konnen. Der zweite Schwerpunkt umfaBt die Bestimmung der schneeinternen Proz-
esse, die fiir eine adéiquate Beschreibung der Schneedecke simuliert werden miissen, und die



Ermittlung der numerischen Form, in der sie darzustellen sind, um alle klimarelevanten
Wechselwirkungen zwischen Schneedecke, Atmosphére und Untergrund zu erfassen.

Die Arbeit wird dazu wie folgt strukturiert:

Kapitel 2 beschéftigt sich mit den allgemeinen Eigenschaften einer Schneedecke. In ihm
werden KenngroBen der rdumlichen Ausdehnung der rezenten Schneedecke angegeben, der
typische Lebenszyklus einer Schneedecke beschrieben und grundlegende Kenntnisse der
Schneephysik vermittelt. Auf die Beeinflussung von Schneedecken durch den vorherrschen-
den Vegetationstyp wird kurz eingegangen. Der letzte Abschnitt des Kapitels, die Einord-
nung der Schneedecke in den globalen Wasser- und Energiekreislauf, ist Grundlage und
I"Jberleitung zum nachfolgenden Kapitel 3, das die Bedeutung der Schneedecke als Kompo-
nente des Klimasystems analysiert. In Kapitel 3 werden die beobachteten Schneedecken-
trends der letzten Jahrzehnte aufgefiihrt und existierende Zusammenhinge zwischen den
Anomalien der Schneedecke und der zeitlichen Entwicklung anderer Klimaelemente (Tem-
peratur, Strahlung, Zirkulation) erldutert. Am Beispiel einer Szenariorechnung mit dem
Hamburger Atmosphirenmodell ECHAM werden die Reaktionen der Schneedecke aufge-
zeigt, die durch eine Erhohung der Konzentration der Treibhausgase hervorgerufen werden.

Der zweite Teil der Arbeit ist der Entwicklung eines Schneedeckenmodells fiir Klimastudien
gewidmet. In Kapitel 4 wird ein Energiebilanzmodell einer Schneedecke vorgestellt, das auf
grundlegenden physikalischen Prinzipien (Phaseniibergidngen, Wéirmeleitung, Wasser-
dampfdiffusion, Absorption und Emission von Strahlung) basiert und alle relevanten
Schneedeckenprozesse beriicksichtigt. Die Verifikation dieses Modells ist fiir verschiedene
Klimabedingungen (Arktis, mittlere Breiten, Gebirgsregionen) beschrieben. Die Ergebnisse
von Sensitivitdtsexperimenten, die mit dem Ziel einer Vereinfachung des komplexen
Schneedeckenmodells durchgefiihrt wurden, sind in Kapitel 5 dargestellt. In Kapitel 6 wer-
den ausgehend von diesen numerischen Teststudien Parameterisierungsvorschlige fiir die
Schneedecke unterbreitet. Die Anwendbarkeit der unterschiedlichen Modellanséitze im Rah-
men von globalen Klimamodellen wird diskutiert und die Grenzen des Einsatzes werden auf-
gefiihrt. Kapitel 7 beschreibt die Version des Mehrschichtenmodells der Schneedecke
beschrieben, die als integrierter Bestandteil des Bodenmodells fiir das Hamburger Kli-

mamodell entwickelt wurde.

Eine Zusammenfassung der im Rahmen dieser Arbeit gewonnenen Ergebnisse sowie ein
Ausblick auf zukiinftige Betétigungsfelder werden in Kapitel 8 gegeben.




2 Die Schneedecke

In diesem Kapitel wird ein Uberblick iiber die grundlegenden Eigenschaften der Schnee-
decke gegeben. Der Erklirung geographischer KenngréBen folgen in Kap. 2.1 Angaben zu
der mit der Jahreszeit variierenden rdumlichen Ausdehnung der rezenten Schneedecke. In
Kap. 2.2 schlieBt sich eine Beschreibung der zeitlichen Entwicklung von Schneedecken mit
der Unterteilung in Akkumulations-, Metamorphose- und Ablationsperiode an. Der ausfiihr-
lichen Darstellung der physikalischen Eigenschaften der Schneedecke ist Kap. 2.3 gewid-
met. Es legt die wichtigsten Charakteristika der Schneedecke dar, erldutert deren physikali-
schen Hintergrund und geht auf die Modifikation von Schneedecken durch die Vegetation
ein. Kap. 2.4 richtet die Aufmerksamkeit auf die Wechselwirkungsprozesse der Schneed-
ecke mit den anderen Komponenten des Klimasystems. Es beschreibt die Beeinflussung des
globalen Wasserkreislaufes durch das Vorhandensein von Schneedecken und die energeti-
sche Einbettung der Schneedecke in das komplexe Klimageschehen.

2.1 Réaumliche Ausdehnung

Die temporire Schneegrenze ist die aktuelle Position der dquatornéchsten bzw. in der gering-
sten Hohe {iber dem Meeresspiegel gelegenen Schneedecke. Sie besitzt einen starken Jahres-
gang und wird auBer von der geographischen Breite und der vertikalen Hohe von der Orog-
raphie (Nord- oder Siidposition, Hang- oder Tallage) bestimmt. Auf der Nordhalbkugel
verlauft die temporire Schneegrenze je nach Jahreszeit und Region zwischen 35° N und
80° N (Wilhelm, 1975). Als klimatische Schneegrenze wird diejenige geographische Linie
bezeichnet, auf der im Jahresmittel ein Gleichgewicht zwischen Akkumulation, der Ablage-
rung von Schnee an der Erdoberfliche, und Ablation, der Verringerung der Schneemasse
durch Schmelze und Verdunstung, besteht. Die klimatische Schneegrenze umschliet die
Gebiete permanenter Schneebedeckung, die auf der Erdoberfldche asymmetrisch verteilt
sind und nérdlich von 80° N bzw. siidlich von 65° S existieren (Wilhelm, 1975). Nach der
zeitlichen Andauer werden sporadische Schneedecken, die wenige Stunden bis Tage auftre-
ten, temporire Schneedecken, die mehrmonatlich wihrend der winterlichen J ahreszeit exi-
stieren, und perennierende Schneedecken, die ganzjéhrig vorhanden sind, unterteilt.

Abschitzungen der Schneebedeckung von Eisgebieten, die von Baumgartner und Liebscher
(1990) fiir beide Hemisphéren zusammengestellt wurden, sind in Tab. 2.1 aufgefiihrt.



Ablagerungsgebiet Nordhalbkugel Stidhalbkugel
Gletscher und Inlandeis 2:10% km? 14:10% km?
perennierendes Meereis 8:10% km? 3:10% km?
einjihriges Meereis 7-108 km? 16:10% km?

Tab. 2.1: Schneebedeckung von Landeis und Meereis (Baumgartner und Liebscher, 1990)

Diese Arbeit konzentriert sich auf Schneedecken iiber Landgebieten. Die nachfolgenden
Betrachtungen reduzieren sich dariiber hinaus auf die Nordhemisphdre, fiir die langjéhrige
Stationsmessungen und Satellitenbeobachtungen der Schneedecke vorliegen. Den Satelli-
tendaten zufolge betrug die mittlere jahrliche Schneefléiche wihrend der Referenzperiode
1973-90 zwischen 23 Mio. km? und 27 Mio. km? (Robinson et al., 1991). Im gleichen Zeit-
raum war eine Flache von 54,2 Mio. km? mindestens eine Woche schneebedeckt (Groisman
et al., 1994a). Dieses Areal entspricht 55% des Landgebietes der Nordhemisphére und 21%

der nordhemisphérischen Fléche.
2.2 Lebenszyklus

Schneedecken unterliegen einer stark ausgeprigten zeitlichen Entwicklung (Abb. 2.1). In der
Akkumulationsperiode werden hexagonale Schneekristalle am Erdboden abgelagert. Ein
Teil wird von der Vegetation interzeptiert. Es bildet sich in Abhingigkeit von Schneefall-
menge und Vegetationstyp eine durchbrochene oder geschlossene Schneedecke aus. Neu-
schneedichten liegen im Mittel zwischen 30 kg/m3 und 100 kg/m3 (Wilhelm, 1975; Ander-
son, 1976). Hohe Windgeschwindigkeiten sind mit horizontalen Verfrachtungen bereits
sedimentierten Schnees verbunden. Durch derartige Schneeverwehungen kann die Schnee-
dichte auf 200 kg/m3 bis 400 kg/m3 erhoht werden.

Die Gesamtheit der zeitlich gerichteten Verédnderungen von Schneedichte und Struktur der
Schneematrix wird als Metamorphose oder Alterung der Schneedecke bezeichnet. In ihrem
Verlauf wird Neuschnee in Altschnee und bei weiterem Fortschreiten in Firnschnee umge-
wandelt. Die Vorgénge der Metamorphose beginnen wenige Stunden nach den Schneefall-
ereignissen. Wahrend der ersten Phase der Metamorphose werden die hexagonalen Schnee-
sterne zu kugelférmigen Eispartikeln umstrukturiert, deren mittlerer Radius Werte zwischen
50 pm und 250 pm annimmt. Nach ca. 1 bis 2 Monaten wéchst die KormngréBe der Eiskugeln
mit der Zeit langsam auf maximal 1,5 bis 2 mm an, das Porenvolumen verringert sich und
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Abb. 2.1: Schematische Darstellung der zeitlichen Entwicklung der Schneedecke

die Schneedichte wird auf Werte zwischen 300 kg/m3 und 400 kg/ m?3 erhoht. Eine Beschleu-
nigung erfahren die Alterungsprozesse durch das Auftreten von Flissigwasser, das durch
Regenfille in die Schneedecke eindringt oder durch Schmelzvorginge erzeugt wird. Tritt
Fliissigwasser bei tiefen Temperaturen auf, setzen unmittelbar Erstarrungsprozesse ein. Die

Bildung von Eisschichten, insbesondere an der Schneeoberfléche, ist moglich.

Eine Reduktion der Schneemasse findet durch die wihrend der gesamten Schneedeckenpe-
riode wirkenden Verdunstungsprozesse und durch Warmluftadvektion und Strahlungsab-
sorption hervorgerufenen Schmelzvorgénge statt. Das Ende der Ablationsperiode wird durch
das Verschwinden der letzten Schneereste festgelegt.

2.3 Physikalische Eigenschaften der Schneedecke

Die physikalischen Eigenschaften der Schneedecke lassen sich darauf zuriickfiihren, daf3
Schnee aus allen drei Phasen des Wassers aufgebaut sein kann und die Physik thermodyna-
mischer Gleichgewichte zu ihrer Beschreibung heranzuziehen ist. Eine weitere Charakteri-
stik besteht in der Porositit von Schnee. Mit fortschreitender Zeit wird der Luftanteil jedoch



verringert und Schneedecken nihern sich in ihrem Verhalten Schichten kompakten Eises an.
In diesem Kapitel werden zunéchst die Strahlungseigenschaften von Schnee im kurz- und
langwelligen Bereich beschrieben, die thermischen Charakteristika von Schnee (Wirmeka-
pazitit und Warmeleitfahigkeit) dargestellt und auf den physikalischen Hintergrund der ver-
schiedenen Alterungsprozesse der Schneedecke eingegangen. Es folgen Angaben iiber die
Hohe von Neuschneedichten und die Gréle von Rauhigkeitshdhen von Schnee, die fiir die

turbulenten Fliisse wichtig sind.

Die Strahlungseigenschaften der Schneedecke sind durch die Albedo, den Extinktionskoef-
fizienten und das Emissionsvermdgen bestimmt. Die Albedo ist als das Verhéltnis von
reflektierter zu einfallender kurzwelliger Strahlung definiert. Fiir Schnee weist die Albedo
sowohl hohe Werte als auch einen grofen Schwankungsbereich von 0,9 bis 0,3 (Dirmhirn,
1953) auf. Die Schneealbedo zeigt eine starke spektrale Abhéngigkeit mit sehr hohen Werten
im sichtbaren Bereich (0,8 bis 0,9) und geringeren Werten (0,4 bis 0,7) im nahen Infrarotbe-
reich (Marshall, 1989). Spektrale und integrale Albedo hingen von einer Vielzahl von Fak-
toren ab, die in drei Gruppen eingeteilt werden kdnnen:

(1) innere Struktur der Schneedecke (KorngroBe, Fliissigwassergehalt,

Verunreinigungen)
(2) Strahlungsfeld (Sonnenh6he, Verhéltnis von diffuser zu direkter Strahlung)

(3) Vegetationstyp und Strahlungseigenschaften des Untergrundes (bis zu einem Grenz-
wert der Schneehéhe).

Die umfassendste Arbeit zur Schneealbedo basiert auf den Strahlungseigenschaften der ein-
zelnen Schneekdmer und der Berechnung deren integralen Effekts (Marshall, 1989). In Kli-
mamodellen wird auf vereinfachte Ansitze zuriickgegriffen, da Strukturparameter wie die
mittlere Korngrofle der Schneedecke und die Fremdpartikelkonzentration nur mit grofer
Ungenauigkeit angegeben werden konnen. Die verwendeten Parameterisierungen beriick-
sichtigen jedoch nur ausgewéhlte Einflufaktoren. Ihre Giiltigkeit ist dadurch eingeschrénkt.
Fir Wechselschneebedingungen und die Schmelzperiode ist das im Schnee vorhandene
Fliissigwasser der wichtigste Parameter. Da Wasser im sichtbaren Bereich ein guter Absor-
ber ist (90% bis 95%), ist die Albedo feuchten Schnees stark herabgesetzt. Die Alterungs-
prozesse werden durch das Vorhandensein von Fliissigwasser beschleunigt, wodurch zusétz-
lich die Albedo reduziert wird. In trockenen Schneedecken wird die Albedo durch das
KorngroBenwachstum der Eispartikel bestimmt, wodurch das Verhéltnis von Absorptions-
weg zu Reflexionsflache innerhalb des Schnees verdndert wird. Eine gute Approximation
der Albedoénderung nach Neuschneefall ist fiir diese Bedingungen eine lineare Abnahme
mit fortschreitender Zeit. Der Anderungskoeffizient (-0,001/d bis -0,08/d, z.T. betragsméBig



noch dariiber) ist vom Grad der Einlagerung von Fremdpartikeln und dem Vegetationstyp
abhéngig. In hohen Breiten wird die Albedo auerdem vom Einfallswinkel der Solarstrah-
lung beeinfluBt. In einigen Modellen, z. B. ECHAM (Roeckner et al., 1992), werden diese
Zusammenhinge sehr stark vereinfacht und die Albedo wird auf der Grundlage eines Para-
meters berechnet. Im Hamburger Atmosphéirenmodell ECHAM wird die Albedoénderung
als Funktion der Temperatur parameterisiert.

Die Absorption kurzwelliger Strahlung findet nicht nur an der Schneeoberfléche statt, son-
dern Solarstrahlung dringt mit einer exponentieller Abschwéchung (Lambert-Bouguer-
Extinktionsgesetz) in die Schneedecke ein. Dies hat zur Folge, dal das Maximum der Net-
tostrahlung unterhalb der Schneeoberfliche liegt. Die Eindringtiefe der Strahlung ist von der
Wellenlige, der KorngroBe und der Schneedichte abhéngig (Gray und Male, 1981). Auf der
Grundlage des kurzwelligen Strahlungsverhaltens eines Schneepartikels leiteten Bohren und
Barkstrom (1974) eine approximative Losung fiir den integralen Extinktionskoeffizienten
ab. Dieser ist direkt proportional der Schneedichte und indirekt proportional der Wurzel des
Durchmessers der Eiskérner. Manz (1974) stellte dariiber hinaus eine groBe Sensitivitét des
Extinktionskoeffizienten auf die Einlagerung von Fremdpartikeln (RuB, organische Substan-
zen) fest. Diese zeigt sich insbesondere im sichtbaren Bereich (0,5 pm bis 0,7 pm) und ist
auf den geringen Absorptionskoeffizienten von Schnee in diesem Wellenléingenbereich im

Vergleich zu Verunreinigungen zuriickzufiihren.

Im langwelligen Bereich ist Schnee in guter Naherung ein schwarzer Korper. Das Emis-
sionsvermdgen wird mit Werten zwischen 0,97 und 1,00 angegeben (Gray und Male, 1981,
Anderson, 1976). In Abhingigkeit vom Vegetationstyp kann das Emissionsvermdgen von
Schneedecken modifiziert werden. In Waldgebieten sind Abweichungen um 0,1 bis 0,2 von
diesen hohen Werten méglich (Hall et al, 1992). In alpinen Regionen arbeiten Bloschl et al.
(1987) mit einem mittleren Emissionsvermégen zwischen 0,82 fiir Neuschnee und 0,88 fiir
gealterten Schnee. Diese Werte sind sowohl auf den Einflu3 der Berghénge als auch auf die

Waldvegetation zuriickzufiihren.

Die spezifische Wirmekapazitéit der Schneedecke liegt in der Gréenordnung der Wérme-
kapazitit kompakten Eises, da eingeschlossene Luftmolekiile einen relativ kleinen Beitrag
zur Wirmespeicherung leisten. Je nach Literaturquelle (Gray und Male, 1981; Anderson,
1976; Bauer et al., 1983) wird Schnee bei der Referenztemperatur von 273,15 K ein Wert
zwischen 2105 J/(kg’K) und 2115 J/(kg’K) zugewiesen. Die Temperaturabhéingigkeit der
Wirmekapazitit von Schnee wird von den genannten Autoren mit 8 J/(kg'K) pro 1 K Tem-
peraturabweichung von 273,15 K abgeschatzt und ist im allgemeinen vernachléssigbar.
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Zur Charakterisierung der Warmeleitfahigkeit der Schneedecke ist die kombinierte Wirkung
der Eispartikel und Luftmolekiile zu beriicksichtigen. Dariiber hinaus findet ein Strahlungs-
austausch in den Poren statt. Die Wirmeleitfdhigkeit von Schnee liegt zwischen dem Wert
fiir trockene Luft von 0,0242 W/(m'K) und der Wirmeleitfahigkeit von Eis, die 2,2 W/(m'’K)
betrédgt. Da diese Warmeleitfahigkeiten um zwei GroBenordnungen differieren, ist die Wir-
meleitung innerhalb von Schneedecken sehr sensitiv von der GréBe, der Form und der Ver-
teilung der Schneekorner abhéngig. Die Warmeleitfshigkeit von Schnee betrégt fiir locker
abgelagerten Neuschnee zwischen 0,03 W/(m'K) und 0,05 W/(m'K) und wichst durch die zu
einer Verdichtung fiihrenden Alterungsprozesse mit der Zeit auf maximal 0,22 W/(m'K) an.
Eine Abschitzung der Warmeleitfihigkeit ist als Funktion der Schneedichte méglich
(Anderson, 1976; Yen, 1981).

Die Alterungsprozesse des Schnees konnen nach Sommerfeld und La Chapelle (1970) in drei
Grundformen eingeteilt werden: die destruktive Metamorphose, die konstruktive Metamor-
phose und die Verfirnung, die die Kompaktion und die Schmelzmetamorphose einschlieft.
Die ersten beiden Arten werden durch horizontale und vertikale Wasserdampfdiffusion ver-
ursacht, wihrend die Verfirnung durch die Schwerkraft und Anderungen der Phasengleich-
gewichtsbedingungen durch das Auftreten von Fliissigwasser hervorgerufen wird.

Die destruktive Metamorphose, auch Settling genannt, dient der Verringerung der Oberfli-
chenenergie der Eispartikel der Schneematrix und erstreckt sich tiber 2 Stadien. In der ersten
Phase, die etwa einen Monat andauert, erfolgt der Abbau der Feinstrukturen von Schneester-
nen und iber mehrere Zwischenstufen die Umwandlung zu kugelférmigen Eisk6rnern
(Abb. 2.2 a). In der zweiten Phase wird das Anwachsen groBer kugelférmiger Eispartikel auf
Kosten kleinerer Korner beobachtet (Abb. 2.2 b). Der Grenzwert des dadurch erreichbaren
Radius liegt zwischen 1 mm bis 1,5 mm (Wilhelm, 1975). Beide Phasen fiihren zu einer Ver-

ringerung des Porenvolumens und zum Anwachsen der Schneedichte.

Die konstruktive Metamorphose ist durch Temperaturgradienten innerhalb der Schneedecke
bedingt. Parallel zu den Temperaturgradienten treten Gradienten der Wasserdampfkonzen-
tration auf. Diese bewirken eine zumeist vertikal gerichtete Wasserdampfdiffusion, die eine
Massenumlagerung von warmen in kalte Schneeschichten zu Folge hat. In den kalten
Schneeschichten werden hexagonale Becherkristalle aufgebaut, die KorngréBen bis zu 4 mm
erreichen kdnnen. Die Wasserdampfséttigung der Quell- und Zielschicht bewirkt, daB diffun-
dierender Wasserdampf unmittelbar aus einer anderen Phase ersetzt bzw. in Eis umgewandelt
werden muBl. Dadurch ist eine vertikale Wasserdampfdiffusion immer mit einer latenten

Wirmeleitung verbunden.
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a) 1. Phase des Settlings in zeitlicher Entwicklung

Schneekristall ~ Ubergangsform hexagonale Form kreisférmige Endform
(Neuschnee)
b) 2. Phase des Settlings
Porenraum
E: Eispartikel
= = ’

Zeit

Abb. 2.2: Schematische Darstellung der Vorgiinge des Settlings (nach Bader et al., 1939)

Mit dem Begriff Schmelzmetamorphose wird die Gesamtheit der Prozesse bezeichnet, die
beim Durchlaufen von Schmelz- und Erstarrungszyklen auftreten (Phaseniibergénge, Flils-
sigwassertransmission, latente Wirmeleitung). Das Vorhandensein von Flissigwasser fiihrt
infolge der veréinderten Gleichgewichtsbedingungen zu einem verstirkten Anwachsen der
KorngréBe (Colbeck, 1973). Néchtliches Erstarren und Kilteeinbriiche nach milderen Wit-
terungslagen mit Temperaturen iiber 273,16 K bringen die Bildung von Eisschichten mit
sich, was zur Ausbildung interner Eislinsen oder einer Oberflicheneisschicht fiihren kann.
Durch die Transmission von Fliissigwasser in kiltere Schichten tritt eine latente Wérmelei-
tung auf, die zu einer Umverteilung der Energie innerhalb der Schneedecke fiihrt. Die Kom-
paktion bewirkt eine Verdichtung des Schnees durch den Druck der dariibergelagerten
Schneemasse. Als Folge wird die Schneehohe reduziert.

Die Neuschneedichte ist eine Funktion der Temperatur, des Feuchtezustandes der Atmo-
sphire und der Windgeschwindigkeit. Temperatur und Feuchtezustand charakterisieren die
GroBe der sich bildenden Kristalle, wobei die Temperatur einerseits den Wasserdampfgehalt
der Atmosphire bestimmt und anderseits bei Temperaturen oberhalb von 273,16 K Schmelz-
prozesse einsetzen. Bei tiefen Temperaturen und trockenen Verhdltnissen liegt die Neu-
schneedichte zwischen 10 kg/m3 und 50 kg/m3 (Wilhelm, 1975). Schmelzprozesse in den
unteren Atmosphirenschichten und Abschiirfprozesse bei kriftigen Luftbewegungen zersto-
ren die Feinstrukturen der Schneekristalle und bewirken eine kompaktere Ablagerung mit
Neuschneedichten von 100 kg/m3 bis 250 kg/m3. Zur Berechnung der Neuschneedichte wer-

12



den empirische Funktionen verwendet, die eine Abhéngigkeit von der Temperatur (Siemer,

1988) oder der Feuchttemperatur (Anderson, 1976) zugrunde legen.

Die Rauhigkeitshohe von Schneedecken ist mit 10™*m sehr gering (Wieringa, 1993; Stull,
1988). Thre Schwankungsbreite liegt zwischen 10”3 m bei starker Windtétigkeit und dem
Aufbau von Diinungen und 10 m bei extrem glatten Verhéltnissen (Konig, 1985).

Durch die Vegetation kénnen bis zu 30% des Schneefalls interzeptiert werden (Geiger,
1961). In Waldgebieten wird die untere Begrenzungsfliche der Atmosphére in zwei Niveaus
aufgeteilt. Eine Schneebedeckung des Kronenraumes und eine auf dem Waldboden abgela-
gerte Schneedecke existieren nebeneinander. Betrachten wir den VegetationseinfluB den-
noch als integral, so zeichnet sich die Modifikation der Schneedecke durch die Maskierung
der Albedo, eine Verénderung der turbulenten Fliisse und eine zusétzliche zur Verdunstung
stattfindende Transpiration aus. Um eine genauere Beschreibung dieses Maskierungseffek-
tes vornehmen zu koénnen, sind Messungen der Strahlung und des turbulenten Austausches
und die parallele Bestimmung des integralen Effektes iiber einer Fliche notwendig.

2.4 Komponente des Wasser- und Energiekreislaufes

Die Beeinflussung des Wasserkreislaufes durch Schneedecken ist schematisch in Abb. 2.3
dargestellt. Das in Form von festem Niederschlag (Schneefall, Hagel, Reif, Rauhreif) an der
Erdoberfldche akkumulierte Wasser dient als temporére Riicklage und wird durch Schmelze
und Verdunstungsprozesse freigesetzt. Eine Schneedecke bewirkt folglich eine zeitliche
Verschiebung des Abflusses. In die Schneedecke eindringendes Regenwasser kann bis zum
Erreichen eines Sittigungswertes gespeichert werden. Nach dessen Uberschreiten wird fliis-
siger Niederschlag sofort als AbfluB an den Boden weitergeleitet oder in einen Oberflichen-
abflufl umgewandelt. Analog dazu fiihrt auch das Abschmelzen der Schneedecke nach der
Sittigung des Bodens mit Fliissigwasser zu einem Oberfldchenabflul. In Gebieten mit wech-
selnden Schneeverhiltnissen sind im Zusammenhang mit der Schneeschmelze Hochwasser-
wellen moglich. Extreme Ereignisse treten auf, falls ein Warmlufteinbruch gleichzeitig lin-
gere Niederschlédge mit sich bringt und dem Abbau der Schneedecke linger anhaltender
Frost vorausging, so da3 der Boden gefroren und dessen Infiltrationsvermégen stark herab-
gesetzt ist. Eine zeitliche Verlagerung der Schneeschmelze und gréBere Schneeanomalien
konnen {iber AbfluBanomalien die Frischwasserzufuhr des Ozeans modifizieren.

13



 Wken ) atmes;ahﬁmsd_ 0
Wasserdampf B
7oy g
‘* Verdunstung g
Niederschlag <
-.--I-------.‘ﬂ.-I--------ﬂ.---.--.-..----.----:)-I
=
%’;
Boden g}ég%le\;f{s‘sjgrd ~ Schneedecke | Verfinung | Gletscher 2
) 5
I EEE RS EE S EEEEEEEEEEEEEEEN -I-Igc-h?n.elﬂzlar;d--I---I--...I.HI
AbﬂUBl (Regenwasser) =
N

Abb. 2.3 : Die Schneedecke als Komponente des globalen hydrologischen Zyklusses.

Auf Zeitskalen von 102 bis 10* Jahren wird abgelagerter Schneefall iiber eine Reihe von
Zwischenstufen (Verfirnung der Schneedecke) in Gletschereis umgewandelt. Gletschereis
unterscheidet sich von langjéhrigen Schneedecken durch eine hohere Dichte und eine ausge-
prigte Dynamik.

Die energetische Kopplung der Schneedecke mit den anderen Komponenten des Klimasy-
stems (Atmosphire, Festland, Meer- und Landeis) wird durch die Energiefliisse an deren
Grenzfliche und in indirekter Form iiber Massenstrome realisiert. Der direkte Energieaus-
tausch setzt sich aus den Strahlungsstrémen im kurz- und langwelligen Bereich, dem turbu-
lenten FluB fiihlbarer Wirme und dem Bodenwérmestrom zusammen. Sind Stoffaustausch-
prozesse an der Oberfliche oder der Unterkante der Schneedecke von einem Phasen-
iibergang begleitet, findet ein latenter Energieaustausch zwischen den Komponenten statt.
Die Beispiele dafiir sind das Eindringen und Gefrieren von Regenwasser in kaltem Schnee,
die Verdunstungsprozesse an der Schneeoberfléche und der durch Schmelzwasserbildung
bedingte AbfluB. Abb. 2.4 stellt schematisch die Einbettung der Schneedecke in den Ener-
giezyklus des Klimasystems dar.

14



kurz- und lang- Regen in kalten sensible und latente

wellige Strahlung  Schnee turbulente Warmefltisse )
| GRENZFLACHEN-
\ ’ / PARAMETER
* T
. Albedo, Emissivitit,
—— e Rauhigkeitshohe
Boden __ edecke || Gletscher
<@ --+f Wirme-
| tibergangszahl
Bodenwirme- : | Schmelzwasser-
strom abflufl

 Boden | Gletscher | Meereis

Abb. 2.4: Schematische Darstellung der Einbettung der Schneedecke in die energetischen
Wechselwirkungen im Klimasystem. Die durchgezogenen Linien stehen fiir
einen direkten, die getrichelten Linien fiir einen latenten Energieaustausch.

Wird nun die Aufmerksamkeit auf die einzelnen Komponenten der Energiebilanz gerichtet,
so verfligt eine Schneedecke im Vergleich zum schneefreien Fall iiber hohe Werte von
Albedo und Emissionsvermégen. Eine daraus resultierende Verringerung der Strahlungsbi-
lanz fiihrt zu tiefen Temperaturen an der Schneeoberfléche und einer betragsmiflig kleinen
langwelligen Ausstrahlung der Schneedecke. Die in die Atmosphére gerichteten turbulenten
Fliisse sind durch die geringe Rauhigkeit von Schneedecken und deren tiefe Oberfldchen-
temperaturen klein. Eine Abkiihlung der Atmosphire ist die Folge. Durch die geringe
Wiérmeleitfahigkeit wirkt eine Schneedecke als guter Isolator und verursacht eine thermische
Entkopplung von Atmosphére und Untergrund. Den kiihlen Temperaturen iiber der Schnee-
decke stehen relativ hohe Temperaturen unterhalb der Schneedecke gegeniiber. Die
Erhéhung der Boden- und Lufttemperatur bei positiven Nettoenergiefliissen, die bei schnee-
freien Verhéltnissen sofort einsetzt, wird bei vorhandener Schneedecke verzégert und kann

erst nach dem vollsténdigen Abschmelzen des Schnees beginnen.

Die lokale energetische Beeinflussung durch eine Schneedecke besteht zusammenfassend in
einer Senkung der atmosphérischen Temperatur liber den gesamten Zeitraum hinweg, wéh-
rend der Untergrund in der Schneedeckenperiode relativ warm gehalten wird und erst durch
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die Schneeschmelze eine negative Temperaturanomalie erfihrt. Diese kann sich iiber eine
anhaltende Bodenfeuchteanomalie und daraus resultierende Verdunstungsprozesse bis in
den Sommer fortsetzen. Das Ausbleiben von Schneebedeckungen fiihrt tiber eine reduzierte
Bodenfeuchte zu einem Austrocknen des Bodens und einer Erhéhung der Bodentemperatur,
die in hohen Breiten in den nachfolgenden 3 bis 4 Monaten Werte zwischen 2 K und 8 K
annimmt (Yeh et al., 1983).
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3 Schneedecke und Klimadynamik

Dieses Kapitel widmet sich der Schneedecke und ihren Wechselwirkungsprozessen im Rah-
men der heutigen Klimadynamik. In Kap. 3.1 werden die klimarelevanten GréBen einer
Schneedecke und ihr Einflu auf die anderen Komponenten des Klimasystems zusammen-
fassend dargestellt. Kap. 3.2 gibt eine Ubersicht iiber die in Beobachtungsdaten gezeigte
interannuelle Variabilitdt von Schneedeckeneigenschaften, wobei das Augenmerk auf signi-
fikante Trends gerichtet wird, Es schlieBt sich eine Gegeniiberstellung beobachteter Ent-
wicklungstendenzen verschiedener Klimaelemente und die Diskussion {iber mégliche
Wechselwirkungsprozesse wihrend der vergangenen Jahrzehnte an. In Kap. 3.3 werden
Abschitzungen einer Veridnderung der globalen Schneedecke vorgestellt, die sich nach
Modellrechnungen als Reaktion auf eine erhéhte Konzentration atmosphérischer Treibhaus-
gase einstellt. Mogliche Klimasignale im Zusammenhang mit der Schneedecke werden dis-
kutiert. Die beschriebenen Simulationsergebnisse wurden mit dem Hamburger Zirkulations-
modell ECHAM und einer Verdreifachung von CO, erzielt.

3.1 Klimarelevante Schneeparameter

Die Betrachtung der Schneedecke innerhalb des Klimasystems erfordert die komplexe Ein-
bettung dieser Komponente in den Wasser- und Energiekreislauf. Zur ihrer vollstandigen
Beschreibung geniigt nicht die Reduktion der Eigenschaften der Schneedecke auf eine Kenn-
groBe. Nachfolgend sind diejenigen Charakteristika aufgezahlt, die fiir die Wechselwirkun-
gen zwischen Schneedecke und Atmosphére relevant sind und bei der Analyse der
Klimavariabilitdt im Zusammenhang mit Schneedeckenanomalien berticksichtigt werden

miissen:
(1) die Zeitperiode der Existenz einer Schneedecke

Durch das Erscheinen oder Verschwinden einer Schneebedeckung tritt eine sprunghafte
Anderung der physikalischen Eigenschaften der unteren Begrenzungsfliche der Atmosphére
auf. Im Vergleich zu schneefreien Bedingungen zeichnet sich eine Schneedecke durch hohe
Werte von Albedo und Emissionsvermogen sowie eine sehr geringe Warmeleitfahigkeit aus.

Diese fiihren zu einer effektiven Isolationswirkung.
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(2) die Schneemasse

Durch die akkumulierte Schneemasse werden die Schmelzwassermenge und die Hohe des
Abflusses festgelegt. Desweiteren bestimmt die Schneemasse das integrale Wiarmespeicher-
vermdgen der Schneedecke. Ihr Wert beeinfluBt folglich den Temperaturgang an der Ober-
flache und das zeitliche Abschmelzverhalten des Schnees.

(3) die Schneehohe

Die vertikale Ausdehnung der Schneedecke bestimmt die Intensitit der Warmeleitungspro-
zesse und die Eindringtiefe der kurzwelligen Strahlung. Die Schneehohe ist dariiber hinaus
ein MaB dafiir, ob die Schneealbedo von den Eigenschaften des Untergrundes abhéngt ist
oder die Schneedecke als optisch dicht zu betrachten ist. Fiir diese Abgrenzung liegen die in
der Literatur genannten Schwellenwerte zwischen 10 cm und 25 cm (Bauer et al., 1983).

(4) der Abfluf3

Der OberflichenabfluB stellt das direkte Kopplungsglied zwischen Schneedecke und Ozean
dar. Uber Festlandflichen wird durch das Eindringen von Schmelzwasser in den Boden der
EinfluB der Schneedecke und ihrer Anomalien auf die Klimadynamik auch nach dem Ver-

schwinden der Schneedecke im Friihjahr wirksam.
(5) die Oberflichentemperatur des Schnees

Die Temperatur der Schneeoberfléche ist ein entscheidender Parameter fiir die GroBe der
Energie- und Massenfliisse an der Grenzfliche zwischen Schnee und Atmosphére. Unmittel-
bar abhingig von der Temperatur sind die langwellige Ausstrahlung und die turbulenten

Fliisse.
(6) die Schneealbedo.

Die Albedo von Schneedecken zeichnet sich sowohl durch hohe Werte (Neuschnee 0,75 bis
0,90) als auch durch eine groRe Variabilitit (0,90 bis 0,30) aus (Dirmhirn, 1953). Kleine
Anderungen der Albedo kénnen entscheiden, ob die Schneedecke weiterhin verweilt oder
schmilzt. In der Schmelzperiode ist eine Sensitivitét der Schneedeckenentwicklung auf den
Wert der Albedo auch deshalb besonders hoch, weil mit dem Auftreten von Fliissigwasser

die Alterungsprozesse eine erhebliche Beschleunigung erfahren.
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3.2 Variabilitit und Trends der Schneedecke im Dekadenbereich

Zur Analyse der Variabilitét der Schneedecke stehen Satellitendaten der Schneeflichenaus-
dehnung (NOAA-NESDIS-Daten) sowie verschiedene lokale Messungen der Schneehdhe
und des Wasserdquivalents zur Verfiigung. Einige Charakteristiken dieser Datensétze sind
in Tab 3.1 zusammengefaflt. MeBfehler sowie Auswirkungen einer verinderten Auswerte-
methodik wurden in dem Satellitendatensatz korrigiert, so daB die Daten fiir den Zeitraum
1973 bis 1990 als zuverléssig eingestuft werden (Robinson et al., 1991). Fiir lokale Schnee-
messungen an Stationen ist die Notwendigkeit einer Homogenitéitspriifung fiir den Einzelfall

abzuwiégen.
Stationsdaten Satellitendaten

Beobachtungszeitraum lange Zeitreihen (z.T. seit | relativ kurze Reihen (seit 1966)
1890)

beobachtete Parameter Wasserdquivalent, schneebedeckte Fliche
Schneehthe

Beobachtungsfrequenz téglich wochentlich

rdumlicher MaBstab Punktmessung nordhemisphérisch

Tab 3.1: Charakteristika der Beobachtungsdatensitze der Schneedecke

Auswertungen der Satellitendaten, die als Bilder im sichtbaren Bereich aufgenommen und
auf einem Gitter von 89x89 Punkten (NMC fine-mesh grid) bearbeitet werden, liegen von
mehreren Autoren vor (Robinson et al., 1991; Robinson und Dewey, 1990; Groisman et al.
1994a,b; Gutzler und Rosen, 1992). Die Analysen zeigen eine signifikante Verringerung des
schneebedeckten Gebietes wihrend der letzten 20 Jahre. Diese Reduktion betréigt im Jahres-
mittel 10% und ist auf eine Nordwirtsverlagerung der Schneegrenze zuriickzufiihren. Ein
Trend in der Schneefldche tritt in allen Landregionen der Nordhalbkugel (Nordamerika,
Europa und Westasien, Ostasien) auf und wird durch einen starken Jahresgang geprigt,
wobei die groften Anderungsraten im Frithling zu verzeichnen sind (Groisman et al., 1994a).
In den Wintermonaten, in denen die Schneedecke ihre maximale Ausdehnung erreicht, wird
ein signifikantes Signal nur iiber Zentraleurasien beobachtet (Gutzler und Rosen, 1992). Zur
Einschétzung dieser Ergebnisse muf jedoch beachtet werden, dal die Zeitreihe mit 20 Jahren

relativ kurz ist, ein eindeutiger Trend erst ab 1985 zu verzeichnen ist und z. T. regional unter-
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schiedliche Trends vorliegen. Die beobachteten Trends werden von den Zirkulationsverhélt-
nissen, den Schneefallraten sowie dem Energieangebot wihrend der Alterungs- und Ablati-
onsphasen der Schneedecke bestimmt.

Messungen der Schneehéhe und des Wasseréiquivalents der Schneedecke werden manuell
seit ungefihr 100 Jahren durchgefiihrt und gehéren derzeitig zum téglichen Standardpro-
gramm synoptischer Stationen. Der Nachteil dieser Beobachtungsdaten besteht in der Punkt-
messung, wodurch horizontale Inhomogenititen des MeBgebietes nicht erfat werden kon-
nen. Eine globale Zusammenstellung von Stationsschneedaten ist in Form einer
Klimatologie, der RAND Corporation’s climatology (CRREL, 1954; Schutz und Bregman,
1987), verfiigbar. Die Kenntnisse iiber die zeitliche Entwicklung beschrénken sich auf regio-
nale Analysen, z. B. der Variabilitéit der kanadischen Schneedecke (Brown und Goodison,
1994). Anhand der gemessenen Schneehéhe fiir die Jahre 1955-89 und téglicher Schneefall-
raten fiir 1900 bis 1990 wurden Stationsbeobachtungen von drei Regionen (Westpririe,
South Ontario und Ostkanada) hinsichtlich eines Trendverhaltens untersucht. Wahrend in
der Westpririe (Saskatoon, Regina) die Verweilzeit der Schneedecke in den Perioden
1920-30 und 1960-70 gestiegen ist und 1970-90 reduziert wurde, ist das Andauerverhalten
in South Ontario (Ottawa, Montreal) in den Zeitintervallen 1900-1930 und 1940-1950 signi-
fikant gesunken. In Ostkanada traten Schneeanomalien nur in den letzten 10 Jahren auf,
wobei kilrzere Schneeperioden zu verzeichnen waren. Im Mittel wurde die jéhrliche Ver-
weilzeit der Schneedecke fiir das kanadische Gebiet von 1900 bis 1990 um 1 bis 1,5 Tage
verkiirzt. Diese Anderungen waren in der Westpririe und South Ontario mit héheren Tem-
peraturen verbunden, in Ostkanada hingegen mit tieferen Temperaturen gekoppelt. Die
Schneedeckenausbildung wird folglich nicht nur durch die Temperatur bestimmt sondern
auch von anderen Faktoren (Zugbahn der Zyklonen, Niederschlagsmenge) abhéngig. Diese
werden im Falle der kanadischen Schneedecke durch einen sich entwickelnden Trog iiber

Gronland geprégt.

Regional unterschiedliche Trends sind auch das Ergebnis der Analyse der Schneedeckenent-
wicklung in den arktischen Regionen. Die Motivation fiir Schneeuntefsuchungen im arkti-
schen Gebiet ist die aus MeBdaten gewonnene Erkenntnis, dafl wahrend der letzten 20 Jahre
die groBte Erwirmung iiber Alaska, der Eisrandzone des Atlantiks und dem noérdlichen Zen-
tralasien zu verzeichnen war (Trenberth, 1990). Dieser Temperaturanstieg ist mit einer Ver-
tiefung und Ostwirtsverlagerung des Aleutentiefs und verstirkter Warmluftadvektion in den
Regionen Alaska und Yukon (Kalkstein et al., 1990) verbunden. Eine Studie von Foster et
al. (1992) befaBt sich mit dem Termin des Ablationsendes in der Arktischen Tundra. Die ver-
wendeten Datensitze betreffen den Zeitraum 1976-90 und setzen sich aus Satellitendaten,
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lokalen Stationsdaten sowie in-situ-Radiometermessungen zusammen. Als Kriterien fiir das
Verschwinden der Schneedecke wurden das Unterschreiten einer Schneehdhe von 2,5 cm
und ein Grenzwert fiir die Albedo von 0,35 gewihlt. Gebietsmittelwerte wurden von vier
verschiedenen Regionen betrachtet. Fiir Alaska, Kanada und Sibirien erfolgt eine Mittelung
entlang der geographischen Breite von 70° N, fiir Skandinavien wurde die geographische
Breite 66.7° N genutzt. Die Ergebnisse der Studie von Foster et al. (1992) sind in Abb. 3.1
dargestellt.

Jug - Jusd
B gleitendes Mittel B gleitendes Mittel
Juna L Uber 5 Jahre Jund B liber 5 Jahre
: ALASKA : SIBIRIEN
Mai 15 11 1 | 1 ] Mai 15 1 I 1 1 1 1 | 1 1 1 1 1 1 ]
1976 78 80 82 84 86 88 90 1976 78 80 82 84 86 88 90
o Jul4
Aug 3 |- -
= Jun4 -/ gleitendes Mittel
[ gleitendes Mittel Atior. 5 Jalve
Jul4 | Uber5 Jahre
- KANADA SKANDINAVIEN
Junfst—t—L & ¢ &0 034414 Mal L L L4
1976 78 80 82 84 86 88 90 1976 78 80 82 84 86 88 90

Abb. 3.1: Der Endtermin der Schneedeckenperiode in arktischen Regionen fiir die Jahre
1976-90 nach Foster et al. (1992)

Wihrend sowohl fiir den nordamerikanischen Kontinent (Alaska, Kanada) als auch fiir Skan-
dinavien eine Vorverlagerung des Ablationsendes um 20 Tage, 25 Tage bzw. 35 Tage inner-
halb der 25 Jahre zu beobachten war, ist fiir Sibirien kein Trend erkennbar. Die Ursache fiir
die Anderungen der Schneebedeckung kann dabei sowohl in dem verstérkten Treibhausef-
fekt als auch in einer gewachsenen Verunreinigung der Atmosphére und damit der Schnee-
deckenoberfliche liegen. Allerdings muB auch an dieser Stelle darauf hingewiesen werden,
daB die Zeitreihen relativ kurz sind, MeBfehler das Ergebnis beeinflussen kénnen und den

Trends relativ starke Schwankungen iiberlagert sind.

Messungen der Schneehdhe in den westitalienischen Alpen (Mercalli und Paludi, 1995) zei-
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gen, daB den anormal schneereichen Jahren 1971-81 eine iiberdurchschnittlich schneearme
Dekade 1982-92 folgte. Diese Studie erstreckt sich iiber einen Zeitraum von 60 bis 80 Jahren
und wurde auf der Grundlage von Stationsbeobachtungen im Hohenbereich von 713 m bis
2725 m erarbeitet. In der zeitlichen Entwicklung des Wasseréiquivalents der Schneedecke in
den Schweizer Alpen (Rohrer et al., 1993), die sich auf Daten von 50 Stationen im Hohen-
bereich 860 m bis 2560 m stiitzt, dominiert hingegen in den letzten 30 Jahren die interan-
nuelle Variabilitét. Trends im Wasserdquivalent, die in numerischen Sensitivitatsstudien fiir
eine Verdopplung von CO, fiir die Schweizer Regionen abgeschitzt wurden (Bultot et al.,
1994), wurden in den Beobachtungsdaten nicht gefunden.

Der Zusammenhang von Schneedecke und groBskaliger Klimadynamik kann tiber verschie-
dene Wege analysiert werden. Eine Moglichkeit liegt in der Untersuchung regionaler Wech-
selwirkungsprozesse und dem Auffinden daraus resultierender globaler Auswirkungen.
Arbeiten existieren auf diesem Gebiet fiir Schneeanomalien iiber dem eurasischen Raum, die
iiber die Modifikation der Intensitit des Monsuns (die regionale Kopplung) die globale Zir-
kulation beeinflussen kénnen (Barnett et al., 1989; Hahn und Shukla, 1976; Graf, 1989). Ein
anderes methodisches Vorgehen besteht darin, die Sensitivitit von Schneedecken auf defi-
nierte interne oder externe Anregungen des Klimasystems zu analysieren. Von einigen Auto-
ren wird der Frage nachgegangen, ob durch ENSO-Ereignisse die Schneedeckenentwicklung
des nordamerikanischen Kontinents beeinfluBt werden kann (z. B. Bengtsson et al., 1994).
In diese Kategorie sind auch Studien einzuordnen, die regionale Schneeanomalien im Kon-
text der klimatischen Auswirkungen von Vulkanausbriichen betrachten (Graf, 1989). Im
Rahmen der vorliegenden Arbeit wird die Reaktion der Schneedecke auf eine Verdreifac-
hung der CO,-Konzentration der Atmosphére anhand einer Szenariorechnung mit dem Ham-
burger Klimamodell diskutiert (Kap. 3.3). Zunéchst wird jedoch das Interesse auf die Ergeb-
nisse einer dritten Form der Analysetechnik gerichtet. Diese Methode, die erst in den letzten
Jahren durch das Vorhandensein langer Zeitreihen und globaler Datensétze realisierbar
wurde, besteht im Vergleich der Entwicklung verschiedener Klimaelemente und dem Ver-
such, Riickschliisse auf EinfluBfaktoren und Kausalketten herauszufinden. Erste Ergebnisse
zur Frage nach dem wechselseitigen EinfluB von Schneeanomalien, Temperaturdnderungen,
Modifikationen der Energiebilanz der Atmosphére und Verénderungen der Zirkulationsver-
hiltnisse wurden in umfangreichen Arbeiten (Groisman et al.,1994a, 1994b; Gutzler und
Rosen, 1992) prisentiert und werden nachfolgend kurz vorgestellt.

Eine starke Kopplung existiert zwischen der zeitlichen Entwicklung der nordhemisphéri-
schen Schneefliche und der Mitteltemperatur der Landoberfléche der Nordhemisphire. Die

Mittelwerte der Temperaturanomalien und die Schneeflédche verlaufen in groBen Zeitrdumen
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(1972-80, 1984-90) simultan, wobei negative Anomalien der Temperatur mit gréBeren
Schneeflédchen vorkommen (Abb. 3.2). Die bodennahe Lufttemperatur {ibt gleichfalls einen
starken Einflu auf die Entwicklung der Schneedecke aus. Analysen der MeBdaten zeigen,
daf3 die bodennahe Lufttemperatur im Winter 72% bis 74% der Variabilitit der Schneefléiche
liber Nordamerika, Europa und Westasien verursacht (Groisman et al., 1994b).
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Abb. 3.2: Nordhemisphérische Schneeflidche als gleitendes Mittel tiber 12 Monate und
gemittelte Anomalien der Oberflichentemperaturen nordhemisphérischer

Landfléichen fiir die Jahre 1972-90 nach Robinson et al. (1991).

Der Einflu$} der Schneedecke auf die Strahlungsbilanz wurde anhand von Satellitenbildern
der nordhemisphérischen Schneefléche fiir 1973-92, Monatsmittelwerten der Lufttempera-
tur, Messungen der planetaren Albedo und der langwelligen Ausstrahlung der Erdoberfldche
untersucht. Zusétzlich wurde eine Klimatologie der Bewolkung zur Analyse verwendet. Die
Strahlungsdaten wurden im Rahmen des ERBE-Projektes (Earth Radiation Budget Experi-
ment) in der Zeitperiode 1984-88 gewonnen. Die Ergebnisse (Groisman et al.,1994a, 1994b)
zeigen, daB Schneedecken mit einer erhéhten planetaren Albedo und einer geringeren lang-
welligen Ausstrahlung verbunden sind. Dieser Zusammenhang besitzt eine starke Tempera-
turabhéngigkeit. Die groBten Anderungen der StrahlungsgroBen infolge einer Variation der
Schneeflidche werden bei relativ tiefen Temperaturen gefunden. Fiir wolkenlose Verhéltnisse
sind fiir Lufttemperaturen unter dem Gefrierpunkt 25% bis 30% der rdumlichen Varianz der
planetaren Albedo auf die Schneefldche zurtickzufiihren. Die erklérte Varianz der langwel-
ligen Ausstrahlung betrigt 30% bis 40% unter -5° C, 20% bis 30% zwischen -5° C und 0° C
und 8% bis 15% zwischen 0° C und 4° C. Die Strahlungsbilanz an der Obergrenze der
Atmosphiére sinkt durch Schneedecken von Dezember bis Mai um 2 W/m?. Ein Vergleich
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der Extremjahre 1979 und 1990 zeigt einen Unterschied der Strahlungsbilanz im Jahresmittel
von 0,8 W/m? und einen entsprechenden Wert von 2,6 W/m? im Friihling. Dazu korrespon-
dierend 4nderte sich die Oberfldchentemperatur um 0,5 K bzw. 1,5 K. Die mittlere Lufttem-
peratur an der Oberfléiche énderte sich in beiden Féllen um ca. 1 K. Uber 50% der Jahrestem-
peraturdifferenz sind mit einer unterschiedlichen Schneebedeckung verbunden.

Gutzler und Rosen (1992) beschéftigten sich mit der Abschétzung des wechselseitigen Ein-
flusses von anormal ausgebildeten Schneedecken und den Zirkulationsverhéltnissen. Insbe-
sondere wurden zwei Zirkulationsmuster der 750 hPa-Fliche (PNA und NAO) betrachtet.
Das PNA, das Zentren {iber dem nordpazifischen Gebiet und dem nordamerikanischen Kon-
tinent aufweist, ist stark mit Schneedeckenanomalien iiber dem westlichen Nordamerika
gekoppelt, wihrend das NAO, das Zentren im Nord- und Stidatlantik besitzt, die Schneever-
héltnisse tiber dem eurasischen Kontinent beeinfluft.

3.3 Die Schneedecke unter erhohtem Treibhauseffekt

Da anormal stark ausgebildete Schneedecken zu einer Nettoabkiihlung von Atmosphére und
Erdoberfliche fiihren, wirken positive Schneeanomalien als Gegenspieler eines erhhten
Treibhauseffekts. Durch eine verlidngerte Schneedeckenperiode oder die VergroBerung der
Schneefliche kann regional eine verzdgerte oder verringerte Erwirmung einsetzen. Aus glo-
balen Messungen wird allerdings sichtbar, daf die Schneefliche wihrend der letzten 20
Jahre nicht anstieg sondern eine Reduktion erfuhr (Robinson et al., 1991). Unter der
Annahme, daB sich dieser Trend fortsetzt, ist in Abhéngigkeit von der derzeitigen Andauer
der Schneedecke im Winter oder in den Ubergangsjahreszeiten mit einer beschleunigten
Erwérmung in mittleren und hohen Breiten zu rechnen. Geringere Albedowerte, hohere
Bodentemperaturen und kleinere Bodenfeuchten, welche als Folge des Ausbleibens von
Schneedecken auftreten, fungieren als zusétzliche indirekte Heizquelle.

Schneedecken sind als Indikator fiir Klimaéinderungen sehr gut geeignet, da sie kurzfristige
Fluktuationen iiber Monate aufsummieren und im Vergleich zum Niederschlag ein wesent-
lich hoheres Signal-zu-Rausch-Verhéltnis besitzen. Sie sind dadurch zum Auffinden von

Klimasignalen im interannuellen und Dekadenbereich anwendbar.

Die Schneedecke stellt ein indirektes Kopplungsglied von Atmosphére und Ozean dar. Uber
Schneeanomalien und einen verinderten Abflul kénnen Zirkulationsanomalien der Atmo-
sphire die Frischwasserzufuhr des Ozeans modifizieren. Ist dieser Effekt durch Erhthung
der Treibhauskonzentration von relevanter GroBenordnung?
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Die Auswirkungen eines erhthten Treibhauseffekt auf die Schneedecke wurden anhand der
Ergebnisse eines numerischen Sensitivititsexperiments untersucht. Dieses Experi-
ment wurde mit dem Hamburger atmosphérischen Zirkulationsmodell ECHAM (Roeckner
et al., 1992) durchgefiihrt. Fiir das Kontrollexperiment wurden die derzeitige CO,-Konzen-
tration der Atmosphére und klimatologische Werte fiir die Meeresoberfldchentemperatur
und die Meereisverteilung verwendet. Das Sensitivititsexperiment fand mit der Annahme
einer verdreifachten CO,-Konzentration der Atmosphire statt (Perlwitz und Graf., 1995).
Die Oberfléachentemperatur des Meeres und die Meereisverteilung wurden aus transienten
Szenarienldufen tibernommen, die mit einem gekoppelten Atmosphiren-Ozean-Modell
gerechnet wurden (Cubasch et al., 1992). Die im Sensitivititsexperiment verwendeten Werte
traten im gekoppelten Lauf zum Zeitpunkt einer dreifachen Konzentration von atmosphéri-
schem CO, auf Kontroll- und Sensitivititsexperiment verliefen jeweils iiber 30 Jahre. Sie
wurden mit einer horizontalen Auflosung von T42 (ca. 2,8° Gitter) und 19 vertikalen Schich-
ten gerechnet. Ein wesentliches Defizit des Experiments besteht darin, daB eine zeitliche
Entwicklung der Klimaénderungen nicht méglich ist. Fiir die schneedeckenbezogenen Para-
meter ist auerdem von Bedeutung, daB die Modellkonfiguration iiber eisbedeckten Landge-
bieten mit einer zeitlich invarianten Eismaske arbeitet und die Prozesse der Gletscherdyna-
mik vernachldssigt werden. Eine Akkumulation von Schnee auf Gletschern ist nicht moglich,
wodurch Schneefall unmittelbar dem AbfluBl zugefiihrt wird. Diese Vereinfachungen kénnen
relativ groBe Fehler verursachen. Die Schneedeckenanalyse in den arktischen Regionen ist

deshalb unter Vorbehalt zu sehen.

In dieser Arbeit wird die Aufmerksamkeit auf Parameter gerichtet, die unmittelbar mit der
Schneedecke verbunden sind. Die im Experiment bestimmten Anomalien der bodennahen
Lufttemperatur und des Niederschlages, die in der Regel zum Auffinden des Treibhaussi-
gnals verwendet werden, sind in Cubasch et al. (1995) beschrieben. Untersucht werden von
den Autoren dabei neben dem Jahresgang dieser GroBen auch die téglichen Differenzen der
Temperaturextrema, die Regenintensitét und die Lange von Trockenzeiten. Der von ihnen
dargestellte Vergleich von Ergebnissen des Kontrollexperiments und Beobachtungsdaten
ermoglicht eine Abschéitzung der Unsicherheit, mit dem das gesamte Experiment behaftet
ist. Auf Temperatur- und Niederschlagsanomalien wird nachfolgend nur eingegangen, falls

sie mit Anderungen der Schneedecke korrespondieren.

Die Reaktion, die die Schneedecke auf eine erhohte Konzentration von CO, im Sensitivitéts-
experiment zeigt, besteht in einer allgemeinen Reduktion der Schneedecke. Diese driickt sich
in der Verringerung der Anzahl der jéhrlichen Schneetage (Abb. 3.3) und einem jahreszeit-
lich friiherem Riickzugsdatum aus.
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Anzahl der Schneetage
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Abb. 3.3: Mittlere Anzahl der Tage mit einer Schneedecke im Kontrollexperiment und
signifikante Anderungen der Anzahl der Schneedeckentage fiir eine Verdrei-
fachung der atmosphirischen CO,-Konzentration. Die Anomalien iiberschreiten
das Signifikanzniveau von 95% (Student’scher t-Test)
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Die Anzahl der Schneedeckentage steigt im Kontrollexperiment von ca. 1 Tag pro
Jahr fiir das stidwestliche Mitteleuropa in Richtung Nordosten auf 270 bis 300 Tage fiir die
nordlichen Regionen Ostsibiriens an. Die gleiche Spanne existiert zwischen den siidlichen
schneebedeckten Gebieten Nordamerikas und dem nérdlichen Nordamerika (Alaska bzw.
Region nordwestlich der Hudson-Bucht). Infolge einer Verdreifachung des atmosphérischen
CO, sinkt die jahrliche Anzahl der Schneedeckentage fiir alle Regionen der Nordhalbkugel.
Die am stirksten vom Riickgang der Schneedecke beeinfluBten Gebiete sind Skandinavien,
Osteuropa, Teile des Himalaya-Gebietes und der siidwestliche Teil der USA. Im skandina-
vischen Raum, insbesondere dessen siidwestliche Flanke, ist mit einer Reduktion um
60 Tage bis 90 Tage die groBte Anderung zu verzeichnen. Uber dem européischen Kontinent
wachsen die Anomalien betragsméBig in Richtung Osten von -1 bis -10 Tage fiir das westli-
che Mitteleuropa auf -30 bis -50 Tage fiir Osteuropa an. Im sibirischen Raum verringert sich
die Anderung wieder. Die Anzahl der Schneedeckentage sinkt dort um 10 bis 30 Tage. Uber
der Region des Himalayas werden betragsmiBig groBere Anderungsraten von -30 bis -50
Tagen berechnet. Der nordamerikanische Kontinent erfihrt die deutlichste Anderung im
Gebiet der Rocky Mountains zwischen 45° N und 50° N. Fiir diese Region werden 30 bis 50
Schneedeckentage weniger simuliert. Fiir das nérdliche Nordamerika sind Differenzen von

-20 bis -40 Tagen zwischen Sensitivitéts- und Kontrollexperiment zu verzeichnen.

Der Riickzugstermin wird anhand zweier MaBzahlen analysiert. Einerseits wird der
Zeitpunkt betrachtet, an dem letztmalig im Laufe eines Schneejahres (September bis August)
eine Schneedecke auftritt, die l4nger als einen Tag anhilt. Die Ergebnisse fiir diese MafBzahl
sind in Abb 3.4 dargestellt. Anderseits wird der Zeitpunkt untersucht, an dem letztmalig im
Schneejahr (September bis August) eine Schneedecke auftritt, dessen Wasserdquivalent den
Wert von 2,5 cm iibersteigt (Abb. 3.5) Dieses Kriterium wurde an die Modellphysik des
ECHAMs angelehnt, da die thermischen Eigenschaften von Schnee berticksichtigt werden,
falls dieser kritische Wert des Wasseréquivalent erreicht wird.

Fiir die Regionen mit einer mehrmonatlichen Schneedecke entspricht der Termin des letzt-
maligen Auftretens einer Schneedecke, die mindestens zwei Tage anhélt, dem Ende der
Ablationsperiode der Schneedecke. Dieses Datum wird fiir weite Gebiete Sibiriens und das
nordliche Nordamerika um 10 bis 30 Tage vorverlegt und von Mai/Juni auf April/Mai ver-
lagert. Kleinere Anderungen sind fiir die ostasiatischen Gebirgsregionen (Ostsibirisches
Gebirgsland, Grofler Chingan) und im Wolga-Ural-Gebiet zu verzeichnen. Der Termin der
letzten Schneebedeckung wird in diesen Gebieten nur wenig (-1 bis -10 Tage) verindert.
Dieses Resultat (-1 bis -10 Tage) wird auch fiir das Hochplateau siidwestlich der Hudson-
Bucht simuliert. In der Randzone der jéhrlichen Schneebedeckung sind Anderungen iiber
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90 Tage als Ausbleiben einer klimawirksamen Schneedecke zu verstehen. Dieses Verhalten
betrifft den mitteleuropdischen Raum, Teile der Kaukasusregion sowie die siidlichen und
siidwestlichen Flanken der Rocky Mountains und des Himalayas. Eine Schneedecke ist nach
Schneefallereignissen héchstens stundenweise vorhanden. Tiefe Schneedecken mit einem
Wasseriquivalent {iber 2,5 cm treten in den genannten Regionen der jéhrlichen Grenze der
Schneebedeckung nur an der Siidwestflanke der Rocky Mountains auf (Abb. 3.5). Die gerin-
gen Anderungen des Riickzugsdatums iiber dem asiatischen Kontinent und siidwestlich der
Hudson-Bucht werden auch in der Anderung des Riickzugsdatums tiefer Schneedecken wie-
dergefunden. Fiir das Riickzugsdatum tiefer Schneedecken erstrecken sich diese Regionen
noch zusitzlich iiber das Mittelsibirische Bergland und erfahren eine Ausdehnung auf die
Gebiete stidostlich der Hudson-Bucht.

Riickzugsdatum der Schneedecke
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Abb. 3.4: Datum der letzten Schneedecke des Winters mit einer Dauer von mindestens 2
Tagen im Kontrollexperiment und Anderungen dieses Riickzugsdatums bei
einer Verdreifachung der CO,-Konzentration der Atmosphére. Die Anomalien
tiberschreiten das Signifikanzniveau von 95% (Student’scher t-Test).
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Riickzugsdatum tiefer Schneedecken
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Abb. 3.5: Datum der letzten tiefen Schneedecke des Winters (Wasserdquivalent > 2,5 cm)

im Kontrollexperiment und signifikante Anderungen dieses Riickzugsdatums
infolge einer Verdreifachung der CO,-Konzentration der Atmosphére in Tagen.
Die Anomalien iliberschreiten das Signifikanzniveau 95% (Student’scher t-Test).

Deklarationen zu Abb. 3.4 und Abb. 3.5

1 =01.09.
91 =01.12.

181 = 01.03.
241 =01.05.
271 = 01.06.
301 =01.07.

bis
bis
bis
bis
bis
bis

90 = 30.11.

180 = 30.02.
240 = 30.04.
270 = 30.05.
300 = 30.06.
360 = 31.08.

Datumscodierung
1 Modellmonat = 30 Tage

Herbst (SON)
Winter (DJF)
Maérz und April
Mai

Juni

Juli und August

Definition: Riickzugsdatum
letzter Tag im Schneedeckenjahr

(September bis August) mit einer Schneedecke,
die mindestens 2 Tage andauert.

Definition: Riickzugsdatum tiefer Schneedecken
letzter Tag im Schneedeckenjahr

(September bis August) mit einer Schneedecke,
deren Wasserdquivalent 2,5 cm iibersteigt.
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Die Anomalien des Wasserdquivalents der Schneedecke sind in Abb. 3.6 (Herbst,
Winter) und Abb. 3.7 (Friihling, Sommer) dargestellt.

Anomalien des Wasseridquivalents in cm
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Abb. 3.6: Reaktion des Wasseriquivalents der Schneedecke auf eine Verdreifachung von
CO,. Dargestellt sind Differenzen 3CO,-1CO, der Monatsmittel fiir September
bis Februar. Die Anomalien sind mit 95% signifikant (Student’scher t-Test)

Einer Verringerung iiber Westasien und Europa von November bis Mai steht iiber Sibirien
ein signifikantes Anwachsen des Wasseriquivalents der Schneedecke von Dezember bis Mai
gegeniiber. Die stirkste Abnahme ist mit -10 cm bis -15 cm im skandinavischen Raum zu
verzeichnen. Das Gebiet positiver Schneeanomalie tritt im Dezember zunéchst nur in der
Region des Mittelsibirischen Berglandes auf, dehnt sich bis Februar Richtung Stiden und
Westen aus und nimmt von Mirz bis Mai flichenméBig wieder ab. Die groBten Anderungen
werden fiir den Februar simuliert und betragen zwischen Sensitivitéts- und Kontrollexperi-
ment +5 cm bis +10 cm. In den Sommermonaten wird das Wasserdquivalent auch {iber dem
asiatischen Kontinent verringert, wobei die Differenzen zwischen -5 cm und -10 cm liegen.
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Abb. 3.7: Reaktion des Wasserdquivalents der Schneedecke auf eine Verdreifachung von
CO,. Dargestellt sind die Differenzen 3CO,-1CO, der Monatsmittel fiir Mérz bis
August. Die Anomalien ist mit 95% signifikant (Student’scher t-Test)

Nordamerika weist im Gegensatz zum eurasischen West-Ost-Gradienten einen Nord-Siid-
Gradienten auf. Eine generelle Reduktion des Wasserédquivalents erfahren die Gebiete zwi-
schen 40° N und 65° N. Diese negativen Anomalien sind von Oktober bis Juni vorhanden.
Das Gebiet, iiber dem die Verringerung auftritt, wandert im Oktober und November mit der
temporéren Schneegrenze in Richtung Siiden. Von Dezember bis Februar tritt eine flichen-
méBige Ausdehnung des Gebietes negativer Schneeanomalie auf, die gleichfalls Richtung
Stiden erfolgt. Die stirksten Anderungen werden iiber dem nordamerikanischen Kontinent
in der Region der Rocky Mountains zwischen 50° N und 60° N simuliert. Sie betragen
-10 bis -15 cm und werden fiir das Zeitintervall Januar bis Mérz berechnet. In den nérdlich
von 60° N gelegenen Regionen des nordamerikanischen Kontinents ist im Sensitivititsexpe-

riment eine Zunahme des Wasserdquivalents der Schneedecke zu verzeichnen. Diese ver-
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l4uft {iber Nordkanada, hilt von Dezember bis April an und erreicht Werte von +1 cm bis
+5 cm. Die betroffene Region befindet sich 6stlich des Mackenzie. Im Dezember umfaft sie
das Gebiet des GroBen Bérensee und dehnt sich bis Februar in die Region um den dem Gro-
Ben Sklavensee aus. Ein zweites Gebiet positiver Anomalie befindet sich 6stlich davon, siid-
lich der Victoria-Insel. Diese Anomalien existieren von Februar bis April. Eine weitere posi-
tive Anomalie von +1 bis +5 cm bildet sich ganzjahrig iiber den Parry-Inseln westlich von
Gronland aus. Es wird jedoch darauf hingewiesen, daB diese in der Néhe der Gitterpunkte
mit Gletschermaske auftritt und deshalb mit Vorsicht zu betrachten ist.

Die Ergebnisse der Sensitivititsstudie zeigen ein starkes Treibhaussignal der Schneedecke.
Die Anzahl der Schneetage wird fiir alle Regionen der Nordhalbkugel reduziert. Maximal
treten Differenzen von -60 bis -90 Tagen auf. Das Riickzugsdatum der Schneedecke wird fir
tiefe Schneedecken zeitlich vorverlegt. In den Randgebieten der jahrlichen Schneebedek-
kung existieren Schneedecken nach Schneefallereignissen nicht mehr lénger als einen Tag.
Ein Muster, das zur Selektion des Treibhaussignals genutzt werden kann, wurde im
Wasseriquivalent der Schneedecke gefunden. Dieses Muster zeigt eine ErhShung der
Schneemasse wihrend des Winters iiber dem nordlichen Nordamerika und Sibirien und ver-
ringerte Werte {iber dem siidlichen schneebedeckten Teils Nordamerikas und Europa.

Die Anderungen des Schneedecke sind auf die Anomalien des Schneefalls und damit auf den
sich iiberlagernden Effekt von Temperatur- und Niederschlagsinderung zuriickzufithren und
werden unmittelbar durch die Erhéhung der Lufttemperatur hervorgerufen, die eine
beschleunigte Ablation bewirkt. Die Folgen des integralen Temperatureinflusses sind, nicht
unerwartet, eine globale Reduktion der Anzahl der Schneedeckentage und die Nordwértsver-
lagerung der Grenze der Schneebedeckung. Das Muster des Wasserdquivalents wird in sei-
nen Grundziigen durch einen verinderten Schneefall bedingt. In der Jahressumme des
Schneefalls (Abb. 3.8) wird iiber Eurasien der West-Ost-Gradient mit negativen Werten iiber
Europa und den Tieflandsgebieten siidlich des Urals und positiven Anomalien iiber Asien,
insbesondere iiber den asiatischen Gebirgsregionen, sichtbar. Negative Anderungen sind
{iber Asien in der Himalaya-Region, dem Mittelsibirischen Bergland und den ostasiatischen
Gebieten zu verzeichnen. In diesen Regionen sind deshalb die Anderungen der Anzahl der
jahrlichen Schneetage grofer als in den angrenzenden asiatischen Gebieten. Uber dem nord-
amerikanischen Kontinent wird analog zu den Anomalien des Wasserdquivalents ein Nord-
Siid-Gradient der Anderungen des Schneefalls simuliert. Wihrend die Jahressumme iiber der
gesamten Region von 35° N bis 55° N und in den westlichen Gebieten bis 65° N sinkt, steigt
die Schneefallmenge iiber Alaska und dem zentralen Nordkanada um +2 c¢m bis +5 cm an.
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Abb. 3.8: Anderungen der Jahressumme des Schneefalls bei einer Verdreifachung atmo-
sphérischen CO,. Dargestellt sind die mittleren Differenzen zwischen Sensitivi-
tits- und Kontrollexperiment.

Die stéirksten negativen Anderungen infolge der Verdreifachung atmosphirischen CO, tre-
ten liber Landgebieten der Nordhalbkugel an der Fjordkiiste Norwegens und den westlichen
Rocky Mountains mit einer Reduktion von -30 cm bis -40 cm auf. In diesen Regionen liegen

auch die hochsten negativen Anomalien des Wasserdquivalents.

Die Betrachtung des Jahresganges der Anomalien des Schneefalls zeigt, daf die positiven
Werte tiber dem asiatischen Kontinent und tiber dem nérdlichen Nordamerika durchgehend
von Oktober bis Mai auftreten. Ihre maximale Ausprigung erfahren sie in den Monaten
November und Dezember, in denen die Schneefalirate im Mittel fiir die betreffenden Regio-
nen um 0,2 bis 0,3 mm/d ansteigt. Die Abnahme des Schneefalls tiber Europa tritt sowohl im
Winter als auch in den Ubergangsjahreszeiten mit einer Intensitdt von -0,1 mm/d bis
-0,5 mm/d iiber dem européischen Kontinent und -5 bis -15 mm/d tiber Skandinavien auf.

Wird nach der Ursache fiir die Schneefallanomalien gesucht, so sind diese durch die Ande-
rungen des Niederschlags und der Temperatur bedingt. Der Niederschlag steigt ganz-
jahrig tiber weiten Gebieten Sibiriens, iiber Alaska und tiber dem nérdlichen Zentralkanada.
Durch die erhohte Temperatur kann die Luft, die in diesem kalten Regionen sehr trocken ist,
mehr Feuchtigkeit aufnhehmen, wodurch verstérkte Niederschlidge forciert werden. Diesem
Effekt kann noch eine dynamische Komponente (Advektion feuchterer Luft) tiberlagert sein.
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Uber Europa sinken die Monatsmittel des Niederschlages (fast) ganzjihrig. Nur im Januar
wird eine erhohte Niederschlagsmenge mit dem Schwerpunkt iiber Siideuropa simuliert. Die
Ursachen sind in den Zirkulationsverhiltnissen zu suchen. In Skandinavien steigt die Nie-
derschlagsmenge von September bis Mérz (auBer im Dezember) sowie im Juli und August
an. Die Reduktion des Schneefall ist somit auf eine Verdnderung der Niederschlagsart
zuriickzufiihren. Der siidliche Teil Nordamerikas zeigt einen Dipolcharakter mit einer
Zunahme der Niederschlagsrate im Osten und eine Abnahme im Westen. Dieser bewirkt, daf3
die stirksten negativen Anderungen im Schneefall und den Schneedeckenparametern an der
Siidwestflanke des Gebietes auftreten. In den Ostregionen des siidlichen Nordamerikas
bewirkt die Temperaturerhdhung, daB vermehrt Niederschlag in Form von Regen ausfillt,
wodurch der Schneefall und die Schneedeckenparameter eine negative Anomalie erleiden.
Uber dem Himalaya steigt der Niederschlag von September bis Mérz und wird von Mai bis
Juli in den westlichen Regionen reduziert. Diese Anderungen eine verstirkt Abnahme der
Anzahl der Schneedeckentage. Weder die positiven noch die negativen Anomalien des Nie-
derschlages wirken sich auf das Wasseréquivalent der Schneedecke unmittelbar aus.

Die aufgefiihrten Anomalien der Schneedecke sind mit Anderungen der Albedo der Erd-
oberfliche, regional reduzierten Temperaturerhdhungen und einer Modifikation des Ober-
flsichenabflusses verbunden. Die stérksten Anderungen der Oberflidchenalbedo werden
an der Siidgrenze der schneebedeckten Fliche simuliert und verlaufen simultan mit der
Reduktion der Schneefliche und des Wasserdquivalents. Die auftretenden Differenzen der
Albedo sinken um -0,05 bis -0,2, in einigen Regionen auch um -0,2 bis -0,4. Zur Beurteilung
dieser Anderung mu jedoch darauf hingewiesen werden, da8 die Parameterisierung der
Schneealbedo in ECHAM3 mit Hilfe eines reinen Temperaturansatzes durchgefiihrt wird
und mit groBen Fehlern behaftet sein kann. Treten Kaltlufteinbriichen nach kurzzeitigen
Schmelzperioden auf, so wird im Modell die Schneealbedo entsprechend der tiefen Lufttem-
peratur auf einen hohen Wert gesetzt. Der durch die Schmelzmetamorphose hervorgerufene
AlterungsprozeB der Albedo, der zeitlich gerichtet ist, wird nicht erfat. Die Albedo wird
folglich iiberschétzt. Andererseits ist ein Warmlufteinbruch, der Schneetemperaturen um
den Gefrierpunkt bewirkt, mit eine sofortigen Reduktion der Albedo auf 0,4 (in waldfreien
Gebieten) verbunden. Die auftretende exponentielle Verringerung der Albedo wird im
Modell durch eine Stufenfunktion beschrieben, was zu einer Unterschéitzung der Albedo und
einem iiberschitzten Energiebudget der Schneedecke fiihrt.

Die Analyse der Temperaturanomalien 138t wenig unmittelbare Riickschliisse auf
eine Be-einflussung durch die Schneeanomalien zu. In den Herbstmonaten nimmt die Tem-
peraturerhhung Richtung Norden von 2 K auf iiber 5 K zu. Im Januar und Februar zeigt sich
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allerdings eine reduzierte Erwdrmung von 1 K bis 2 K in den Gebirgsregionen Sibiriens. Von
Mirz bis Mai bilden sich negative Temperaturanomalien mit Zentren tiber dem Nordatlantik,
dem westlichen Nordpazifik und der Barentsee aus, die jedoch dynamisch bedingt sind. Mit
diesen Anomalien entwickeln sich reduzierte Erwarmungen tiber den angrenzenden Landge-
bieten heraus. Die sommerlichen Temperaturanomalien lassen gleichfalls keine sichtbare
Kopplung mit den Schneedeckenénderungen erkennen.

Der Oberflidchenabfluf} hingegen zeigt eine signifikante Beeinflussung durch die
Schneedeckenanomalien. Bei der Annahme einer Verdreifachung der Konzentration von
atmosphérischem CO, nimmt der Oberflédchenabflul in den arktischen Ozean zu. Im sibiri-
schen Raum steigt der Abflul im Vergleich zum Kontrollexperiment im Jahresmittel um
3,5'103 m>/s an. In der Labradorsee betragen diese Anomalien +6:10% m3/s. Die Frischwas-
serzufuhr in die Ostsee erfahrt infolge der erhohten Konzentration atmosphérischen CO,
eine Reduktion. Diese liegt im Jahresmittel in der GréBenordnung von -2,5 ‘10> m?s. Diese
Abflulanomalien sind mit 95% signifikant (Student’scher t-Test).

Bei der Berechnung des Abflusses ist zu beachten, daf fiir arktische Regionen eine Glet-
schermaske verwendet wird, die einen grolen Fehler in die Abschitzungen einbringt. Infolge
der erheblichen Unsicherheiten, die die Anwendung des AbfluBmodells (Sausen et al., 1994)
hervorruft, wird durch die Auswertung der Abfludaten lediglich darauf hingewiesen, daf3
tiber Anomalien der Schneedecke Informationen von der Atmosphére an den Ozean weiter-
geleitet werden und neben der direkten Kopplung von Ozean und Atmosphére eine indirekte
Kopplung tiber den Wasserkreislauf existiert. Inwieweit diese Beeinflussung des Ozeans von
relevanter GroBenordnung ist, bleibt im Rahmen dieser Arbeit offen. Gegenstand dieser
Arbeit war auch nicht eine Analyse der dynamischen Anderungen, die die Niederschlags-
menge beeinflussen und den Charakter der advehierten Luftmassen bestimmen.

Da die numerischen Abschétzungen eines Szenarios zum erhohten Treibhauseffekt vom ver-
wendeten Zirkulationsmodell und dem konkreten Experimentdesign abhéngen (Perlwitz und
Graf, 1995), ist die Vertrauenswiirdigkeit der Modellergebnissen zu diskutieren. Das
beschriebene Signal des Wasserdquivalents tritt qualitativ in CO,-Experimenten mit anderen
globalen Zirkulationsmodellen auf (z.B. Rowntree, 1993). Die transienten Experimenten, fiir
die ECHAM1 mit einem Ozeanmodell gekoppelt wurde, (Cubasch et al., 1992) und das
beschriebene Experiment (3CO,) bei einer horizontalen Auflésung von T21, die gleichfalls
hinsichtlich der schneedeckenbezogenen Parameter analysiert wurden, zeigen sehr dhnliche
Ergebnisse. Sowohl eine allgemeine Reduktion der Schneedecke als auch das dargestellte
Anomaliemuster im Wasserdquivalent werden simuliert. Das Schneedeckenverhalten ist
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folglich von der konkret gewihlten Konfiguration der Sensitivititsexperminente mit
ECHAM unabhingig.
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4 Das Schneedeckenmodell

In diesem Kapitel wird ein Modell vorgestellt, das unter Vorgabe atmosphérischer Bedin-
gungen (Niederschlag, Luft- und Taupunkttemperatur, Luftdruck, Windgeschwindigkeit,
Bewo6lkung) und Informationen tiber die Bodentemperatur die Entwicklung von Schnee-
decken mit einer relativ groen Genauigkeit simuliert. Das Modell basiert auf grundlegenden
physikalischen Prinzipien (Energie- und Massenbilanz, Phaseniibergéinge, Diffusion,
Absorption und Emission von Strahlung), verwendet zeitabhiingige Parameter und 16st
schneeinterne Prozesse wie Alterung, Massenumlagerungen iiber Fliissig- und Gasphase von
Wasser und die Temperaturdiffusion auf. Nach einer ausfiihrlichen Beschreibung des
Modells in Kap. 4.1 werden in Kap. 4.2 die Resultate von Verifikationsstudien unter ver-
schiedenen Klimabedingungen diskutiert. Die Konsistenz der Modellphysik wird anhand
eines umfangreichen MeBdatensatzes der alpinen Station Col de Porte (45°N, 6°E, 1320 m)
tiberpriift. Die Anwendbarkeit des Modells unter verschiedenen Klimabedingungen wird fiir
die Arktis, die mittleren Breiten und Gebirgsstationen analysiert. Eine Zusammenfassung
der Ergebnisse und die Aufzéhlung vorhandener Modelldefizite wird in Kap. 4.3 gegeben.

4.1 Modellbeschreibung

4.1.1 Allgemeine Charakteristika

Das Schneedeckenmodell wurde so konzipiert, da3 es sowohl fiir Simulationen, in denen
meteorologische Beobachtungsdaten zum Antrieb genutzt werden, als auch fiir die Imple-
mentierung in ein atmosphérisches Zirkulationsmodell angewendet werden kann. Die
Modellphysik basiert auf der Berechnung der Massen- und Energiebilanzen der Schnee-
decke. Schnee wird als Dreiphasengemisch von Wasser betrachtet, in das aufgrund der por6-
sen Struktur Luftblasen eingeschlossen sind. Die vertikale Diskretisierung der Schnee-
decke erfolgt mittels finiter Differenzen, so da3 ein Mehrschichtenmodell vorliegt. Der Inte-
grationszeitschritt  entspricht dem des atmosphérischen Modells oder der Frequenz der
Beobachtungsdaten. Er liegt im Bereich von Minuten bis Stunden. Die verwendeten progno-
stischen Variable sind in Tab 4.1 aufgelistet. Aus thermodynamischen Stabilitétsgriinden
ergibt sich die Forderung, da8 der Wasserdampfdruck e innerhalb einer Schneedecke den
Séattigungswert liber Eis (trockener Schnee) bzw. tiber Wasser (Schnee mit Fliissigwasser)

annimmt.
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Variable Symbol Einheit
Schichthéhe hi-1,N) m

integrale Schneealbedo O dimensionslos
Schneetemperatur Ts (=18 K

Dichte des trockenen Schnees Ps (i=1,N) kg/m>
Flussigwassergehalt des Schnees Wi(i=1,N) kg/m’

Tab. 4.1: Die prognostischen Variablen des N-schichtigen Schneedeckenmodells.

Diese Sittigungsdampfdriicke sind nur von der Temperatur T abhéngig und kénnen mittels

der Magnusformel bestimmt werden:

a-(T,,-T)
M
e =€y exp(__b#J 4.1)

e ist der Sittigungsdampfdruck bei der Referenztemperatur Tyg von 273,16 K. Sein Wert
betriigt 610,7 Pa. Die Koeffizienten a und b sind empirische Konstanten. Sie werden nach
Siemer (1988) a = 22,33 und b = 2 K fiir trockenen Schnee und a = 17,25 und b = 36 K fiir
Schnee mit Fliissigwasser gesetzt. Die Wasserdampfkonzentration vy stellt somit eine dia-
gnostische Variable des Modells dar und kann nach der Zustandsgleichung fiir das ideale Gas

berechnet werden:
-1
v =e-(R -T) (4.2)
s s v s
R, = 461,5 J/(kg'K) ist die Gaskonstante von Wasserdampf.

Bei der Vernachlissigung lateraler Fliisse ergibt sich die Energiebilanz der Schneedecke Q
als Summe der Strahlungsbilanzen Q (kurzwellig) und Q (langwellig), der turbulenten War-
mefliisse Qy, (fiihlbare Wirme) und Q, (latente Wirme), dem Bodenwérmestrom Qpund dem

Wirmegewinn durch Regen Qpp,
0 =0,+0,+0,+0,+0,+0; . (43)

Die Massenbilanz M wird durch die Schneefallintensitat M, die Regenintensitét M, den tur-
bulenten WasserdampffluB an der Schneeoberfléche Mg und den AbfluB M, bestimmt:

M=M+M +M_-M (4.4)
N r Vs a
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Da die Energiebilanz des Schnees Q und die Schneetemperatur T wechselseitig voneinander
abhéngen und die numerischen Stabilitatskriterien eine implizite Formulierung erfordern,
wird im Modell eine linearisierte Taylorentwicklung der Energiefliisse um den Anfangswert
des Zeitschrittes T," eingefiihrt:

o) of1)+22

2/ (7+1-7)

n

Die Indizes n und n+1 symbolisieren den Wert am Anfang und Ende des Zeitschrittes. Der
turbulente Wasserdampfstrom an der Schneeobergrenze wird in der gleichen Weise formul-
iert. Dieser Ansatz ist insbesondere fiir die Schneeoberfliche von Bedeutung, weil die Kopp-
lung zwischen Schneedecke und Atmosphire von der Temperatur der Grenzfliche stark
beeinfluft wird. Die turbulenten Fliisse sind lineare (fiihlbare Warme) bzw. exponentielle
(latente Wérme) Funktionen der Temperatur. Die langwellige Ausstrahlung ist der vierten

Potenz der Temperatur proportional.

Ein charakteristisches Merkmal der Schneedecke besteht darin, dal3 ein Wechsel des physi-
kalischen Verhaltens bei 273,16 K zu verzeichnen ist. Liegt die Schneetemperatur unterhalb
von 273,16 K fiihrt ein Energieaustausch mit der Umgebung zu einer Temperaturéinderung.
Nach dem Erreichen dieses Schwellenwertes ist eine weitere Energiezufuhr mit dem Ablau-
fen von Phaseniibergédngen verbunden. Um eine gute numerische Aufldsung dieser Unstetig-
keit zu garantieren, erwies es sich als gilinstig, im Modell verschiedene Schneetypen zu unter-
scheiden (vgl. Tab. 4.2). Unterhalb des Gefrierpunktes tritt Schnee in Form von kaltem
Schnee auf. In ihn eindringendes Fliissigwasser erstarrt unmittelbar. Die dabei freigesetzte
Wirme sowie eine positive Energiebilanz des Schnees infolge des Energieaustausches mit
der Umgebung (Atmosphére und Boden) erhéhen die Schneetemperatur. Ist der Maximal-
wert von 273,16 K erreicht, wird bei weiterer Energiezufuhr kalter Schnee in feuchten
Schnee umgewandelt. Fiir feuchten Schnee sind Anderungen der inneren Energie immer mit
Phaseniibergéingen des Wasser gekoppelt. In feuchtem Schnee wird Fliissigwasser bis zu
einem Grenzwert, dem Retentionsvermdgen, gespeichert. Ist dieses iiberschritten, erfolgt der
AbfluB von Schmelzwasser in die darunterliegenden Schichten und den Boden. Ist das Ener-
giebudget feuchten Schnees negativ, gefriert das Fliissigwasser bei einer konstanten Tem-
peratur von 273,16 K. Ist das Fliissigwasserreservoir vollstdndig geleert, wird bei negativer
Energiebilanz feuchter Schnee in kalten Schnee transformiert. Aus kaltem und feuchtem
Schnee koénnen infolge von Alterungs- und Erstarrungsprozessen Eisschichten mit einer
Dichte von 920 kg/m3 entstehen. Schichten kompakten Eises sind nicht pords und fiir Fliis-

sigwasser undurchlissig.
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Schneetyp Eigenschaften

kalter Schnee T,<273,16K wg=0 kg/m> ps < 920 kg/m?
feuchter Schnee T,=273,16K w, > 0 kg/m’ ps < 920 kg/m®
Eisschichten T, <273,16K | w,=0kg/m® ps = 920 kg/m?

Tab. 4.2: Definition der Schneetypen des Modells in Abhéngigkeit der Schneetemperatur
T,, des Fliissigwassergehaltes wg und der Schneedichte pq.

Das Retentionsvermdgen feuchten Schnees cp ist ein Massenverhéltnis und gibt an, welche
Fliissigwassermenge maximal von einem Schneepaket der trockenen Masse hg * pg zuriick-
gehalten werden kann. Es féllt annshernd linear von 8% bis 10% fiir lockeren Neuschnee auf
3% bis 5% fiir gealterten Schnee. Der untere Schwellenwert wird bei einer Schneedichte von
200 kg/m3 erreicht. Die Parameterisierung des Retentionsvermoégens geht auf Anderson
(1976) zuriick, der auf der Grundlage verschiedener Mefiwerte aus der Literatur die folgende
Arbeitsformel entwickelte:

c. . falls (p, 2 200kg/m3)

Cn = min
R
Conint (Conax = Cmin) = Py —Ps) /P, falls (p < 200kg/m?3)
In dieser Gleichung werden ¢, = 0,03, ¢ oy = 0,10 und pg;, = 200 kg/m> gesetzt. Fiir hohe

(4.6)

Schneedecken ist die vertikale Transmission von Fliissigwasser, die durch Kapillarkrifte
und die Schwerkraft hervorgerufen wird, nicht vernachléssigbar. Zur Parameterisierung des
Effektes wird 1% der Masse des Fliissigwassers jeder Schicht hohengewichtet auf die ande-
ren Schichten verteilt.

4.1.2 Die Randbedingungen

Bei der Implementierung von Schneedeckenmodellen in atmosphérische Zirkulationsmo-
delle erfolgt die Kopplung der Komponenten des Klimasystems {iber diec Massen- und Ener-
giefliisse an deren Grenzfliche. Die Austauschfliisse an der Schneeoberfldche werden im
atmosphérischen Teil des Modells berechnet, wobei als untere Randbedingung der Schnee-
deckenzustand am Anfang des Zeitschrittes beriicksichtigt wird. Diese Abschéitzungen ste-
hen dem Schneedeckenmodell als Eingabeparameter zur Verfiigung. Um eine interaktive
Kopplung von Schneedecke und Atmosphére zu gewdéhrleisten, werden die Fliisse beim
Durchlaufen des Schneeschemas in Abhéngigkeit der Schneeparameter, insbesondere der
Schneeoberflichentemperatur, modifiziert. Das Boden- und Schneedeckenmodell werden

direkt gekoppelt. Das Gesamtbodensystem wird aus dem Boden- und Schneeanteil zusam-
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mengesetzt und besteht aus einer festen Anzahl von Bodenschichten und einer variablen
Anzahl von Schneeschichten. Die vertikale Temperaturdiffusion und die Transmission von
Fliissigwasser werden in einem gemeinsamen Schema unter der Beachtung der stoffabhén-
gigen thermischen und hydrologischen Parameter gelost. Die Fliisse an der Grenzfldche zwi-
schen Schneedecke und darunterliegendem Boden werden dadurch unmittelbar bestimmt.

Die Eingabeparameter des Schneedeckenmodells sind in Tab. 4.3 aufgefiihrt.

Symbol Ubergabeparameter

Qs Globalstrahlung

Qpa langwellige Einstrahlung an der Erdoberfliche

Qp turbulenter FluB fiihlbarer Warme

Mys, Qe turbulenter Wasserdampffluf3 und turbulenter Fluf latenter Warme

M;, M, Schneefallrate und Regenintensitit

Tg Bodentemperatur der obersten Bodenschicht

dQy/dT Ableitung des fithlbaren Wérmestromes nach der Schneeoberflé-
chentemperatur

dM,¢/dT,,dQ./dT, | Ableitung des turbulenten Wasserdampfstromes und des latenten
Wirmestromes nach der Schneeoberfldchentemperatur

Tab. 4.3: Eingabeparameter des Schneedeckenmodells bei der Implementierung in Atmo-
sphérenmodelle

In Simulationen, in denen Beobachtungswerte der Atmosphére und des Untergrundes als
Eingabedaten dienen, steht die Modellierung der Schneedeckenparameter im Vordergrund.
Diese Art von Simulationen werden zur Verifikation von Schneemodellen genutzt, die fiir
gekoppelte Atmosphéiren-Ozean-Modelle entwickelt werden. Eine weitere Anwendung liegt
in der Erstellung langjihriger Reihen von Schneeparametern (Schneebedeckungsgrad,
Schneehohe) aus Temperatur- und Niederschlagsdaten (Brown und Goodison, 1994). Der
Eingabedatensatz muf} zu diesem Zweck neben MeBwerten der Atmosphére und des Bodens
auch lokale Informationen tiber die Eigenschaften des Bodens und die Vegetation des MeB-
platzes enthalten. Diese Angaben betreffen den Bodentyp, die Wérmeleitfihigkeit des
Bodens und dessen Warmekapazitit. Anfangsprofile miissen fiir die Bodentemperatur vor-
liegen oder aus klimatologischen Werten approximiert werden. Die einzelnen Parameter des
Eingabedatensatzes sind in Tab. 4.4 aufgefiihrt
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Symbol Eingabeparameter

Ty Lufttemperatur in 2 m

Tp hyel Taupunkttemperatur oder relative Feuchte in 2 m

w Windgeschwindigkeit in 10 m

PA Bodenluftdruck

N lcLe Wolkenparameter (Gesamtbedeckungsgrad und Wolkengattung)
P Niederschlagsintensitét

Qg Globalstrahlung

Tg Bodentemperatur

Tab. 4.4: Eingabeparameter des Schneedeckenmodells fiir Simulationen mit Beobachtungs-
daten als atmosphérische Antriebsdaten

In Simulationen mit Beobachtungsdaten als Antriebsdaten werden die Energie- und Massen-

fliisse an der Schneeoberfliche wie folgt berechnet:

Die Globalstrahlung wird mit einem Strahlungstransportmodell (Schult, 1991) unter
Beriicksichtigung der regional unterschiedlichen Transmissionseigenschaften der Atmo-
sphire bestimmt. Der EinfluB der Wolken, die eine spektrale Verschiebung der einfallenden
Strahlung sowie eine Modifikation des Verhéltnisses von diffuser zu direkter Strahlung

bewirken, wird iiber eine klimatologische Formel berticksichtigt
06 = 260" (1~ Vel D

wobei Qg die Globalstrahlung und Qg die an der Erdoberfliche berechnete abwartsgerich-
tete kurzwellige Strahlung fiir wolkenfreien Himmel sind. N steht fiir den Gesamtbedek-
kungsgrad. Der Koeffizient f,; wird in Abhéngigkeit vom Wolkentyp auf 0,14 fiir hohe und
mittelhohe Bewolkung und 0,67 fiir tiefe Wolken gesetzt.

Im infraroten Spektralbereich wird Schnee als schwarzer Korper behandelt. Die einfallende
langwellige Strahlung wird als Summe der von der wolkenfreien Atmosphiére und der von
den Wolken emittierten Strahlung bestimmt. Fiir wolkenfreie Bedingungen wird die
abwirtsgerichtete Strahlung als Funktion des Wasserdampfdruckes und der Lufttemperatur
berechnet (Idso, 1981). Die von Wolken emittierte Strahlung hiingt von der Temperatur an
der Wolkenbasis, der Emissivitit der Wolken, der Transmissivitit der Atmosphére im Was-
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serdampffenster 8-14 um und dem Wolkengesamtbedeckungsgrad (Kimball et al., 1982) ab.
Fiir die Emissivitit der Wolken wird der Wert 1 fiir tiefe Wolken, 0,75 fiir mittelhohe und
0,50 fiir hohe Wolken angesetzt (Siemer, 1988).

Die turbulenten Fliisse an der Schneeoberfliche werden mittels der Monin-Obukhov’schen
Ahnlichkeitstheorie unter Berticksichtigung der Stabilitét der atmosphérischen Schichtung
bestimmt. Dieser Turbulenzansatz wurde speziell fiir die Bodenschicht, die unteren 100 m
der Atmosphére, entwickelt und verliert seine Giiltigkeit, falls windstille Verhiltnisse vor-
liegen (Stull, 1988). Der turbulente Fluf fiihlbarer Warme Qy, und der turbulente Wasser-
dampffluB My werden als Funktion der vertikalen Differenzen von Temperatur und spezi-

fischer Feuchte approximiert:

Qh=pA-cH-cp-u-(TA—Tsf) (4.8)
MVS . pA'CE'u' (qA_qu) (4.9)

P undc, stellen die Luftdichte bzw. die spezifische Wirmekapazitit der Luft bei konstan-
tem Druck dar. u, T, und q, sind die Windgeschwindigkeit, die Lufttemperatur und die rela-
tive Luftfeuchtigkeit in einer Referenzhohe zg. T ist die Schneeoberfldchentemperatur und
q,r die spezifische Feuchte an der Schneeoberfliche, zu deren Bestimmung der Séttigungs-
wert des Dampfdruckes herangezogen wird. Die Transferkoeffizienten ¢y und cg werden mit
Hilfe von Stabilitatsfunktionen fiir die Atmosphire unter Beriicksichtigung der Rauhigkeiten

der Grenzfliche berechnet.

K K
C,, = . (4.10)
H p (z/zo) —Vy, In (z/zOH) -~V

K K

‘E In (z/zo) 2, In (Z/ZOL) -V e

K ist die von-Karman-Konstante. Thr Wert betrégt 0,41. Die Rauhigkeitslénge der fiihlbaren

Wirme zgy wird relativ zur Rauhigkeitsldnge des Impulsfluf z, parameterisiert. Die Verhilt-

nisse zZgy/zo bzw. fiir die Wasserdampfdiffusion zg; /z, werden nach Andreas (1987) in

Abhingigkeit der Reynolds’schen Reibungszahl R¢ berechnet. Vereinfachend wird von der
Gleichheit dieser Verhltnisse zyy/z, und zq; /z( ausgegangen.
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" 1/exp (0, 125) falls  R.<0,135 _

Zo %o 1/(exp(0, 149 -0, 550-anf)) falls 0,135 <R,<2.5
o oL 1 falls  R,22,5

_exp(O, 317-0, 565 - InR -0, 183 - (lanJZJ f _

(4.12)

Der Rauhigkeitslinge z, iber Schnee wird nach der Ubersichtsdarstellung von Wieringa
(1993) der Wert 104 m zugewiesen.

Die Reynolds’sche Reibungszahl Ry ist wie folgt definiert:

<

K- U 0
R, = : (4.13
fon(z/7p) 1,5-107 )

Die dimensionslosen Stabilititsfunktionen y(z/L), Wx(z/L) und Yy (z/L), mit z als Refe-
renzniveau und L als der Obukhovlinge, werden nach Beljaars und Holtslag (1991) para-

meterisiert.
2. In((1+X2)/2) falls Ry <0
Vi =¥y = (4.14)
" L —(1+a-Ejl’s—b-(g—fj-exp(—d—Ej—efallsR 20
L L d 2 B~
(1+X) (1+Xx2) n
2-ln( j+ln - —(2-arctanX+—)fallsR <0
2 2 2 B (4.15)
» .
{ag. 21 p.[2_€¢]. d4.%20_p.€ >
(“ L) b (L d) exp( d L) 25 falls Rp 20
mita=2/3,b=0,75,c=5,d =0,35,e =bc/d -1 sowie
X=(1-16.z7L) /4 (4.16)

Ry ist die Bulk-Richardson-Zahl. Sie driickt ein StabilitétsmaB der atmosphérischen Bedin-

gungen aus und ist wie folgt definiert

Z
_ 8 R (p _ T (a. -
R, - T (TA T, +0,608-T, (qA qsf)j (4.17)

wobei g die Erdbeschleunigung und zg das Referenzniveau sind.
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Fiir die Bestimmung der GroBen wird ein iteratives Verfahren angewendet. Als Referenz-
hohe wird im Modell 2 m verwendet, da in dieser Hohe die Lufttemperatur und die Luft-
feuchtigkeit gemessen werden. Eine Extrapolation der in 10 m gemessenen Windgeschwin-
digkeit findet mittels eines logarithmischen Windprofils statt, das nach Garratt (1992) fiir
unteren 10 m in jedem Stabilitétsfall eine gute Wiedergabe des tatsdchlichen Windprofils
darstellt.

Der Bodenwirmestrom Q,, wird durch den Vertikalgradienten der Bodentemperatur T}, und
die Wirmeleitfihigkeit des Bodens A, abgeschétzt

(4.18)

Die Warmeleitfahigkeit des Bodens weist eine hohe Schwankungsbreite mit Werten zwi-
schen 0,08 W/(m'K) fiir trockenen Moorboden und 3,35 W/(m'K) fiir Granit auf (Linke und
Baur, 1970). Sie ist sowohl vom Bodentyp als auch vom Fliissigwassergehalt des Bodens
abhéngig. Sind Informationen iiber den Bodentyp und den Bodenzustand nicht verfiigbar,
wird Ay, auf 0,3 W/(m'K) gesetzt. Dieser entspricht den Verhéltnissen von trockenem Sand-
und Lehmbéden (Peixoto und Oort, 1992). Fiir Schnee auf Meer- oder Landeis ist der Wert
der Warmeleitfahigkeit 2,26 W/(m'K).

Zur Festlegung der Niederschlagsart enthélt das Schneedeckenmodell ein Kriterium, das die
Unterscheidung von Schneefall und Regen anhand der Lufttemperatur im 2 m durchfiihrt
(Wilhelm, 1975). Eine Mischungszone, in der beide Niederschlagsarten existieren, wird zwi-
schen -1°C und 4 °C zugelassen. Die Temperatur des Niederschlages wird iiber die Feucht-

temperatur approximiert, wobei als untere Grenze fiir Regen der Wert 0°C fungiert.

4.1.3 Prognostische und diagnostische Gleichungen

In diesem Kapitel werden die Parameterisierungen der schneeinternen Prozesse vorgestellt.
Nach der Erkldrung, wie vom Modell eine Initialschneedecke aufgebaut wird, wird auf die
Losung der Wiarmeleitungsgleichung fiir kalten Schnee, die Simulation der Phaseniiber-
géinge fest/fllissig fiir feuchten Schnee und die Parameterisierung der Alterungsprozesse ein-
gegangen. Es werden im Anschlu3 daran die Berechnung der vertikalen Massenumlagerun-
gen, die latente Wiarmeleitung, die Addition von Niederschlag und die Absorption
kurzwelliger Strahlung innerhalb der Schneedecke beschrieben.
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Der Aufbau einer Initialschneedecke erfolgt, sobald Schneefall zu Neuschneehdhen iiber
3 mm fiihrt. Die Neuschneedichte wird in Abhéngigkeit der Feuchttemperatur nach Ander-
son (1976) bestimmt. Die Schneetemperatur wird durch die Feuchttemperatur approximiert.
Der Fliissigwassergehalt hat einen von Null verschiedenen Wert, falls Mischniederschlag
vorliegt und Regen in die Neuschneedecke eindringen kann. Die Initialschneedecke besteht
aus zwei Schichten. Der jeweilige Gitterpunkt liegt auf der Grenzflache zur Atmosphire
bzw. dem Untergrund. Die Hohe der Schichten wird auf die Halfte der Gesamthdhe gesetzt.

X z = Gesamtschneehthe hg hg>3 mm

p s2=p(Tw) hs2=0' 5 'hs Ts2=Tw

Ps1=P(Ty) hg;=0.5hg Tg1=Ty X

e e 2=

Schichtenanzahl = 2
Lage der Gitterpunkte

Abb. 4.1: Aufbau einer Initialschneedecke im Modell unter Verwendung der atmosphéri-
schen Randbedingungen

Die Temperaturdiffusion innerhalb der Schneedecke wird durch die eindimensionale Formu-
lierung der Fourier’schen Wirmeleitungsgleichung beschrieben.

o or.) 30,
cs Py 5“3 b3 )t (4.19)

Der spezifischen Wirmekapazitit cg wird analog zu Siemer (1988) der Wert 2105 J/(kg'K)
zugewiesen.Die Wirmeleitfdhigkeit von Schnee A, die den Effekt der latenten Wirme
unbertiicksichtigt 148t, wird als quadratische Funktion der Schneedichte p, parameterisiert:
A = ay +b, -2 (4.20)
wobei die Regressionskoeffizienten ay = 0,02 W/(m'’K) und by = 2,510 Wm> K kg2
nach Anderson (1976) gewihlt werden. Die Quellterme der Wiarmeleitungsgleichung stellen
die Energiefliisse zwischen Schneedecke und Atmosphire bzw. dem Boden zuziiglich der
Phasenumwandlungswérmen dar. Das Gleichungssystem der Wérmeleitung wird mit Hilfe
einer foreward-backward Methode gel6st (Richtmyer und Morton, 1967). Der Vorteil dieses
numerischen Verfahrens gegeniiber iterativen Methoden besteht darin, daB3 bei Schneetem-

peraturen um 0° C nur 1 Korrekturschritt (gegeniiber > 10 Iterationen) notwendig ist.
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Schmelzprozesse werden simuliert, falls die Schneetemperatur einen Wert von 273,16 K
besitzt und ein positives Energiebudget errechnet wird. Erstarrungsprozesse werden bertick-
sichtigt, falls Fliissigwasser in kalten Schnee eindringt. Um die Phaseniibergénge massen-
und energieerhaltend zu simulieren, wird eine Transformation zu den Massen der einzelnen
Schneekomponenten (Eismasse mg, Masse an Fliissigwasser myy, Masse an Wasserdampf
my, Luftmasse m,) durchgefiihrt. Die entsprechenden Schemata sind in MassenfluBform

geschrieben.

Im Erstarrungsschema wird die kleinere der folgenden beiden Energiemengen als Phasen-

umwandlungswérme zugelassen:

(1) die Energiemenge, die freigesetzt wird, wenn das gesamte im Schnee vorhandene Fliis-
sigwasser erstarrt: Q; = m,, Lg, wobei Lg= 334'10° J/kg die latente Schmelzwirme ist

(2) die Energiemenge, die benétigt wird, um die Schneetemperatur auf Ty; = 273,16 K zu
erhéhen: Q) = p; by ¢y (Tyy- Ty)

Ist Q; < Q, , so verbleibt der Schnee in der kalten Zustandsklasse. Die Schneetemperatur
steigt durch die freigesetzte Erstarrungswirme an. Die Schneetemperatur nach der Erstar-
rung wird massengemittelt errechnet. Es wird davon ausgegangen, dafl das Fliissigwasser die
Temperatur Ty, besaB. Fiir Q, > Q; wechselt der Schnee seine Zustandsklasse.

Die Simulation der Alterungsprozesse umfaf3t die Parameterisierung der Dichte- und Korn-
dnderung des Schnees durch die Prozesse der Metamorphose (Settling, Kompaktion), die
Anderung der Albedo und eine numerische Komponente, die Art der Schichtenwahl am

Ende jedes Zeitschrittes.

Im Modell wird das Settling durch eine empirische Funktion als relative Dichtednderung
nach Anderson (1976) mit den Koeffizienten ay = 2,810°, b, = 0,04 und pg, = 150 kg/m>
parameterisiert. T ist die Schneetemperatur und p kennzeichnet die Schneedichte. Fiir die
Referenztemperatur Ty wird 273,15 K genutzt

s

= a,-exp(-by (Ty=T,) -exp(~c,,- (p,~p,))  (421)

QJIQJ
1D

1
pS Settling

0 faHs(pS< 150kg/m3j
4.6 - 102 falls (p, = 150kg/m3)

(4.22)
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Fiir feuchten Schnee wird nach Jordan (1991) der Koeffizient ay verdoppelt. Das beschleu-
nigte Wachstum ist auf verschiedene Dampfdriicke tiber Eis und Wasser zurtickzufiihren.

Als weiterer Proze der Metamorphose wird die Kompaktion, die die Modifikation der
Schneematrix durch den Druck dariibergelagerter Schneemasse bezeichnet, simuliert. Dieser
Alterungsprozel3 wird wie das Settling tiber die Anderungen der relativen Schneedichte aus-
gedriickt (Anderson, 1976), wobei g = 9.81 m's™ die Erdbeschleunigung und T mit wie-

derum 273,15 K die Referenztemperatur darstellen.

h
1 9P, ay :
0 ot B mp: dh 4.23
P, 0f by~ exp (e (Tg=T,)) -exp (dg-py) {ps *29

Kompaktion

Die Koeffizienten werden mit den Werten ag = 10”7, bg = 3,7, cx = 0,081 und dg = 0,021
belegt. h, ist die Schneehdhe und py stellt die Schneedichte dar.

Die Albedo wird ungeachtet ihrer starken spektralen Abhéngigkeit (Wiscombe und Warren,
1980) als integrale GroBe parameterisiert. Fiir einen wolkenfreien Himmel und der Sonne in
der Zenitposition wird die Albedo a,y durch eine lineare Zeitfunktion nach Gray und Landine
(1987) beschrieben:

o) =a(@-1) +aa—Ar (4.24)

Fiir den Anstiegskoeffizienten a, werden -0,006/d fiir Schnee ohne Flissigwasser und
-0,071/d fiir schmelzende Schneedecken mit einer Hohe unterhalb von 25 cm gewihit (Gray
und Landine, 1987). At ist der Modellzeitschritt in Tagen. Fiir hohe Schneedecken (hg groBer
oder gleich 25 cm) wird fiir die Schmelzperiode ein exponentieller Ansatz (Verseghy, 1991)

verwendet:
o(t) =0,5+ (a(t—1)-0,5) -exp (-(0,24-A1)) (4.25)

Die Modifikation der Albedo durch Wolken und die Sonnenhohe wird durch eine von Siemer
(1988) entwickelte Formel durchgefiihrt:

c

6, = 0+ (1-0g) 03+ ( N2+ (1+Cy-N2) -exp( 1- (1-sin(e))? ) 426)

wobei N der Wolkenbedeckungsgrad ist. Der Koeffizient C, wird mit -1,3 belegt und e, ist
der kleinere der Werte 7/3 und ¢, wobei ¢ der Sonnenhdhe in rad ist, zugewiesen. Die Albedo

erhoht sich um 0,1 pro cm Neuschnee bis zu einem Wert von maximal 0,85.
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Die Prozedur der Schichtenwahl wird wie folgt durchgefiihrt: Am Ende jeden Zeitschrittes
wird die Schneedecke nach zwei Kriterien analysiert. Die erste Abfrage ermittelt, ob eine
Schneeschicht die minimale Schneehdhe von 3 mm unterschreitet. Ist dies der Fall, so wird
sie der liber ihr lagernden Schicht zugeschlagen. Fiir die Grenzschichten wird gefordert, daf3
sie mindestens eine Dicke von 3 mm besitzen. Ist die Gesamtschneehséhe kleiner als 2 cm,
so wird davon ausgegangen, da3 die Schneedecke vertikal homogen ist. Massengemittelt
werden die Schneevariablen bestimmt und die Schneedecke analog zur Initialschneedecke
aus zwei Schichten mit den Gitterpunkten auf den Grenzflichen aufgebaut. Das zweite Kri-
tertum wurde eingefiihrt, um eine unnétig hohe Anzahl von Schneeschichten zu vermeiden.
Ist die Temperaturdifferenz zwischen zwei benachbarten Schichten kleiner als 3 K und geho-
ren sie einer Schneeart an (d.h. entweder kalter Schnee, feuchter Schnee oder Eisschichten),
dann werden sie zusammengefalit, sofern die Dichtedifferenz kleiner als 150 kg/m3 ist. Von
dem Prozefl ausgenommen sind die Grenzschichten der Schneedecke.

Die Massenfliisse der vertikalen Wasserdampfdiffusion konnen mit Hilfe des Fick’schen
Diffusionsgesetzes berechnet werden.
oM ov oT. dv
_"=_iD._s ____iD._s.__s (4.27)
0z dz\_ 9z dz dz dT,
Der Diffusionskoeffizient D wird als Funktion der Schneetemperatur T und dem

atmosphérischen Bodendruck p, dargestellt (Anderson, 1976):

T \n
D Do.p_A.[_sJ g (4.28)
py T

po betrigt 10° Pa, T wird der Wert 273,15 K zugewiesen und np wird auf 14 gesetzt. Dy ist
der Diffusionskoeffizient unter den Standardbedingungen (T, py). Sein Wert wird mit
910 m6'kg'1's'1 angegeben.

Der Niederschlag beeinfluBit sowohl die Massen- als auch die Energiebilanz der Schnee-
decke. Schneefall fiihrt zu einer Neuschneeschicht, falls die Neuschneehthe 3 mm iiber-
steigt. Anderenfalls wird der Neuschnee der obersten Schicht zugerechnet und die Schicht-
parameter massengemittelt aus dem Neuschnee und der alten Oberfléchenschicht berechnet.
Die Neuschneedichte wird nach Anderson (1976) als Funktion der Feuchttemperatur param-
eterisiert und die Schneetemperatur durch die Feuchttemperatur approximiert.

Das Eindringen von Regenwasser in kalten Schnee fiihrt unmittelbar zu Erstarrungsprozes-
sen. Die Schneetemperatur wird infolge der latenten Energiezufuhr erhdht. In feuchtem

Schnee wird das Regenwasser bis zum Erreichen des Retentionsvermdgens gespeichert.
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Nach der Uberschreitung des Retentionsvermdgens transmittiert Fliissigwasser in tiefere
Schichten. Bei vollstindiger Sattigung von Schneedecke und Boden tritt ein Abfluf3 auf.

Die Absorption und Streuung von kurzwelliger Strahlung innerhalb der Schneedecke, die zu
einer exponentiellen Reduktion der in eine Schneetiefe z eindringenden Solarstrahlung
(Dunkle und Bevans, 1956) fiihrt, wird schichtenweise abgeschétzt. Der Extinktionskoeffi-
zient y wird nach Bohren und Barkstrom (1974) als Funktion der Schneedichte pg:

Ps

Y= ay
Y Jby e, pd)

mit a, = 3,810, b, = 1,6 10" und ¢, = 1,1 10""* berechnet.

(4.29)

Im Anhang I ist der Programmablaufplan des Schneedeckenmodells schematisch dargestellt.
In den nachfolgenden Kapiteln wird das hier beschriebene Modell als Grundversion bezeich-
net. Lokal abhingige Parameter (z. B. Bodenleitfihigkeit) und abweichende Parameterisie-

rungen werden bei der Beschreibung der Simulationsergebnisse angegeben.
4.2 Verifikation

Die Verifikation des Schneedeckenmodells wird anhand verschiedener Parameter (Schnee-
hohe, Wasserfquivalent, Oberfléchentemperatur der Schneedecke, Schneealbedo, Abfluf})
durchgefiihrt. Sehr detailliert werden die Ergebnisse der alpinen MeBstation Col de Porte
vorgestellt, fiir die ein umfassender Datensatz existiert und ein Vergleich mit den Resultaten
anderer Schneedeckenmodelle (CROCUS, ISBA) mdglich ist. Der hierbei betrachtete
Datensatz erstreckt sich tiber die Schneedeckenperiode 1988/89. Dartiber hinaus wird in die-
sem Kapitel auf Simulationen eingegangen, in denen die Anwendbarkeit des Schneedecken-
modells in verschiedenen klimatischen Regionen getestet wird. Anhand von Beobachtungs-
daten synoptischer Stationen wird die Schneedeckenmodellierung der Jahre 1986 bis 1990
analysiert. Zur Verifikation der Schneedeckenentwicklung wird die Schneehthe genutzt,
deren MeBwerte in tiglichen Abstéinden vorliegen. Die folgenden Kapitel konzentrieren sich
auf die Ergebnisse von vier Stationen, die jeweils einen Typ der saisonalen Schneedecke ver-
korpern (Abb. 4.2). Anhand der Station Svalbard Lufthavn werden die Spezifiken der pola-
ren Schneedecke und deren Modellierung untersucht. Die finnische Station Sodankyld weist
den "klassischen" Fall des jihrlichen Schneedeckenverlaufs mit eindeutig abgegrenzten Pha-
sen der Akkumulation, Metamorphose und Ablation auf und ist fiir hohe Schneedecken der
Festlandsgebiete nordlich von 60°N typisch. Die Station Gander (Neufundland) unterliegt

dem EinfluB maritimer Luftmassen der mittleren Breiten. Fliissigwasser kann wéhrend des
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gesamten Winterhalbjahres die Schneedeckenentwicklung beeinflussen. Am Beispiel der
vierten Station Zugspitze, die sich im deutschen Alpenraum befindet, werden die Besonder-
heiten der Schneedeckenmodellierung auf Gebirgsgipfeln aufgezeigt.

Svalbard

Spitzbergen
135° W Sp g- ) 135°E

éz’ . 3 3 -\‘R‘m
N J%E? ‘ I \‘:\7 Sodankyli

" 1~ (Finnland)

Gander \ \ \ § NV N |
(Neufundland) |\ % 73 “Segwe VAN,
—_— N | ) o /
S e LN 7 I\ Zugspitze
A s (Deutschland)
\____HH‘E- ‘ /-’_./,
45° W I 45°E

Col de Porte (Frankreich)

Abb. 4.2: MeBstationen, von denen Datensitze zur Verifikation des Schneedeckenmodells
analysiert wurden.

4.2.1 Modellphysik (Col de Porte)

Die Station Col de Porte (45°N, 6°E, 1320 m) befindet sich in den franzdsischen Alpen und
verfiigt im Winter liber eine geschlossene Schneedecke mit maximalen Hohen zwischen
0,80 m bis 1,50 m. Das Meffeld zeichnet sich durch Grasbewuchs und lehmigen Boden aus.
Es wird von einzelnen relativ hohen Bdumen umgeben. Die Ergebnisse, die in dieser Arbeit
vorgestellt werden, betreffen das Zeitintervall 17. Dezember 1988 bis 8. Mai 1989. Die
Schneedeckenentwicklung dieses Winters 14t sich wie folgt charakterisieren: Die Akkumu-
lationsperiode beginnt Ende November und setzt sich bis Mitte Dezember fort. Es schlieBt
sich eine bis zum Friihjahr andauernde Alterungsphase an, die von zahlreichen Schneefall-
ereignissen begleitet wurde. Eine langere Schmelzperiode tritt im Mérz auf. Im April werden
nochmals heftige Schneeniederschlige registriert. In die Schneedecke eindringender Regen
fithrt zum mehrfachen Durchlaufen von Schmelz- und Erstarrungszyklen. Das Ablation-

sende ist Anfang Mai.
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Die atmosphérischen Randbedingungen (Tab. 4.4) sind stiindlich gegeben. Die Globalstrah-
lung und die abwirtsgerichtete langwellige Strahlung an der Schneeoberfliche stehen
zusitzlich als MeBwerte zur Verfiigung. Durch separate Messung der Regen- und Schnee-
fallmengen ist die Art des Niederschlages zu jedem MeBtermin bekannt. Dies ermdoglicht ein
Ausschalten der relativ groBen Fehler, die durch eine fehlerhafte Wahl des Phasenzustandes
hervorgerufen werden kdnnen. An die Niederschlagsmessungen wurde eine Korrektur ange-
bracht. Fiir Regen wurden die Niederschlagssummen um 15% erhoht. Der potentielle Fehler
fiir Schneefall wurde mit 25% angesetzt. Luftdruckmessungen finden in Col de Porte nicht
statt. Fiir die Simulationen wurde der mittlere Verhiltnisse représentierende Luftdruck
870 hPa gewéhlt (Brun, 1994 personliche Mitteilung).

Als Vergleichsdaten der Modellergebnisse existieren stiindliche Werte der Schneehthe
(Ultrasonic), des Abflusses (5 mz-Lysimeter) und der Oberflichentemperatur (hemisphéri-
sches Pyranometer). Die Schneehdhe wurde zusétzlich einmal wochentlich mit einem
Schneekissen bestimmt. Die Differenzen der Beobachtungswerte der Schneehéhe sind durch
die iiber den Winter andauernde Kompaktion der unter dem Schnee vorhandenen Grasvege-
tation, lokal unterschiedliche Akkumulationsraten infolge horizontaler Umlagerungen sowie
MepRfehler verursacht. In wdchentlichen Absténden liegen desweiteren Messungen des Was-
serdquivalents des Schnees und der inneren Profile von Temperatur, Dichte und Fliissigwas-

ser des Schnees vor. Albedomessungen fanden einmal tdglich statt.

Fiir den Wirmeiibergangskoeffizienten an der Grenzschicht von Schneedecke und Boden
wird der Wert fiir Luft (0,0242 W/m'K) verwendet, da bei der Akkumulation von Schnee auf
niedrigen Pflanzen zwischen Schneedecke und Boden eine Luftschicht eingeschlossen wird.
Die Wirmeleitfihigkeit des Bodens und die Wérmekapazitét des Bodens pro Volumenein-
heit werden auf 0,42 W/(m’K) bzw. 2,4-10° J/(m3K) gesetzt (Linke und Baur, 1970). Fiir die
Neuschneealbedo wird der Wert 0,8 gewihlt. Es erwies sich als gilinstig, mit einem Emissi-
onsvermdgen von 0,9 zu rechnen. Der fiir Schnee relativ tiefe Wert ist einerseits durch den
Strahlungsaustausch mit der Umgebung (Nadeln, Zweige und Verunreinigungen der
Schneeoberfliche, Berge) verursacht, anderseits durch die numerische Aneinanderreihung
von Prozessen bedingt, die gleichzeitig ablaufen. Das Schneedeckenmodell addiert zuerst
Schneefall und berechnet mit der Niederschlagstemperatur als Temperatur der Schneeober-
fliche die Energiefliisse an der Grenzfliche zwischen Schneedecke und Atmosphére.
Niederschlag fillt jedoch im Laufe des gesamten Zeitschrittes. Da die Temperatur von Neu-
schnee, die durch die Feuchttemperatur approximiert, in fast allen Fillen die Schneeoberfli-
chentemperatur des vorherigen Zeitschrittes iiberschreitet, wird die langwellige Ausstrah-

lung mit einem Emissionsvermdgen von 0,96 (Linke und Baur, 1970) tiberschitzt.

52



Die Ergebnisse der Schneehthe und des Wasserdquivalents sind in Abb. 4.3 dargestellt. Fiir
die Schneehdhe wird eine gute Ubereinstimmung von beobachteten und simulierten Werten
erzielt. Die Abweichungen zu den Mef3werten liegen unterhalb der Differenz der zwei Beob-
achtungen. In der Zeitperiode Anfang Januar bis Anfang Mai gleicht der simulierte Schnee-
hohenverlauf mit einer groBen Genauigkeit den Messungen des Schneesensors. Mit dem
Einsetzen von Schmelzprozessen treten zwischen diesen Kurven Differenzen im Bereich
von 10 cm bis 20 cm auf. Der Schneehthenverlauf wird zwar duBerst detailliert, jedoch von
Anfang Mirz bis Mai parallel verschoben, wiedergegeben. Wahrend in den ersten Monaten
die simulierten Schneehdhen unterhalb der Messungen des Schneekissens liegen, stimmen
von Anfang Marz bis Mitte April diese Werte iiberein. Das Wasserdquivalent der Schneed-
ecke wird vom Modell relativ prézise bestimmt. Ein Trend besteht darin, daB die Simulatio-
nen generell tiefere Werte aufweisen als die Profilmessungen. Die grofiten Abweichungen
wachsen von -10 mm bis -20 mm im Zeitraum Dezember bis Mitte April auf -50 mm in der
Ablationsperiode an. In der Ablationsperiode werden sowohl das Wasseréquivalent als auch
die Schneehthe vom Modell stirker reduziert als in den Beobachtungen. Dieses Verhalten
1483t darauf schlieBen, dal Fehler entweder in den Phasenumwandlungsraten des Wassers

auftreten oder dafl das Speichervermoégen unterschétzt wird.

Schneehéhe in m Wasseréquivalent in m

L4 T e sor ' ] 04 = Profilmessungen

«—— Schneekissen 03 ¢
1.0 —— Modell
06 | N 02 |
02t 0.1 ¢

{1

-0.2 0.0 —

Jan Feb Mar Apr Mai Jan Feb Mar Apr Mai

Abb. 4.3 : MefBwerte und Simulationsergebnisse von Schneehdhe und Wasserdquivalent
fiir Col de Porte im Zeitintervall 17.12.1988 bis 8.5.1989.

Die Abfluldaten, die als Tagessumme gegeben sind, bestitigen die Vermutung, daB die Fliis-
sigwasserproduktion und/oder Speicherung vom Modell nicht addquat wiedergegeben wer-
den (Abb. 4.4). Von Dezember bis Mitte Mérz sowie im April wird vom Modell der Abflu3
tiberschétzt. Durch Sensitivititsstudien wurden der EinfluB der Fliissigwassertransmissionen
und die Auswirkungen einer erhohten Wasserspeicherfahigkeit von feuchtem Schnee ana-
lysiert. Eine gute Ubereinstimmung mit den Beobachtungsdaten wird erreicht, wenn die
Speicherfahigkeit fiir feuchten Schnee in Abhéngigkeit der Dichte gesetzt wird und auf 10%
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fiir Schneedichten tiber 200 kg/m?, 20% fiir Dichten iiber 300 kg/m> und 30% fiir Dichten
tiber 400 kg/m3 ansteigt.

Abflufl in mm

50 ¢ : . 1 1
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20 ¢
10 | SV APITAR Y RIE :

- 1 O b 1 i | | 1
Jan Feb Mar Apr Mai

Abb.4.4: MeBwerte und Simulationsergebnisse der Tagessummen des Abflusses fiir Col de
Porte wihrend des Zeitraumes 17.Dezember 1988 bis 8.Mai 1989.

Die Abweichungen, die in den Tagemittelwerten zwischen der gemessenen und simulierten
Schneeoberflichentemperatur (Abb. 4.5) auftreten, sind bis Ende Februar duBerst gering. Sie
betragen maximal zwischen 1 K und 2 K. GroBere Differenzen von 4 K bis 8 K und eine
unterschitzte Variabilitit im Temperaturverlauf treten ab Ende Februar auf.
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Abb. 4.5: Gemessene und simulierte Tagesmittelwerte der Schneeoberfldchentemperatur
fiir die MeBstation Col de Porte im Zeitintervall 8.1.1989 bis 8.5.1989.

Die Tagesmitteltemperaturen des Modells liegen in der Zeit von Mérz bis Mai stets oberhalb
der beobachteten Werte. Da dieser Fehler im Frithjahr im Zusammenhang mit Fliissigwasser
auftritt, wird moglicherweise die Oberfliche der Schneedecke zu feucht modelliert. Eine
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Fehlerquelle dafiir kann wiederum in der Fliissigwassertransmission gesehen werden. Dar-
liber hinaus kénnen Fehlabschitzungen der turbulenten Fliisse iiber feuchtem Schnee fiir das
simulierte Temperaturverhalten verantwortlich sein. Ein weiterer Fehlerkandidat kénnte in
der Anderung der Schneealbedo beim Auftreten von Fliissigwasser gesehen werden. Die
simulierten Werte der Schneealbedo (Abb. 4.6) stimmen jedoch wihrend der gesamten
Schneedeckenentwicklung sehr gut mit den MeBdaten iiberein. Die Phasen der Alterung
trockenen und feuchten Schnees werden vom Modell gut reproduziert.

Schneealbedo

1.0 T T T T I =i
0.8 | i r\ \N NN\‘
0.6 \x[ \
0.4 | ---- Beobachtungen ‘
i —— Modell
0.2 1 1 1 1 I
Jan Feb Mar Apr Mai

Abb. 4.6: Gemessene und simulierte Werte der Schneealbedo fiir Col de Porte im Zeit-
raum 17.12.1988-8.5.1989,

Unterschétzt werden allerdings die hohen Werte der Albedo nach Neuschneefall, da im
Modell der Maximalwert der Albedo auf 0,8 gesetzt wird. Dies erwies sich als notwendig,
um den mittleren Wert der Albedo richtig zu simulieren. Hohere Werte fiir eine maximal
mogliche Neuschneealbedo fiihren zu einer Parallelverschiebung der Albedokurve. Auswir-
kungen auf die Schneehohe, das Wasserdquivalent und die Oberflichentemperatur des
Schnees traten dadurch jedoch nicht auf. Eine verbesserte Beschreibung der Albedo kdnnte
mit einem exponentiellen Alterungsverhalten fiir kalten Schnee erzielt werden. In den ersten
Tagen nach Neuschneefillen bewirken die Prozesse der destruktiven Metamorphose eine
rapide Anderung der Struktur der Oberfliche, die die Albedo stark beeinfluBt. Schneekri-
stalle fiihren zu einer diffusen Schneeoberflache und besitzen Reflexionsflichen in die ver-
schiedensten Richtungen. Die Umwandlung der bizarren Oberfliche in Kugeloberflichen
reduziert die Albedo stérker als die nachfolgenden Alterungsprozesse.

Insgesamt zeigen die Simulationen, dafl das Modell die Schneephysik fiir alpine Regionen
mit einer geschlossenen tiefen Schneedecke zuverlissig beschreibt. Schneehhe und Was-
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seriquivalent weichen nur am Beginn der Ablationsperiode von den Beobachtungen ab. Die-
ses Defizit ist mit groBer Wahrscheinlichkeit durch Fehler in der Fliissigwasserabschitzung
bedingt. Die Moglichkeit der fehlerhaften Bestimmung der turbulenten Fliisse, die als ein-
zige GroBen der Energiebilanz nicht verifiziert werden konnten, kann nicht ausgeschlossen
werden. Die Modellergebnisse der Oberflichentemperatur der Schneedecke und der Albedo
stimmen sehr gut mit den Messungen iiberein, obwohl die Variabilitit dieser Schneeparame-

ter etwas unterschitzt wird.

Zur Bewertung werden die erzielten Resultate den Simulationsergebnissen anderer Schnee-
deckenmodelle gegeniibergestellt. Beziiglich des Datensatzes von Col de Porte ist ein Ver-
gleich mit dem Mehrschichtenmodell CROCUS (Brun et al., 1992) und dem Schneedecken-
modell des Bodenschemas ISBA1 (Douville et al., 1995) moglich. Das Modell CROCUS
wird operationell fiir die Lawinenvorhersage genutzt und ist auf eine prizise Simulation
interner Schneeprozesse ausgerichtet. Im Vergleich zu dem im Rahmen dieser Arbeit gete-
steten Modell berechnet CROCUS die Prozesse der Fliissigwassertransmission. Die Vor-
ginge der Metamorphose werden auf mikrophysikalischer Basis bestimmt und die Albedo
als Funktion der KorngroBe und der Struktur der Schneekristalle parameterisiert. Das Boden-
schema ISBA1 stellt die Schneedecke in einer stark vereinfachten Form dar. ISBA1 ist in das
Klimamodell ARPEGE des franzdsischen Wetterdienstes METEO-FRANCE implementiert
und betrachtet die Schneedecke als eine Schicht. Die von der Vertikalstruktur der Schnee-
decke abhingigen Prozesse wie Wirmeleitung und interne Massenumlagerungen sowie die

Alterungsprozesse werden parameterisiert. Fliissigwasser wird génzlich vernachldssigt.

Die von den Modellen abgeschitzten Schneehdhen und Albedowerte sind in guter Uberein-
stimmung. Die Schneehohe aller drei Modelle liegt zwischen den Messungen des Schneekis-
sens und den Beobachtungswerten des Schneesensors. Die zeitliche Entwicklung wird sehr
dhnlich simuliert. Die Ergebnisse fiir die Schneealbedo sind nur in Douville et al. (1995)
angegeben. Die Unterschiede zwischen den ISBA1 und dem in Kap.4.1 beschriebenen
Modell sind #uBerst gering. Dies ist darauf zuriickzufiihren, da die Parameterisierung der
Schneealbedo in ISBA1 in dhnlicher Weise (linearer Ansatz fiir Temperaturen unterhalb des
Gefrierpunktes und exponentielle Anderung der Albedo in der Schmelzperiode) durch-
gefithrt wird. Die Oberflichentemperatur der Schneedecke weist sowohl in CROCUS als
auch in ISBA1 einen kalten Bias auf. Dieser betréigt in den Tagesmittelwerten -2 K bis -5 K
und wichst mit sinkender Temperatur an. Durch das hier vorgestellte Modell hingegen wer-
den die tiefen Schneetemperaturen sehr gut reproduziert. Abweichungen treten im Frithjahr
auf, in denen die negativen Temperaturen nicht simuliert werden. Auswertungen fiir das
Wasseriiquivalent sind weder in Brun et al. (1992) noch in Douville et al. (1995) dargestellt.
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4.2.2 Arktische Station (Svalbard Lufthavn)

Das Klima dieser auf Spitzbergen (78,3° N, 15,5° E, 30 m) gelegenen Station wird durch
kalte trockene Luftmassen und kleine Sonnenwinkel bestimmt. Polarnachtbedingungen exi-
stieren von Mitte November bis Anfang Mairz. Die Tagesmitteltemperaturen betragen von
Dezember bis Mérz -12° C bis -15° C, steigen im Verlauf des Friihjahrs auf 0° C an und errei-
chen wihrend der Polartage mit 5°C bis 7 °C ihr Maximum. Die jéhrlichen Minima bewegen
sich im Bereich von -30° C bis -40° C. Kurzzeitig konnen Warmlufteinbriiche auch in der
kalten Jahreszeit zu Lufttemperaturen um den Gefrierpunkt fithren. Infolge des geringen
Wasserdampfgehaltes der Luft fallt die jahrliche Niederschlagssumme spérlich aus. Die
mittlere Niederschlagsrate betrégt fiir 1931-60 180 mm/a. Im Winterhalbjahr tritt Nieder-
schlag ausschlieBlich in fester Form auf. Die Windgeschwindigkeit kann Werte zwischen
35 m/s und 40 m/s erreichen.

Die geringe Niederschlagsmenge ruft relativ flache Schneedecken mit maximalen Hohen
zwischen 30 cm und 50 cm hervor. Aufgrund der tiefen Temperaturen ist die arktische
Schneedecke wihrend des gesamten Winters ohne Fliissigwasser. Das Vorkommen von
Schmelzprozessen ist auf die Zeitperiode April bis Juni begrenzt. Da Neuschneefélle relativ
selten sind, werden die Eigenschaften der Schneeoberflache vorrangig durch die Alterungs-
prozesse bestimmt. Durch die niedrigen arktischen Sonnenstinde wird die Abhéngigkeit der
Albedo vom Einfallswinkel der Strahlung relevant. Die Folge ist ein Anstieg der Albedo. In
den Morgen- und Abendstunden kann die Albedo Werte zwischen 0,90 und 0,95 annehmen.
Durch die Polarnachtbedingungen werden die solaren Einfllisse von November bis Marz
ausgeschaltet. Im verbleibenden Zeitraum der Schneedeckenperiode (Mérz bis Juni) beein-
fluBt der integrale Effekt der wahrend des Winters ablaufenden Alterung, der den Wert der

Albedo im wesentlichen bestimmt, entscheidend die Intensitét der Ablationsprozesse.

Der Schneedeckenverlauf an der Station Svalbard Lufthavn (Abb. 4.7) wird vom Modell im
allgemeinen gut wiedergeben. Als duflerst positiv ist zu bewerten, dal das Ende der Abla-
tionsperiode mit groBer Genauigkeit festlegt wird und dal das Modell sogar bei flachen
Schneedecken (mit H6hen unterhalb von 25 cm) zufriedenstellende Resultate erzielt. Fir
1986/87 und 1987/88 treten groBere Abweichungen zu den Beobachtungen wihrend der
sekundédren Akkumulationsphase im Mérz bzw. Februar mit Werten zwischen -10 cm und
-20 cm auf. Fir 1988/89 sind erwéhnenswerte Differenzen zwischen Simulation und Beob-
achtungswerten nur im April zu verzeichnen. Die Reduktion der Schneehohe wird zu diesem

Termin zwar zeitgleich simuliert, f#llt aber in den Simulationen um ca. 5 cm zu gering aus.
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Abb. 4.7: Beobachtete und simulierte Schneehdhe an der Station Svalbard
Lufthavn (Spitzbergen) fiir 1986-90.
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Fiir 1989/90 wird die Schneehdhe von Mitte November bis zum Ablationsende um S cm bis
10 cm tiberschétzt. Der Anstieg der Schneehdhe im zweiten Drittel des Aprils kann aus den
Niederschlagsdaten nicht nachvollzogen werden. So liegt die Vermutung nahe, daB entweder
ein Dateniibertragungsfehler auftrat oder das Anwachsen der Schneedecke durch Schneever-

wehungen bedingt war.

Eine wesentliche Ursache fiir die Abweichungen der Jahre 1986/87 und 1987/88 ist im Mef3-
fehler der Niederschlagdaten zu sehen. Schneefallmessungen konnen bei hohen Windge-
schwindigkeiten und damit verbundenen starken Turbulenzen am MefBgerit einen Fehler von
10% bis 50% (und dariiber) besitzen. Aus Sensitivitatsstudien wurde ersichtlich, daB das
Schneehoéhendefizit in den Simulationen fiir Svalbard Lufthavn verschwindet, wenn ein Feh-
ler der Niederschlagsmessungen von 25% zugrundegelegt wird. Auf Spitzbergen werden
zusétzlich zum Niederschlag starke Beeinflussungen der Gesamtschneehéhe und der lokalen
Zuwachsraten durch Schneeverwehungen hervorgerufen. Diese Prozesse fiihren sowohl zu
einer Erh6hung als auch einer Verringerung der Schneehthe und konnen als Erklarung fiir
die qualitativ unterschiedlichen Ergebnisse der Jahre 1986-89 und 1989/90 angesehen wer-
den. Mit den hohen Windgeschwindigkeiten auf Spitzbergen sind neben Schneeverwehun-
gen weitere Prozesse verbunden, die vom Modell nicht berticksichtigt werden. Die feinen
Strukturen der Schneekristalle werden durch den Wind abgeschliffen, wodurch eine kom-
paktere Ablagerung hervorgerufen wird. Eine zusétzliche Form der Metamorphose des
Schnees, die Windkompaktion, tritt auf. Durch sie wird die Schneedecke stark verdichtet.

Die Simulation der turbulenten Fliisse ist fiir die arktische Region mit Schwierigkeiten ver-
bunden. Massentransporte, die in Form der Schneeverwehungen stattfinden, verringern die
turbulenten Bewegungen (Warmser und Lykossov, 1995). Bei sehr stabilen Verhéltnissen
bildet sich eine lokale Grenzschicht aus. Diese bewirkt, da bei Warmluftadvektion eine
kalte Isolationsschicht iber dem Schnee verweilt, die einen effektiven turbulenten Aus-
tausch von Masse und Energie zwischen der Schneedecke und der Atmosphére verhindert

(Morris, 1989). Beide Phanomene sind numerisch schwer erfaf3bar.

Aussagen zur Wirmeleitfahigkeit des Bodens und Messungen der Bodentemperatur sind im
Beobachtungsdatensatz nicht gegeben. Fiir die Simulation der Schneehthe von Svalbard
Lufthavn wurde die Sensitivitit der Schneedeckenentwicklung auf verschiedene Ansitze
getestet. Als giinstig zeigte sich die Annahme, da3 die Bodentemperatur in 5 cm Tiefe gleich
der Temperatur der untersten Schneeschicht des vorhergehenden Zeitschrittes ist. Fiir das
Jahr 1988/89 konnte durch ein VergroBern der Warmeleitfihigkeit von 0,3 W/(m'’K) auf
0,6 W/(m’K) auch in der Ablationsphase die Schneedecke gut reproduziert werden.
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4.2.3 Finnische Station (Sodankyla)

Tiefe Temperaturen und hiufige Schneefille beherrschen im Winterhalbjahr das Klima in
Sodankyli (67,4° N, 26,7° E, 180 m). Die jéhrlichen Extremwerte der Lufttemperatur liegen
im Bereich von -30° C bis -40° C. Winterliche Warmlufteinbriiche weisen immer Tempera-
turen deutlich unterhalb von 0° C auf. Die durchschnittliche Niederschlagsrate betrigt fiir
die Periode 1931-60 500 mm/a. Von November bis Januar tritt der gesamte Niederschlag als
Schneefall auf. Im Mittel sind in diesem Zeitintervall an 2 von 3 Tagen Niederschlagsereig-
nisse zu verzeichnen. Die Spitzenwerte pro Niederschlagsereignis liegen bei 6 mm bis 8 mm
Wassersiquivalent, was Neuschneehdhen zwischen 12 cm und 15 cm entspricht. In

Sodankyl4 treten Polarnachtbedingungen von Ende November bis Mitte Januar auf.

In Sodankyld existiert von November bis April/Mai eine geschlossene Schneedecke. Die
maximalen Hohen zwischen 70 cm und 95 cm werden zwischen Februar und April erreicht.
Polarnachtbedingungen und tiefe Temperaturen bedingen, daB Fliissigwasser nur im Friih-
jahr vorhanden ist. Die Schneealbedo nimmt infolge der Niederschlagshéufigkeit und der
geringen Luftverschmutzung dieser Region iiber lingere Zeit sehr hohe Werte an. Die Simu-

lationen wurden deshalb mit einer auf -0,001/d reduzierten Alterungsrate durchgefiihrt.

Abgesehen von einem in allen betrachteten Jahren simulierten Schneehdhendefizit ist eine
hervorragende Ubereinstimmung von gemessenen und modellierten Werten der Schneehdhe
zu verzeichnen (Abb. 4.8). Die Schneedeckenentwicklung kann bis ins Detail sehr gut
reproduziert werden. Die Abweichungen zwischen Simulationsergebnissen und Beobach-
tungswerten wachsen mit fortschreitender Akkumulation an und erreichen zwischen Februar
und dem Ablationsende mit -10 cm bis -20 cm ihre groBten Absolutwerte. Als Hauptfehler-
quelle ist der MeBfehler des Schneefalls anzusehen. Da der Fehler der Schneehdhenberech-
nung systematisch ist und zeitlich akkumuliert wird, ist nicht davon auszugehen, daf3 late-
rale Transportprozesse stark dazu beitragen. Die Alterungsprozesse beschrénken sich tiber
die Herbst- und Wintermonate auf die trockene Form, die im Vergleich zur Schmelzmeta-
morphose und dem KomngréBenwachstum in feuchtem Schnee von Modellen gut reprodu-
ziert werden kann (Anderson, 1976). In Abb. 4.9 sind vergleichend zu den Simulationser-
gebnissen Abschitzungen der Schneehdhe dargestellt, in denen ein Niederschlagsfehler von
20% angenommen wird. Die Differenzen zwischen Modellergebnissen und Beobachtungen
werden fiir 1987/88 und 1988/89 auf sehr kleine Werte (maximal 2 cm bis 5 cm) reduziert.
Die Abweichungen werden 1989/90 zwar auch verringert, jedoch beschreibt die erzielte
Anderung nur die Hilfte des Fehlers. Fiir 1986/87 wird durch die Niederschlagskorrektur bis
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Abb. 4.8: Beobachtete und simulierte Schneehdhe der finnischen Station

Sodankyla fiir 1986-90.
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Abb. 4.9: Simulation der Schneehohe in Sodankyli fiir 1986-90 mit einer Korrektur des
MeBfehlers der Niederschlagsmenge. Dargestellt sind die Beobachtungen der
Schneehdhe und Modellergebnisse mit unkorrigierten Niederschlagssummen
und der Beriicksichtigung eines Meffehlers von 20%.
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Ende Mirz eine #uBerst gute Ubereinstimmung erreicht. Der simulierte Abfall der Schnee-
hohe Ende Mirz ist in den Beobachtungen nicht vorhanden ist. Dieses Verhalten 146t auf
weitere Fehlerquellen schlieBen. Fiir den erwahnten Fall liegt eine Fehleinschitzung der Nie-
derschlagsart des am 30. Mérz 1986 bei einer Lufttemperatur von 1° C gefallenen Nieder-
schlages vor. Dariiber hinaus koénnen eine zu hoch angesetzte Neuschneedichte und eine
fJberschéitzung der Verdunstungsfliisse einen Teil der Abweichungen hervorrufen. Werden
die Simulationen mit dem Turbulenzschema nach Louis (1979) durchgefiihrt, weist die
Schneehohe systematisch hohere Werte auf, wodurch gleichfalls eine verbesserte Uberein-
stimmung mit den Beobachtungen erreicht wird. Fiir 1989/90 wird dadurch der Simulations-
fehler auf weniger als 10 cm reduziert. Der Effekt in der Schneehohe, der durch die Verwen-
dung unterschiedlicher Parametersierungsansatze fiir die turbulenten Fliisse erzielt wird,

liegt in der Grofenordnung der Niederschlagskorrektur von 20%.

4.2.4 Station der mittleren Breiten (Gander)

Das Klima der mittleren Breiten ist durch Zyklonentétigkeit und den EinfluB3 von zwischen-
gelagerten Hochdruckgebieten geprigt. Die winterlichen Temperaturen betragen in Gander
(49,0° N, 54,6° W, 150 m) im Mittel zwischen -7°C bis 10°C und liegen in Extremfillen
zwischen -20° C bis -25° C bzw. 15° C bis 20° C. Die mittlere Niederschlagsrate wird fiir
1930-60 mit 1000 mm/a beziffert. Von Oktober bis April sind sowohl Schneefille als auch
Regenniederschldge moglich. Die Niederschlagssummen betragen fiir diese Monate 85 mm

bis 100 mm. Die maximalen Neuschneehthen liegen zwischen 10 cm und 15 cm.

Gander verfiigt von Ende November/Anfang Dezember bis Mitte April iiber eine geschlos-
sene Schneedecke. Die maximalen Hohen liegen zwischen 0,60 m und 1 m und werden zwi-
schen Januar und April erreicht. Bei Warmlufteinbriichen mit Temperaturen iiber 0°C nimmt
die Schneedecke innerhalb von 1 bis 2 Tagen ein isothermes Profil an. Durch Fliissigwasser
verursachte Metamorphoseprozesse und Phasentransformationen sind nicht auf die Uber-
gangsjahreszeiten beschrinkt, sondern kénnen von November bis Mai auftreten. Die
Schneealbedo wird durch die Prozesse der Schmelzmetamorphose stark beeinfluflt. Die
hohen Werte der Neuschneealbedo kommen deshalb sehr selten vor. In die jdhrliche Schnee-
deckenentwicklung sind mehrere Schmelzperioden eingebettet. Durch diese kann die
Schneehohe zeitweise bis auf 10 cm reduziert werden. Das Ablationsende wird Mitte April
erreicht. Weitere Schneedecken kénnen Ende April oder im Mai folgen. Deren Hohe betrégt

zwischen 10 cm und 40 cm und ihre Verweildauer ist auf 14 Tage bis 3 Wochen begrenzt.

Die Simulationsergebnisse fiir die Periode 1986-90 sind in Abb. 4.10 dargestellt.
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Abb. 4.10: Beobachtete und simulierte Schneehodhe fiir Gander (Neufundland)
fiir die Periode 1986-90.
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Die Giite der Schneedeckensimulation fiir Flachlandstationen der mittleren Breiten ist in
erster Linie durch die Wahl des Schnee-Regen-Kriteriums festgelegt (Loth et al., 1993). Die
Einteilung des Niederschlages in Schneefall und Regen bestimmt die Akkumulationsrate der
Schneedecke. Eine Fehlinterpretation des Phasenzustandes fiihrt zu Zeitverschiebungen der
Schneedeckenperiode, fehlerhaften Schneehthenberechnungen und einer Fehlabschétzung
der latenten Energiefliisse (Warmezufuhr durch Regen). Fiir die Simulationen von Gander
traten Abweichungen, die auf dieses Problem zuriickzufiihren sind, im November 1986, im
Januar und Miérz 1988, im Mérz 1989 und in den Monaten Februar bis April 1990 auf. In
allen betrachteten Jahren sind diese Schwierigkeiten im Friihjahr zu verzeichnen. Das Abla-
tionsende wird deshalb nur ndherungsweise, mit Differenzen bis zu 10 Tagen zwischen

Beobachtung und Modellergebnis, bestimmt.

Fiir die Schneedeckenentwicklung sind aulerdem die Albedo, die turbulenten Warmefliisse,
die Fliissigwasserspeicherung und damit verbundene Phaseniibergéinge, die effektive innere
Wirmeleitung und die Metamorphose von Bedeutung. Da die Globalstrahlung in mittleren
Breiten ganzjihrig die groBte Energiequelle der Schneedecke darstellt, reagiert die Schnee-
deckenentwicklung duBerst sensitiv auf die Parameterisierung der Albedo. Die Fliissigwas-
sermetamorphose, die fiir feuchten Schnee die Intensitét der Alterungsprozesse festlegt, wird
im Modell nur iiber eine grobe Naherung nach Jordan (1991) berticksichtigt. Trotz des gerin-
gen klimatologischen Mittelwertes von 2 W/m? bis 5 W/m? kann die aktuelle GréBe des
Bodenwirmestromes entscheidenden Einflufl darauf ausiiben, wann Schmelzprozesse statt-
finden. Der Bodenwirmestrom wird dadurch bestimmt, ob der Erdboden vor und wihrend
der Schneedeckenperiode gefroren ist. In den Simulationen erwies es sich als giinstig, mit
einem konstanten Wert fiir die Bodentemperatur in 5 cm Tiefe (274,15 K) zu rechnen.

4.2.5 Alpine Station (Zugspitze)

Das Klima der Zugspitze (47,4° N,11,0° E, 2962 m) weist hohenbedingt geringe Werte der
Lufttemperatur und hohe Schneefallraten auf. Die Tagesmaxima liegen im Winter unter der
0°C-Grenze, steigen in den Ubergangsjahreszeiten auf positive Werte von 2°C bis 7°C an
und betragen im Sommer 10°C bis 15°C. Die néchtlichen Minima kénnen ganzjahrig unter
den Gefrierpunkt sinken. Die mittlere Niederschlagsrate wird fiir 195180 mit 2000 mm/a
angegeben. Schneefille sind ganzjdhrig moglich. Von Oktober bis Mitte Mai fallen die Nie-
derschlige ausschlieBlich in fester Form. Die Windgeschwindigkeit ist mit Mittelwerten
zwischen 7 m/s und 12 m/s und Spitzen von 25 m/s bis 30 m/s gegeniiber Flachlandbedin-
gungen deutlich erhoht.
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Eine geschlossene Schneedecke existiert auf der Zugspitze in der Regel von Oktober bis Juli.
In einigen Jahren ist sie ganzjihrig vorhanden. Die Akkumulationsperiode beginnt mit den
ersten ergiebigen Schneefillen im Frithherbst (September bis Anfang Oktober). Die Maxima
der Schneehdhe werden mit 3 m bis 5 m zwischen Februar und April erreicht. Die unterste
Schneeschicht wird durch Wasserdampfdiffusion und Schmelzprozesse im Verlauf des Win-
ters stark ausgehohlt. In den dariiberliegenden kélteren Schichten entstehen durch Sublima-
tion von Wasserdampf hexagonale Becherkristalle (Tiefenreif). Das Durchlaufen von
Schmelz- und Erstarrungszyklen tritt ab Mérz auf und ist in den meisten Féllen auf die obe-
ren Zentimeter der Schneedecke begrenzt. Die Linge der Ablationsperiode hiingt von der
Schneehshe und der Haufigkeit und Menge erneuter Schneefélle ab. Im Mittel betrédgt die
Abschmelzphase zwischen 2 und 4 Monaten.

Die Schneedeckenentwicklung auf der Zugspitze (Abb. 4.11) wird fiir 1986-90 relativ gut
reproduziert. Eine groBere Differenz von 1 m bis 1,5 m ist im August 1987 zwischen simu-
lierter und beobachteter Schneehdhe zu verzeichnen. Als wesentliche Ursache fiir die
Abweichung sind horizontale Umlagerungen anzusehen, die durch die exponierte Lage der
Station und die hohen Windgeschwindigkeiten hiufig auf der Zugspitze stattfinden und sehr
intensiv sind. Fiir 1987/88 wird die Schneehthe von Januar bis Mérz und April bis Septem-
ber um 70 cm bis 1 m tiberschitzt. Ein dhnliches Resultat liegt auch fiir 1988/89 vor, fiir das
zu groBe Schneehshen im Januar und Februar sowie von Mitte Juni bis Oktober simuliert
werden. Das Ablationsende wird dadurch fiir 1987/88 und 1988/89 nicht exakt bestimmt. Da
Schneefallereignisse auf der Zugspitze immer mit relativ hohen Windgeschwindigkeiten
auftreten und Windkompaktion im Modell nicht beriicksichtigt wird, ist ihre Vernachléssi-
gung als eine bedeutende Fehlerquelle fiir die Uberschitzung der Schneehdhe anzusehen.
Eine mehrmalige Fehlbestimmung der Niederschlagsart und eine zu gering angesetzte Neu-
schneedichte im Sommer sind weitere Fehlerkandidaten. Eine negative Abweichung der
Simulationsergebnisse von den Beobachtungswerten tritt von Mérz bis Mitte Juni 1990 auf.
Fiir diese Zeit simuliert das Modell in der untersten Schicht Schmelzprozesse. Die gemesse-
nen Schneehdhen lassen darauf schlieBen, daB dieses Verhalten ein Modelldefizit darstellt.
Dieses Problem (beschleunigtes Abschmelzen an der Schneeunterkante) wurde bereits fiir
Col de Porte (Kap. 4.2.1) aufgezeigt.

Auf die Einfliisse der Albedo, der Berechnung des Bodenwérmestromes, des Turbulenzsche-
mas und die Abschétzung der inneren Prozesse wird in Kap. 5 eingegangen. Die Sensitivitét
der Schneedeckenentwicklung auf das Schnee-Regen-Kriterium kommt auf der Zugspitze
nur in den Ubergangsjahreszeiten zum Tragen. Ungeachtet dieser zeitlichen Begrenzung
wird jedoch die Simulation stark beeinflufit. Im Herbst wird mit der Niederschlagsart der
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Abb. 4.11: Beobachtete und simulierte Schneehohe auf der Zugspitze fiir die
Periode 1986-90.
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Beginn der Akkumulationsperiode festgelegt. Kurz vor dem Ablationsende kann eine Fehl-
einschitzung des Aggregatzustandes dazu fiihren, daB der Jahreszyklus der Schneedecke
zeitversetzt zu den Beobachtungen beendet wird. Fehlinterpretationen wéhrend des Friih-

lings und Frithsommers werden als integrierter Effekt wihrend der Ablation wirksam.
4.3 Verifikationsergebnis und Modelldefizite

Das Schneedeckenmodell berechnet mit einer groBen Genauigkeit die Entwicklung der tem-
pordren Schneedecke. Alle drei Perioden der Schneedeckenentwicklung (Akkumulation,
Metamorphose und Ablation) werden unter verschiedenen Klimabedingungen (Arktis, mitt-
lere Breiten, alpine Regionen) sehr gut reproduziert. Lediglich auf der extrem exponierten

Zugspitze treten groBere Abweichungen auf.

Die Schneehshe wird vom Modell fiir Landgebiete nérdlich von 60° N um ca. 10 cm unter-
schitzt. Dies ist einerseits durch Schneeverwehungen und den MeBfehler des Niederschlags
bedingt, die vom Modell nicht erfaBt werden kénnen und andererseits auf die Formulierung
der turbulenten Fliisse zuriickzufiihren. Fiir hohe Schneedecken wird der Schneehdhenver-
lauf wihrend der gesamten Schneedeckenperiode duBerst prézise wiedergegeben. Das Abla-
tionsende wird bei gegebener Schneemasse im wesentlichen durch die Albedo festgelegt.
Fiir flache Schneedecken (< 25 cm) wird das Ablationsende vom Modell exakt bestimmt.
Infolge der Unterschitzung der Schneehdhe wird das Ablationsende hoher Schneedecken
um 5 Tage bis 10 Tage zu friih erreicht. Die Wasserdampffliisse an der Schneeoberfléche
sind trotz ihrer geringen AbsolutgréBe fiir die Schneedeckenentwicklung von groer Bedeu-
tung. Dies ist darauf zuriickzufiihren, daf sie iiber den gesamten Winter wirken und unter
kalten Verhéltnissen den einzigen Stoffaustausch der Schneedecke mit den anderen Kompo-
nenten des Klimasystems realisieren. Die turbulenten Fliisse werden durch Schneeverwe-
hungen verringert. Dieser Effekt wird im Modell nicht beriicksichtigt, was eine Uberschiit-
zung der Verdunstung bewirkt. Bei Warmlufteinbriichen wird nach sehr stabilen
Verhiltnissen der turbulente Austausch gleichfalls iiberschétzt, da direkt oberhalb der
Schneedecke eine Kaltluftschicht verharrt und einen effektiven Austausch verhindert.

Flache Schneedecken in mittleren Breiten werden sehr detailliert vom Modell beschrieben,
sofern die Niederschlagsart bekannt ist, eine Korrektur des Niederschlagsfehlers durch-
gefiihrt wird und die turbulenten Fliisse gut aufgelost werden. Die Schneehdhe wird auch fiir
Gander unterschiitzt, wobei die maximalen Differenzen zwischen 10 cm und 40 cm liegen.
Die Abweichungen zu den Beobachtungen verringern sich um 10 cm bis 15 ¢cm durch die

Implementierung des Turbulenzschemas von Louis (1979). Die Albedodnderung und die
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Fliissigwassertransmission sind fiir die Bestimmung des Ablationsendes von grofer Bedeu-
tung. Das Ablationsende kann um 4 bis 8 Tage gegentiiber den Simulationen verschoben wer-
den, wenn eine Fehleinschitzung der Niederschlagsart im Friihling auftritt. Die innere Wir-
meleitung und die Metamorphoserate beeinflussen entscheidend, zu welchem Termin
Schmelzprozesse in der Schneedecke stattfinden. Der Bodenwirmestrom kann zu Schmelz-
prozessen an der Unterkante der Schneedecke und einem unmittelbaren AbfluB fithren. Die
exakte Simulation dieser Prozesse ist notwendig, da andernfalls ein systematischer Fehler in
der Schneehodhe auftreten kann, der wihrend der gesamten Schneedeckenperiode andauert

und akkumuliert werden kann.

Fiir hohe Schneedecken unter alpinen Bedingungen wird der Schneehohenverlauf bis ins
Detail reproduziert. Schwierigkeiten sind zu verzeichnen, falls hohe Windgeschwindigkei-
ten zu Schneeverwehungen und Windkompaktion fiihren. Die Niederschlagsrate ist auch fiir
alpine Regionen mit einem Korrekturfaktor zu versehen. Wéhrend der Alterungsphase wird
die Schneehohe durch die Albedo, die turbulenten Fliisse, die Transmission von Flissigwas-
ser, innere Wirmeleitung und Metamorphoseprozesse bestimmt. Die Verdunstung flihrt
direkt zu einer Ablation. Die anderen Parameter beeinflussen den Zeitpunkt des Auftretens
von Schmelzprozessen und iiber die Energiebilanz der Oberfléchentemperatur, von der die
Verdunstungsprozesse abhingig sind. Schmelzprozesse werden auch an der Schneeunter-
kante verzeichnet und sind dort ganzjéhrig moglich. Thre numerische Erfassung ist fiir die
Simulation der Schneehdhe von groBer Bedeutung. In der Ablationsperiode sind die relevan-
ten Parameter die Albedoénderung, das Speichervermdgen an Fliissigwasser und die Meta-
morphoseraten. Die Abweichungen der simulierten SchneehShe von den Beobachtungen
koénnen im Extremfall 1 m bis 1,5 m erreichen. Eine hohe Sensitivitéit auf das Schnee-Regen-

Kriterium tritt in alpinen Regionen in den Ubergangsjahreszeiten auf.

Das Wasserdquivalent wird in der Akkumulations- und Alterungsphase der Schneedecke
sehr gut beschrieben. Groflere Differenzen treten zu den Beobachtungen zum Beginn der
Ablationsperiode auf. Diese betragen maximal -50 mm und sind auf eine Fehleinschitzung
des Retentionsvermdgens in der Schmelzperiode und eine fehlerbehaftete Simulation der
Fliissigwassertransmission, die nur tiber eine grobe Ndherung parameterisiert wird, zurtick-
zufiihren. Diese Fehler bewirken einen verfrithten Abfluf3.

Die Oberfléachentemperatur des Schnees wird wihrend der Wintermonate exakt bestimmt.
Im Friihjahr, wenn Fliissigwasserprozesse eine grof3e Bedeutung gewinnen, treten seltener
als in den Beobachtungen negative Oberfldchentemperaturen der Schneedecke auf. Dies ist

wiederum auf die grobe Parameterisierung der Fliissigwassertransmission zuriickzufiihren.
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Die Schneealbedo wird sowohl fiir kalten Schnee als auch fiir feuchten Schnee sehr gut
beschrieben. Die simulierte Albedoalterung stimmt mit den Beobachtungen hervorragend
tiberein. Extrem hohe Werte der Neuschneealbedo werden jedoch nicht erreicht. Dieses
Defizit kann durch das Verwenden einer exponentiellen Alterungsfunktion der Albedo fiir
kalten Schnee behoben werden.

Die Modelldefizite und offene Fragen betreffen die Wahl der Niederschlagsart, die Beein-
flussung der Albedo durch die Einlagerung von Fremdpartikeln, die numerische Formulie-
rung der turbulenten Fliisse, die Simulation des Windeinflusses, die Fliissigwasserspeiche-
rung und Modifikationen der Schneedecke durch die Vegetation.

Die prozentualen Anteile von Schneefall und Regen am Gesamtniederschlag, die die Akku-
mulationsrate festlegen, kénnen vom Schneedeckenmodell auf der Basis von bodennahen
Messungen der Temperatur und Luftfeuchtigkeit nur unzureichend bestimmt werden. Ein-
malige Fehleinschitzungen im Herbst oder Frithwinter wirken sich iiber die gesamte Simu-
lationsperiode aus. In mittleren Breiten kann bei der Simulation von Schneedecken nur dann
ein hinreichend gutes Resultat erzielt werden, wenn die Information tiber den Phasenzustand
des Niederschlages Eingabeparameter ist. In globalen Zirkulationsmodellen wird die Nieder-
schlagsart von dem Atmosphirenmodell bereitgestellt. Fiir Simulationen mit gemessenen

Eingabeparametern wird eine getrennte Messung von Schneefall und Regen empfohlen.

Die Simulationsergebnisse der Schneedecke zeigen unter allen Klimabedingungen eine hohe
Sensitivitit auf die Formulierung der turbulenten Fliisse. Eine exakte Beschreibung der
Schneedeckenentwicklung ist nur méglich, wenn die turbulenten Fliisse in Abhéngigkeit der
Stabilit4t der atmosphérischen Schichtung gewihlt werden. Die Simulationen zeigten eine
verbesserte I"Jbereinstimmung, wenn das Turbulenzschema nach Louis (1979), in das

Schneedeckenmodell implementiert wird.

Der EinfluB des Windes, der laterale Umlagerungen und Windkompaktion hervorruft, sollte

in einem Schneedeckenmodell unbedingt beriicksichtigt werden

Der Vergleich der Simulationsergebnisse mit den Beobachtungswerten 148t darauf schlie-
Ben, daB das Retentionsvermogen wihrend der Schmelze unterschitzt wird. Es wird vorge-
schlagen, den in fiir Col de Porte genutzten Ansatz der Dichteabhingigkeit des Retentions-
vermogens fiir feuchten Schnee in die Grundversion des Modells aufzunehmen. Die
Parameterisierung der Fliissigwassertransmission, die den AbfluB, die innere Wirmeleitung

und die Oberflachentemperatur des Schnee entscheidend mitbestimmt, ist zu verbessern.
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Eine Mdglichkeit, die Oberfléchenschicht im Modell trockener zu gestalten, wird darin gese-
hen, fiir die Oberfldchenschicht eine Fliissigwassertransmission auszuschlieen.

Der Einfluf} der Vegetation und horizontal heterogener Verhiltnisse werden in der Grund-
version bisher nicht betrachtet. Albedo und Wirmetibergangskoeffizient sowie die turbulen-
ten Austauschfliisse sind jedoch vom vorherrschenden Vegetationstyp stark abhingig. Der
néchste Schritt der Modellentwicklung sollte darin bestehen, den modifizierenden Einfluf3
der Vegetation zu parameterisieren. Flichenmittlungsfunktionen sind beim Ubergang auf ein

dreidimensionales Gitter einzufiihren.
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5 Sensitivititsexperimente zur Kopplung von

Atmosphire und Schneedecke

Der Darstellung der Klimarelevanz von Schneedecken (Kap. 3) und der Entwicklung und
Verifikation eines komplexen Modells fiir die Schneedecke (Kap. 4) folgt in diesem Kapitel
die Analyse der notwendigen Komplexitit eines Schneedeckenmodells fiir Klimastudien.
Ein derartiges Modell muB in der Lage sein, die Wechselwirkungen zwischen Schneedecke,
Atmosphire und Untergrund mit einer grofien Genauigkeit widerzuspiegeln. Dazu ist einer-
seits von Interesse, das Zeitintervall der Schneedeckenperiode exakt zu erfassen, da die Exi-
stenz einer Schneedecke sprunghafte Anderungen der Eigenschaften der Erdoberfliche her-
vorruft, auf die die Atmosphiire sehr sensitiv reagiert. Diese Modelleigenschaft kann tiber die
Schneehohe und das Wasseriiquivalent verifiziert werden. Andererseits sind die Energie-
und Massenfliisse an der Schneeoberfliche, die die Wechselwirkungen zwischen der
Schneedecke und der Atmosphire wihrend der Schneedeckenperiode realisieren, gut zu
beschreiben. Da Schneedecken mehrmonatlich andauern kénnen, ist eine Analyse der Fliisse
an der Schneeoberfliche im Rahmen von Klimastudien gleichfalls von groer Bedeutung.

Unter dem Gesichtspunkt einer Modellvereinfachung des komplexen Schneedeckenmodells
und einer Sensitivititsanalyse auf die verwendeten Parameter wurden Testsstudien
durchgefiihrt, deren Ergebnisse in diesem Kapitel beschrieben werden. Kap. 5.1 ist den
Eigenschaften und Prozessen an den Grenzflichen der Schneedecke gewidmet. Kap. 5.2
beschéftigt sich mit der Aufldsung der vertikalen Struktur der Schneedecke. Kap. 5.3 unter-
sucht die inneren Prozesse der Schneedecke und die Bedingungen, unter denen sie in Klima-
modellen zu beriicksichtigen sind. Die verwendeten Datensitze der MeBstationen Col de
Porte, Svalbard Lufthavn, Sodankyls, Gander und Zugspitze wurden bereits zur Modellveri-

fikation herangezogen und sind in Kap. 4.2 beschrieben.

Zur Einordnung in die Gesamtarbeit eine Anmerkung: In Kap. 4 werden die Ergebnisse der
Schneedeckensimulation mit Beobachtungswerten verglichen, deren Differenzen grofen-
ordnungsmaBig erfaBt und Modelldefizite aufgezeigt. MeBfehler, mit denen vor allem die
Niederschlagsdaten behaftet sind, werden abgeschitzt. Im Unterschied dazu wird in Kap. 5
gezeigt, welche physikalischen Prozesse die Schneedeckenentwicklung unter verschiedenen
Klimabedingungen bestimmen und welche Sensitivitit auf einzelne Parameterisierungsan-
sitze besteht. Ein Zusammenfassung beider Kapitel wird mit der Ableitung der Mindestan-

forderungen an ein Schneedeckenmodell fiir Klimastudien in Kap. 6 folgen.
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5.1 Eigenschaften und Prozesse an der Grenzfliche

5.1.1 Schneefall und Regen

Die Schneefallmenge beeinfluf3t unmittelbar die Massenbilanz der Schneedecke und damit
das Ende der Ablationsphase. Die durch verénderte Regenraten hervorgerufenen Modifika-
tionen verlaufen tiber Phasenumwandlungen des Wassers und damit verbundenen Wéarme-
umsetzungen. Da die Prozesse des Fliissigwassers, das durch Regen und Schmelzprozesse
im Schnee auftritt, und deren Einflu auf die Schneedeckenentwicklung noch gesondert
betrachtet werden (Kap. 5.3.1), wird auf eine ausfiihrliche Diskussion an dieser Stelle ver-

zichtet.

Zur Analyse der Sensitivitit der Schneedeckenentwicklung auf unterschiedliche Schneefall-
raten wird der Datensatz von Svalbard Lufthavn herangezogen. An dieser Station sind
infolge der hohen Windgeschwindigkeiten und der tiefen Lufttemperaturen Schneefallmes-
sungen in der Regel mit einem relativ groBen Fehler von -25% bis -50% behaftet. Die Test-
studien wurden mit einer Erhohung der Schneefallmenge um jeweils 1%, 5%, 20%, 25%,
35% und 50% durchgefiihrt.

Infolge der Niederschlagskorrekturen wachsen im Mittel iiber die vier Jahre die Schneehthe
und das Wasserdquivalent am Beginn der Ablationsperiode um + 1 cm bis +16 cm bzw. um
+2 cm bis +5 cm an. Vor dem Abschmelzen der Schneedecke (Mitte April bis Anfang Mai)
treten bei der Simulation mit erhShten Niederschlagswerten systematisch verénderte
Grenzflichenfliisse auf. Die Abweichungen halten 10 bis 14 Tage an. Die kurzwellige Strah-
lungsbilanz sinkt um -4 W/m? bis -8 W/m?, da die Albedo durch den vermehrten Neuschnee
groflere Werte besitzt. Die turbulenten Fliisse werden infolge tieferer Oberflichentempera-
turen der Schneedecke um + 5 W/m? bis + 17 W/m? erhéht. Die Anderung der Energiebilanz
f41lt mit +2 W/m? bis +7 W/m? geringer aus. Wihrend des Winters sind gleichfalls Ande-
rungen in den Energiefliissen an der Schneeoberfliche zu verzeichnen, die jedoch im Mittel
eine GroBenordnung geringer ausfallen. Kurzfristig (1 bis 3 Tage) werden diese hohen Dif-

ferenzen allerdings auch vor der Ablation erreicht.

Die Ergebnisse dieser Sensitivititsexperimente zeigen, dal die Hohe der Akkumulationsrate
nicht nur fiir die Bestimmung der Schneemasse sondern auch fiir die energetischen Wechsel-
wirkungen zwischen Schneedecke und Atmosphére wihrend der Schneedeckenperiode von
Bedeutung ist. Um eine prézise Simulation von Schneedecken zu garantieren, miissen Nie-

derschlagsdaten in korrigierter Form gegeben sein.
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5.1.2 Albedo

Die Bestimmung der Albedo, durch die in globalen Klimamodellen der Jahresgang der nord-
hemisphérischen Schneefliche festgelegt wird, setzt sich aus drei Aufgaben zusammen:

(1) die Festlegung der Neuschneealbedo und die Erhdhung der Albedo bei der Ablagerung
von Schneefall auf der Schneeoberflidche

(2) die Ermittlung der Albedoénderungsrate in der Alterungsphase

(3) die Albedoinderungen wihrend der Schmelzphase und deren Modifikationen durch den
Untergrund bei flachen Schneedecken kurz vor dem Ende der Ablationsphase.

Die Sensitivitit der Schneedeckenentwicklung auf die Schneealbedo wird anhand der Statio-
nen Col de Porte, Sodankyld und Zugspitze diskutiert. Fiir die MeBstation Col de Porte ist
fir den Winter 1988/89 ein Vergleich mit Beobachtungsdaten dieses Schneeparameters
moglich ist. Die zur Parameterisierung der Albedo verwendeten Ansétze sind in Tab. 5.1 auf-

gefiihrt.
Berechnungsformel Koeffizienten Quelle
Grundversion | 0 (t) = o (t—1) + a5 AT ay =-0,006/d |Gray und
kalter Schnee Landine (1987)
Grundversion | o (t) = agHo(t-1)-a4 ) exp(-byAT) |2y =0,5 Verseghy
Schmelzperiode by = 0,24 (1991)
hy>25cm
Grundversion | o (t) = o (t-1) + a5 At ay =-0,071/d | Gray und
Schmelzperiode Landine (1987)
h <25 cm
ECHAM 0(t) = ay - by (T T/ (T-Tp) ay, =0,8 Roeckner et al.
(Temperatur- by = 0,4 (1992)
funktion) T,=263,15K
Ty=273,16K
linearer Ansatz | Q(t) = Qig(t—1) + ag 2 3'AT ag1=-0,006/d |Gray und Lan-
a1 fiir kalten Schnee ago=-0,015/d |dine (1987)
ag fiir Schmelze und hg > 25 cm ay3=-0,071/d
ag3 firhy$25 cm

Tab 5.1: Parameterisierung der Schneealbedo in der Grundversion (Kap. 4.1) und in den
Sensitivititsexperimenten. a.(t) und a,(t-1) sind die Schneealbedo zum Zeitpunkt
t bzw. t-1. At ist der Modellzeitschritt in Tagen.
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Im Sensitivititsexperiment fiir Col de Porte wird die Albedoalterung iiber eine Tempera-
turfunktion beschrieben. Der verwendete Albedoansatz entspricht der Parameterisierung im
Hamburger Klimamodell ECHAM (Roeckner et al., 1992). Die Beobachtungs- und Simula-
tionsdaten der Schneealbedo sind in Abb. 5.1 dargestellt.

Col de Porte: Schneealbedo
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Abb. 5.1: Schneealbedo fiir Col de Porte im Zeitintervall 17.12.1988 bis 8.5.1989. Die
Simulationen wurden mit einer zeitabhéngigen Alterungsfunktion fiir die Albedo
und einer Temperaturfunktion der Albedo (Tab.5.1) durchgefiihrt.

Im Vergleich zu den Mef3werten und den Ergebnissen der Grundversion weist die tiber die
Temperaturfunktion berechnete Albedo eine duBerst hohe Variabilitéit auf. Die Schneealbedo
wird in der kalten Periode (Dezember bis Februar) im Mittel tiberschiitzt, wobei von Ende
Dezember bis Anfang Januar diese Abweichung ungefihr + 0,2 betrégt und im Zeitintervall
Ende Januar bis Anfang Februar bei ca. + 0,1 liegt. In der Schmelzperiode hingegen, in der
die Grundversion auch mit den Beobachtungsdaten sehr gut iibereinstimmt, werden durch
die Temperaturfunktion wesentlich zu geringe Werte bestimmt. Die zeitliche Anderung der
Schneealbedo, die durch die Alterungsprozesse verursacht wird, wird nicht erfaft. Die Fehl-
einschitzung der Albedo bei Temperaturen um den Gefrierpunkt wirkt sich sowohl auf die
Berechnung der Schneehohe und als auch auf das Wasseriquivalent aus., Beide Parameter
werden im Mérz zu stark reduziert (Abb. 5.2). Durch die iiberschitzte Strahlungsabsorption
treten im April bereits kurzzeitig schneefreie Verhéltnisse auf. Das Ablationsende wird um

ca. 8 Tage vorverlegt.
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Abb. 5.2: Schneehtdhe und Wasseriquivalent fiir Col de Porte in der Simulationsperiode
1988/89. Dargestelit sind Mewerte und die Simulationsergebnisse unter Verwen-
dung verschiedener Parameterisierungsansétze fiir die Schneealbedo (Tab. 5.1).

Wihrend der Schneedeckenperiode sind durch die unterschiedlichen Albedowerte Anderun-
gen in der simulierten Temperatur und den Fliisse an der Schneeoberfliche zu verzeichnen.
Die Oberflichentemperatur der Schneedecke, die die langwellige Ausstrahlung der Schnee-
decke bestimmt, zeigt im Tagesmittel Abweichungen zwischen den Modellversionen im
Bereich von 0,1 K bis 4,2 K (Abb. 5.3). Wihrend Ende Januar bis Mitte Februar die Tages-
mitteltemperaturen, die die Grundversion sehr gut reproduziert, fiir die ECHAM-Parame-
terisierung um 1,0 K bis 1,5 K zu gering ausfallen, werden von Mérz bis Mai die Abwei-
chungen zu den gemessenen Temperaturen im negativen Bereich gegeniiber der Grund-
version reduziert. Die Energiebilanz weist im Sensitivititsexperiment von Ende Januar bis
zum Ablationsende systematisch hohere Werte als die Grundversion auf (Abb. 5.4). Die
Abweichungen betragen fiir die Energiebilanz 2 W/m2und 25 W/m? (gleitendes Mittel iiber
24 Werte). In den turbulenten Wérmefliissen treten keine grofien Anderungen zwischen den
Modellversionen wihrend der winterlichen Schneedeckenperiode auf. Anfang Mérz sinken
unter Verwendung der Temperaturfunktion sowohl der fiihlbare als auch der latente Wérme-
fluB um ca. 2 W/m?2. Diese Modifikation hilt ca. 4 Tage an. Mitte April und Anfang Mai wer-
den fiir ca. 3 Tage nochmals Abweichungen zwischen den Modellversionen simuliert. Wéh-
rend der fithlbare Warmestrom im gleitenden Mittel iiber 24 Werte bei der Verwendung der
Temperaturfunktion zu diesem Zeitpunkt wiederum geringer ausfallt (-2 bis -5 W/m?), zeigt
der latente WarmefluB um 5 W/m? bis 7 W/m? hohere Werte.
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Col de Porte: Schneeoberflichentemperatur in °C
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Abb. 5.3: Tagesmittelwerte der Schneeoberfléchentemperatur aus Beobachtungsdaten und
Simulationsergebnissen mit verschiedenen Ansétzen fiir die Albedo an der MeB-
station Col de Porte vom 8.1.1989 bis 8.5.1989.

Col de Porte: Energiebilanz in W/m?

120 -
80 | ]
40 | )
o - i
40 | ‘
Jan Feb Mar Apr Mai
— Grundversion @~ -~ Temperaturfunktion

Abb. 5.4: Simulationsergebnisse der Energiebilanz der Schneedecke unter Verwendung ver-
schiedener Parameterisierungsansétze fiir die Albedo fiir Col de Porte im Zeitin-
tervall 17.12.1988 bis 8.5.1989. Dargestellt sind die gleitenden Mittel iiber 24
Werte. Die Grundversion enthélt eine zeitabhéingige Alterungsfunktion der
Albedo.
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Die hohen Niederschlagsmengen und -frequenzen bewirken, daB auf der Zugspitze die
Albedo iiber lingere Zeit den Wert fiir Neuschnee besitzt. Rapide Anderungen der Albedo
werden wihrend der Wintermonate durch die Ablagerung von Fremdpartikeln auf der
Schneeoberfliche hervorgerufen. Episodisch treten sogar plétzliche Abfille der Albedo auf
0,2 auf. Diese werden durch die Sedimentation von Saharastaub verursacht. Dieses Ereignis
tritt ungefihr alle 2 bis 4 Jahre einmal auf, beeinfluft aber die Schneedeckenentwicklung der
nachfolgenden Monate drastisch. In der Schmelzperiode wird die Albedo durch Fliissigwas-
sermetamorphose und, falls die Schneehéhe unter 25 cm sinkt, durch die Strahlungseigen-
schaften des Bodens geprigt. Um zu testen, welche Abhéngigkeit der Schneedeckenentwick-
lung von der Parameterisierung der Albedo unter diesen Bedingungen existiert, wurde
vergleichend zur Grundversion, die in der Schmelzperiode einen exponentiellen Albedoab-
fall simuliert (Verseghy, 1991), ein linearer Ansatz (Gray und Landine, 1987) verwendet.

Die Resultate der Schneehohe sind fiir die Winter 1987/88 und 1988/89 in Abb. 5.5 darge-
stellt. Wihrend fiir April bis Juni 1988 im Vergleich zur Grundversion eine bessere Uberein-
stimmung mit den Beobachtungen erzielt wird, wird der Simulationsfehler der Periode 1988/
89 durch den linearen Ansatz um 70 cm bis 1 m vergrofert. In den Jahren 1986/87 und
1989/90 treten keine nennenswerten Differenzen zwischen den Modellversionen in der
Schneehdhe auf. Die Albedoénderung selbst betréigt wihrend der Schneedeckenperiode
zwischen 0,02 und 0,23. Da Anderungen der Albedo, die wechselnd durch Fremdpartikel auf
der Oberfliche, Neuschnee und Schmelzprozesse hervorgerufen werden, durch eine Zeit-
funktion nicht vollstindig erfaBt werden, tragen die aus einer verénderten Albedoparamete-
risierung resultierenden Abweichungen der Schneehthe sowohl ein positives als auch ein
negatives Vorzeichen. DaB die Albedo fiir die Schneedeckenentwicklung ein sehr wichtiger
Parameter ist, geht aus der GréBenordnung der Differenzen hervor. Das Wasseréiquivalent
weist zum Ablationsende im Frithherbst zwischen den Modellversionen Differenzen
zwischen 10 cm und 95 cm auf. Bis Juli treten hingegen keine Verénderungen des Wasser-
aquivalents auf. Dies ist darin begriindet, da8 Schmelzprozesse bis zu diesem Termin nur in
einer Oberflichenschicht stattfinden und das Schmelzwasser von den tiefer liegenden
Schichten gespeichert wird. Ab Juli fiihren geringere Albedowerte zu einer Beschleunigung
der Schmelzprozesse und einem verstirkten AbfluB. Reduzierte Werte der Albedo bewirken
in der Zeit von Juli bis Oktober eine Erhéhung der Energiebilanz um 2 W/m? bis 5 W/m?
(gleitendes Mittel tiber 24 Werte). Diese Anderungen dauern allerdings nur 3 bis 6 Tage an.
Sie sind jedoch sowohl in der Energiebilanz als auch in den turbulenten Fliissen zu verzeich-
nen. Die entsprechenden Differenzen der turbulenten Fliisse betragen 2 W/m? bis 15 W/m?,
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Zugspitze: Schneehohe in m
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Abb. 5.5: Abhingigkeit der Simulation der Schneehdhe auf der Zugspitze von der Parame-
terisierung der Albedo in der Schmelzphase. Dargestellt sind Beobachtungen und
die Simulationsergebnisse der Grundversion (exponentielle Alterung) und unter
Verwendung einer linearen Alterungsfunktion (Gray und Landine, 1987).

In Sodankyld fiihrt ein linearer Ansatz in der Schmelzperiode zu einem verfrithten
Abschmelzen der Schneedecke. Gegeniiber der Grundversion wird das Ablationsende um
10 bis 14 Tage vorverlegt. Die Simulationswerte der Schneehdhe und des Wasseréquivalents
zeigen Mitte April einen rapiden Abfall, der in den Beobachtungen nicht zu verzeichnen ist.
Da in Sodankyld im Winter Polarnachtbedingungen vorherrschen und die Luftverunreini-
gungen relativ gering sind, wird eine verdnderte Albedoparameterisierung bei Schmelzpro-
zessen nur im Frithjahr wirksam. Diese beeinflufft jedoch sehr stark die nachfolgende
Schneedeckenentwicklung. Wahrend der kalten Jahreszeit sind keine Modifikationen der
Schneehohe, des Wasserdquivalents und der Grenzflichenfliisse zur Atmosphére zu ver-
zeichnen. Ein dhnliches Resultat wird fiir die arktische Station Svalbard Lufthavn erziel,
an der auch Polarnachtbedingungen und tiefe Temperaturen vorherrschen. Eine Anderung
des linearen Alterungskoeffizienten fiir kalten Schnee wurde fiir die Station Sodankyld
gleichfalls durchgefiihrt. Der analysierte Bereich liegt zwischen -0,0005/d und -0,008/d. Die
Modifikation wirkt sich im Friihjahr als integraler Effekt mit einer Verinderung aller
Schneeparameter aus. Das Ablationsende wird dabei maximal 4 Tage vorverlegt.
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Die Teststudien zur Albedoparameterisierung zeigen, daf unter allen betrachteten Klimabe-
dingungen eine hohe Sensitivitit der Schneedeckensimulation auf die Albedo und deren
numerische Formulierung existiert. Die Schneealbedo kann sowohl in der Alterungsphase
als auch in der Ablationsperiode mit exponentiellenZeitfunktionen sehr genau beschrieben
werden. Beim Vorhandensein von Fliissigwasser findet im Vergleich zu trockenem Schnee
eine beschleunigte Alterung statt. Der Alterungskoeffizient der Albedo ist vom Grad der
Verunreinigung der Schneeoberfliche abhingig. Dieser EinfluB kann tiber die Sedimenta-
tionsrate von Aerosolen zusitzlich ins Modell eingefiihrt werden. Dadurch ist eine weitere
Verbesserung der Parameterisierung der Schneealbedo, insbesondere bei einer stark ver-
schmutzten Atmosphire, moglich. Ein reiner Temperaturansatz liberschétzt die Albedo in
kalten Periode und reduziert die Albedo zu stark bei Warmlufteinbriichen. Die Folge dieses
Fehlers ist ein zu schnelles Abschmelzen der Schneedecke. Fiir Col de Porte wird das Abla-
tionsende um 8 Tage vorverlegt. Fiir kalte Perioden nach Warmlufteinbriichen nimmt die
simulierte Schneealbedo wieder hohe Werte an, was gleichfalls nicht realistisch ist.

5.1.3 Turbulente Fliisse

Auf die relativ groBe Bedeutung der turbulenten Fliisse fiir die Schneedecke, die unter allen
betrachteten Klimabedingungen zum Tragen kommt, und die Notwendigkeit einer addquaten
numerischen Formulierung der turbulenten Fliisse wird im Rahmen der Modellverifikation
in Kap. 4 mehrfach hingewiesen. Am Beispiel der Station Sodankylé werden nachfolgend
die Anderungen der Schneedeckenentwicklung vorgestellt, die allein auf die Verwendung
verschiedener Turbulenzschemata zuriickfithrbar sind. Zur Berechnung der turbulenten
Fliisse werden vergleichend zur Grundversion (Kap. 4.1) Parameterisierungsansétze von
Louis (1979) und Anderson (1976) implementiert. Das Louis-Schema basiert wie die Grund-
version auf der Monin-Obukhov’schen Ahnlichkeitstheorie. Die Schemata unterscheiden
sich in der Bestimmung der Stabilititsfunktionen. Das Turbulenzschema von Anderson
(1976) beruht auf einem Bulk-Ansatz und vernachlissigt die Abhéngigkeit des turbulenten
Austausches von der Stabilitit der atmosphérischen Schichtung. Dieser Bulk-Ansatz wurde
speziell fiir turbulente Fliisse iiber Schnee entwickelt und besitzt fiir stabile Verhéltnisse eine
groBe Genauigkeit. Detailliert sind die in den Sensitivititsexperimenten verwendeten Turbu-
lenzparameterisierungen im Anhang II beschrieben. Die Resultate dieser Teststudie werden
in Form von Abbildungen exemplarisch am Beispiel der Simulationsperiode 1989/90 darge-
stellt. Die Angaben des Textes beziehen sich jedoch auf alle untersuchten Jahre 1986-90. Bei
der Implementierung der verschiedenen Turbulenzschemata weist die Schneeh6he zwischen
den Modellversionen Abweichungen im Bereich von 2 bis 20 cm auf (Abb. 5.6).
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Sodankyléi: Schneehohe in m

1989/1990
0.8 .
0.6 |
04 [
02 |

0.0
Sep Okt

—— Beobachtungen @ Anderson ’76
—— Grundversion — — - Louis '79

Sodankyld: Wasseridquivalent in m

1989/1990

0.16 I T T T T | I T
0.12 | AH'—F”“\
0.08 |- L\
0.04 | e X

000 IL L e = = 3l

Sep Okt Nov Dez Jan Feb  Mar Apr Mai Jun

—— Grundversion @ e Anderson 76
— —- Louis ’79

Abb. 5.6: Schneehhe und Wasserdquivalent an der Station Sodankylé fiir 1989/90. Darge-
stellt sind die Beobachtungswerte der Schneehdhe und Simulationsergebnisse der
Schneehdhe und des Wasserdquivalents unter der Verwendung verschiedener
Ansiétze fiir die turbulenten Fliisse.

Der Schneehdhenverlauf der Grundversion und des Bulk-Ansatzes stimmen fiir 1987-90
sehr gut liberein. Die simulierten Schneehdhen liegen jedoch -10 cm bis -20 cm unter den
Beobachtungswerten. Die Anwendung des Turbulenzansatzes nach Louis (1979) fiihrt, ins-
besondere im Friihjahr, im Vergleich zur Grundversion zu groeren Schneehhen und einer
stark verbesserten Ubereinstimmung mit den Beobachtungen. Im Friihjahr betragen die
Unterschiede zwischen den Simulationen 5 bis 15 cm. Die Differenzen der Schneehéhe sind
mit Massendnderungen gekoppelt. Die Abweichungen des simulierten Wasseréquivalents
sind gleichfalls systematisch, mit den hochsten Werten bei der Verwendung des Louis-Sche-
mas und den geringsten Werten fiir die Grundversion (Abb. 5.6). Die Differenzen liegen zwi-
schen Werten im Millimeterbereich in der Akkumulationsphase der Jahre 1987/88 und 1988/
89 und Werten von 2 bis 4 cm vom Dezember 1986 bis Mai 1987 und im Friihjahr der Jahre
1987-90.
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Die simulierten Differenzen der Schneehdhe und des Wasserédquivalents werden durch syste-

matische Unterschiede der turbulenten Fliisse hervorgerufen (Abb. 5.7).

Sodankylé: turbulente Energiefliisse in W/m?
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Abb. 5.7: Fiihlbarer und latenter turbulenter Wirmestrom an der Station Sodankyld fiir
1989/ 90 als gleitendes Mittel liber 24 Werte unter Verwendung verschiedener
Turbulenzansétze.

Die Anwendung eines Bulk-Ansatzes fiihrt im Vergleich zu den stabilit4tsabhéngigen
Parameterisierungen zu héheren Absolutwerten der turbulenten Fliisse. Die mit dem Louis-
Schema erzielten Werte fallen in dieser Teststudie betragsméBig am geringsten aus. Die
Abweichungen zwischen den drei Modellversionen erreichen Werte zwischen 5 W/m? und
40 W/m? (gleitendes Mittel iiber 24 Werte). Die gegentiber dem Louis-Schema erhShten
Verdunstungsstrome des Bulk-Ansatzes verursachen die Differenzen der Schneehéhe und
des Wassersquivalents zwischen diesen beiden Modellversionen. Ein Vergleich der simu-
lierten Schneehdhe mit den Beobachtungsdaten legt die Vermutung nahe, daf fiir die Station
Sodankyli der Bulk-Ansatzes nach Anderson (1976) die turbulenten Fliisse betragsmaBig fiir
alle atmosphérischen Verhiltnisse tiberschétzt.

Die Abweichungen zur Grundversion sind nur zum Teil auf eine verdnderte Verdunstung
zuriickzufiihren. Eine weitere Ursache liegt in einem unterschiedlichen Abschmelzverhalten
der Modellversionen, das durch einen in der Grundversion hoheren (wahrscheinlich iiber-
schitzten) latenten WiarmefluB bedingt ist. Derartige Abweichungen treten bei feuchtem
Schnee und positivem Vorzeichen des latenten Wérmeflusses auf. Fiir diese Bedingungen,
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die im November 1986, Januar 1987, November 1988, Januar 1988 und Februar 1990 vor-
liegen, tibersteigt der latente WarmefluB der Grundversion die mit den anderen Schemata
berechneten Werte um ungeféhr 5 W/m? (gleitendes Mittel tiber 24 Werte). Diese Differenz
weist auch die Energiebilanz auf, die zu diesen Zeitpunkten ebenfalls {iber positive Werte
verfiigt. Deren ﬁberschéitzung beschleunigt in der Grundversion die Schmelzprozesse und
ruft zum GroBteil die Abweichungen der Schneehthe und des Wasseréquivalents hervor.

Die Oberflachentemperatur der Schneedecke (Abb. 5.8) wird durch die verschiedenen Tur-
bulenzschemata gleichfalls veréndert. Der Bulk-Ansatz fiihrt zu Temperaturen, die im glei-
tenden Mittel tiber 24 Werte +2 K bis +5 K iiber den Werten der stabilititsabhéngigen Sche-
mata liegen. Die betragsméfig groferen turbulenten Fliisse des Anderson-Schemas sind
folglich mit héheren Schneeoberflichentemperaturen verbunden. Die Differenzen zwischen
der Grundversion und den Ergebnisse des Louis-Schemas sind mit maximal 2 K gering.

Sodankyli: Schneeoberflichentemperatur in °C
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Abb. 5.8: Oberflachentemperatur der Schneedecke als gleitendes Mittel iiber 24 Werte an der
Station Sodankyla fiir das Jahr 1989/90 unter Verwendung verschiedener Turbu-
lenzschemata.

Die Schneedeckensimulation zeigt sowohl fiir die Station Sodankyld, deren Ergebnisse in
diesem Kapitel dargestellt sind, als auch fiir die anderen Stationen (Svalbard Lufthavn,
die Zugspitze und Gander) eine hohe Sensitivitit auf das Berechnungsschema der tur-
bulenten Fliisse. In den arktischen Regionen erschweren Schneeverwehungen und die Aus-
bildung lokaler Grenzschichten die Bestimmung der turbulenten Fliisse. Befindet sich die
MeBhohe der Windgeschwindigkeit oberhalb der Grenzschicht, ist eine Anwendung der
zugrundeliegenden Turbulenztheorien eigentlich nicht méglich. Die Abschétzung der Fliisse
ist folglich mit groBen Unsicherheiten behaftet. Fiir die Station Svalbard Lufthavn liegen die
mit einem Bulk-Ansatz erzielten Schneehdhenwerte fiir 1986-90 analog zu Sodankyli unter-
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halb der Werte unter Verwendung der Monin-Obukhov’schen Ahnlichkeitstheorie. Mit die-
sen Schneehohendifferenzen sind Verinderungen des Wasserdquivalents und der Oberflé-
chentemperatur verbunden, die in der GréBenordnung den beschriebenen Abweichungen fiir
Sodankyli entsprechen. Die Spannbreite der Simulationsergebnisse, die fiir die Zugspitze
infolge versnderter Parameterisierungen der turbulenten Fliisse moglich ist, ist am Beispiel
der Schneehdhe in Abb. 5.9 dargestellt. Als Vergleich zur Grundversion sind die mit dem
Bulk-Ansatz nach Anderson (1976) berechneten Schneehdhen eingezeichnet. Abweichun-
gen im Bereich von maximal 1 m bis 2 m werden zwischen den Modellversionen von Mérz
bis zum Ende der Ablation simuliert. Diese sind sowohl durch eine verinderte Verdunstung
als auch durch ein unterschiedliches Abschmelzverhalten bedingt. Der Bulk-Ansatz fiihrt zu
einer VergroBerung der Schneehdhe wihrend der Alterungsperiode im Friihjahr und Som-
mer und einem beschleunigten Abschmelzen in der Ablationsperiode (Juli bis September
1987, Juni bis August 1988, Mai 1990). Diese Aussagen fiir die Zugspitze treffen in dhnli-
cher Form, allerdings mit reduzierten Differenzen der Schneehdhe, auch fiir Gander zu.

Das Ergebnis dieser Teststudie besteht darin, daB eine hohe Sensitivitét der Simulation der
Schneedecke auf die Formulierung des turbulenten Austausches an der Schneeoberfléche
besteht. Unter allen betrachteten Klimabedingungen weisen sowohl die Schneehthe, das
Wasserdquivalent, die Oberflichentemperatur der Schneedecke als auch die turbulenten
Fliisse selbst eine systematische Abhéngigkeit vom Turbulenzschema auf. Zur Paramete-
risierung der turbulenten Fliisse iiber Schneedecken erweist sich das Turbulenzschema nach
Louis (1979) als sehr gut geeignet.

5.1.4 Bodenwirmestrom

Die Sensitivitit der Schneedeckenentwicklung auf die untere Randbedingung wird anhand
der Stationen Svalbard Lufthavn und Zugspitze diskutiert. Auf Spitzbergen wird die
Schneedeckenentwicklung wihrend der kalten Jahreszeit ausschlieBlich durch temperatur-
abhingige Prozesse (innere Wirmeleitung, turbulente Fliisse, langwellige Strahlung)
geprigt. Die Polarnachtbedingungen verursachen, daf die kurzwellige Strahlungsabsorption
nur im Friihjahr eine Rolle spielt. Dariiber hinaus verfiigt die Station Svalbard Lufthavn tiber
flache Schneedecken, so daB die Vermutung nahe liegt, daB8 die Eigenschaften des Unter-
grundes an dieser Station von Bedeutung sind. Die Schneedecken der Zugspitze sind dage-
gen durch maximale Héhen zwischen 3 m und 5 m charakterisiert. Aufgrund der geringen
Wirmeleitung von Schnee besteht die Mdglichkeit einer thermischen Entkopplung der
Grenzflichen. Da auf der Zugspitze die Temperatur an der Schneeunterkante ganzjéhrig im
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Zugspitze: Schneehohe in m
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Abb. 5.9: Abhéngigkeit der Simulation der Schneehohe fiir die Zugspitze von der Parame-
terisierung der turbulenten Fliisse. Das Turbulenzschema der Grundversion beruht
auf der Monin-Obukhov’schen Ahnlichkeitstheorie. Die Berechnung der turbulen-
ten Fliisse nach Anderson (1976) erfolgt mit einem Bulk-Ansatz.
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Bereich der Schmelztemperatur liegt, konnen Schmelzprozesse an der Schneeunterkante
iiber Anderungen der Schneehdhe und des Wasserdquivalents Modifikationen der Aus-
tauschfliisse zwischen der Schneedecke und der Atmosphére bewirken. In den Sensitivitéts-
experimenten wurde je nach der Relevanz der physikalischen GroBen fiir die Stationen die
Wirmeleitfahigkeit des Bodens (Svalbard Lufthavn) und die Bodentemperatur (Zugspitze)
verindert. Ein Nichtvorhandensein beider Parameter im Eingangsdatensatz erfordert Annah-
men, die nicht einzeln tiberpriift werden kénnen. Durch die Produktbildung kann der Boden-
wirmestrom moglicherweise gut abgeschitzt werden, obwohl sowohl Bodentemperatur als
auch die Bodenwirmeleitfahigkeit nur grobe Naherungen der tatsdchlichen Werte darstellen.

Fiir die arktischen Verhiltnisse in Svalbard Lufthavn wurde die Wirmeleitfahigkeit des
Bodens variiert, um den EinfluB des Bodenzustandes (gefroren / nicht gefroren) und des
Fliissigwassergehalts des Bodens auf die Schneedeckenentwicklung zu analysieren. In der
Grundversion wird fiir die Bodenwérmeleitfahigkeit ein Wert von 0,3 W/(m'’K) genutzt. Die-
ser ist fiir trockene Sand- und Lehmbéden typisch (Linke und Baur, 1970). Die Sensitivitats-
experimente wurden mit Bodenwirmeleitfhigkeiten von 0,6 W/(m'K) und 0,9 W/(m'K)
durchgefiihrt. Die ermittelten Bodenwérmestrome sind in Abb. 5.10 als gleitende Mittel iiber
24 Werte gegeben. Die hoheren Warmeleitfahigkeiten bewirken einen betragsméBig grofe-
ren Energieaustausch zwischen Schneedecke und der darunterliegenden Bodenschicht.

Svalbard Lufthavn: Bodenwirmestrom in W/m?

1988/1989
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——- 0,9 W/(mK)

Abb. 5.10: Berechneter Bodenwirmestrom fiir Svalbard Lufthavn unter Verwendung einer
Bodenwirmeleitfahigkeit von 0,3 W(/m’K) in der Grundversion, 0,6 W/(m'K)
und 0,9 W/(m'K). Dargestellt sind gleitende Mittel tiber 24 Werte fiir 1988/89.

Mit den Anderungen im Bodenwirmestrom sind Modifikationen der Energiefliisse an der
Grenzfliche zwischen Atmosphire und Schneedecke verbunden. Diese liegen im Bereich
yon 2 W/m?2 bzw. 4 W/m? und dauern maximal 5 bis 7 Tage an. Die Oberfléchentemperatur
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der Schneedecke weist in Tagesmittel maximal Differenzen zwischen 1 K und 2 K auf. Eine
Reaktion auf die Verédnderung der Bodenwirmeleitfahigkeit tritt auch in der Schneehdhe,
dem Wasserdquivalent und der Energiebilanz der Schneedecke auf. Abb. 5.11 zeigt dies
exemplarisch fiir das Jahr 1988/89. Die Erhohung der Bodenwérmeleitfahigkeit von
0,3 W/(m'K) auf 0,6 W/(m'’K) fiihrt zu friiher einsetzenden Schmelzprozessen und einer Vor-
verlagerung des Ablationsendes. Die Energiebilanz weist von Mitte April bis zum Ablation-
sende erhohte Werte auf. Fiir die Jahre 1987-90 ergibt eine weitere Erhohung der Wérme-
leitfahig-keit keine groBen Anderungen gegeniiber den beschriebenen Ergebnissen. Fiir
1986/87 wird ein qualitativ unterschiedliches Resultat durch die Vergréerung der Boden-
wiérmeleitfidhigkeit von 0,3 W/(m'K) auf 0,9 W/(m'K) erzielt. Mitte Mai wachsen fiir diesen
Fall das Wasserdquivalent und die Schneehdhe um jeweils ca. 2 cm an.

Infolge des relativ zeitigen Akkumulationsbeginns der Schneedecke auf der Zugspitze ist
der Erdboden unter dem Schnee nicht gefroren. Die Bodentemperatur besitzt positive Werte
und der Bodenwérmestrom ist ausschlieflich in die Schneedecke gerichtet. Diese Wérme-
quelle ist dafiir verantwortlich, dafl die Temperatur an der Unterkante der Schneedecke wih-
rend des gesamten Winterhalbjahres annihernd 0°C betréigt und Schmelzprozesse auftreten.
Im Gegensatz zu Schmelzprozessen an der Schneeoberflédche, bei denen Fliissigwasser von
den darunterliegenden Schichten gespeichert wird, gelangt Schmelzwasser der untersten
Schicht sofort zum AbfluB. Ein Berechnungsfehler des Bodenwarmestromes kann sich gra-
vierend auswirken und fehlerhafte Schneehdhen wahrend des gesamten Winters hervorru-
fen. In der Grundversion wird die Bodentemperatur in 5 cm Tiefe aus der Schneetemperatur
der untersten Schicht berechnet, zu der 0,5 K addiert werden. Die Ergebnisse von Sensitivi-
tatsstudien (Abb. 5.12) zeigen, daB eine erhohte Bodentemperatur auf der Zugspitze eine
systematische Verringerung der Schneeh6he und des Wasseréquivalents zur Folge hat. Ein
Anstieg der Bodentemperatur um 0,5 K bewirkt eine Schneehdhenabnahme von 30 cm bis
40 cm und eine Reduktion des Wasseriquivalents um -20 cm bis -30 cm. Das Ablationsende
wird um 14 Tage bis zu 1 Monat vorverlegt. Der Bodenwirmestrom erhdht durch diese
Anderung seinen Mittelwert von ca. 3 W/m? auf 4 bis 6 W/m? bzw. 5 bis 9 W/m? (gleitendes
Mittel tiber 24 Werte).

Eine Erhohung des Bodenwirmestroms fiihrt wihrend der Schneedeckenperiode zu keiner
signifikanten Anderung der Fliisse an der Schneeoberfliche. Die Differenzen in den turbu-
lenten Fliissen sind mit einer maximalen Andauer von 2 Tagen bis 4 Tagen kurzzeitig und
iibersteigen 2 W/m? bis 4 W/m? (gleitendes Mittel tiber 24 Werte) nicht. Die Schneeober-
flachentemperatur weist ebenfalls nur kurzzeitig Differenzen von 1 K bis 3 K auf. Die Aus-
tauschfliisse zwischen Atmosphére und Untergrund werden allerdings durch das zeitlich ver-
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Abb. 5.11: Abhingigkeit der Energiebilanz der Schneedecke, der Schneehdhe und des Was-

Svalbard Lufthavn: Energiebilanz in W/m?

seridquivalents von der Wirmeleitfahigkeit des Untergrundes. Dargestellt sind fiir
Svalbard Lufthavn die Beobachtungswerte der Schneehdhe und Simulationser-
gebnisse unter Verwendung einer Bodenwérmeleitfahigkeit von 0,3 W/(m'K) in

der Grundversion, 0.6 W/(m'K) und 0,9 W/(m'’K) fiir 1988/89.
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Zugspitze: Bodenwéirmestrom in W/m?
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Abb. 5.12: Bodenwirmestrom, Schneehdhe und Wasserdquivalents an der Zugspitze fiir
1988/89 unter der Verwendung verschiedener Bodentemperaturen in 5 cm Tiefe.
Dargestellt sind die gleitenden Mittel tiber 24 Werte des simulierten Bodenwér-
mestroms, Beobachtungswerte der Schneehthe sowie Simulationsergebnisse
der Schneehthe und des Wasserdquivalents. In der Grundversion wird die
Bodentemperatur Ty mit der Schneetemperatur der untersten Schicht T zuziig-
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schobene Verschwinden der Schneedecke verindert. Dieses wird durch das Anwachsen der
Energiebilanz der Schneedecke im Vergleich zur Grundversion um 2 bis 4 W/m? fiir eine
Bodenwirmeleitfihigkeit von 0,6 W/(m'K) bzw. 5 bis 8 W/m? fiir 0,9 W/(m'’K) verursacht.

Aus diesen Sensitivititsexperimenten folgt, daB in der arktischen Region der Bodenwéirme-
strom die Schneedeckenentwicklung und die Wechselwirkungsprozesse zwischen der
Schneedecke und der Atmosphire nur in der Ablationsperiode signifikant beeinfluBt. Im
Friihjahr und Sommer bewirken Anderungen des Bodenwirmestromes Modifikationen der
Grenzflichenfliisse (Strahlung, turbulenten Fliisse) und eine zeitliche Verschiebung des
Ablationsendes. Um diese mit Modellen exakt zu bestimmen, sind Informationen {iber die
Bodenart, den Bodenzustand und die Temperatur des Untergrundes im Eingabedatensatz
notwendig. Im Falle hoher Schneedecken der mittleren Breiten beeinflut der Bodenwéarme-
strom den Schneedeckenverlauf (Schneemasse, Ende der Ablation), nicht aber den Massen-
und Energieaustausch an der Schneeoberfliche. Ein veréinderter Bodenwérmestrom wird erst
als integraler Effekt am Ende der Schneedeckenperiode fiir die Atmosphire wirksam. Zur
exakten Bestimmung des Endes der Schneedeckenperiode ist jedoch eine gute Abschitzung
des Bodenwirmestromes wihrend der gesamten Schneedeckenperiode von groBer Bedeu-

tung.
5.2 Die Vertikalstruktur der Schneedecke

Atmosphirische Zirkulationsmodelle verwenden fiir die Schneedecke in der Regel Boxmo-
delle. Auf eine vertikale Aufldsung der Schneedecke wird auch in komplexeren Ansétzen
(Verseghy, 1991; Douville et al., 1995) verzichtet. Die Eigenschaften der Schneeoberfldche
und damit die Austauschfliisse zwischen Atmosphére und Untergrund werden jedoch von
den inneren Prozesse der Schneedecke mitbestimmt. Diese Vorgénge sind von den vertika-
len Gradienten in der Schneedecke abhingig und koénnen nur mit einem Mehrschichten-
modell berechnet werden. Das Durchlaufen von Schmelz- und Erstarrungszyklen findet in
einer kleinen Oberflichenschicht statt und kann durch ein einfaches Modell nur mit groBen
Ungenauigkeiten simuliert werden. Interessant wird die Frage nach einer vertikal differen-
zierten Betrachtung der Schneeparameter auch im Zusammenhang mit Neuschneeféllen. In
vielen Modellen werden die Eigenschaften von Neuschnee und bereits gealtertem Schnee
massengewichtet gemittelt. Die charakteristischen Eigenschaften von Neuschnee (geringe
Dichte und #uBerst kleine Warmeleitfihigkeit) gehen damit verloren. Der EinfluB der Verti-
kalstruktur der Schneedecke auf die Wechselwirkungen zwischen Schneedecke und Atmo-
sphére wird in diesem Kapitel fiir Sodankyld und Gander diskutiert.

Die Methode der Schichtenwahl wird in Kap. 4.1.3 ausfiihrlich beschrieben. In der Grund-
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version wird eine Schneedecke aus zwei Schichten gleicher Dicke aufgebaut, falls Schnee-
fall zu einer Neuschneehdhe von mindestens 3 mm fiihrt. Bei erneutem Schneefall wird eine
Neuschneeschicht zusétzlich eroffnet, falls die Schichthdhe 3 mm iibersteigt. Bei geringem
Schneefall wird der Neuschnee der obersten Schicht zugerechnet und die Parameter der
Oberflachenschicht der Schneedecke massengewichtet berechnet. Diese gesamte Prozedur
wird im Sensitivititsexperiment nicht verdndert. In der Grundversion werden am Ende jedes
Zeitschrittes libereinanderliegende Schichten verbunden, falls ihre Dichtedifferenz unterhalb
von 150 kg/m3 liegt, die Schneetemperaturen sich um nicht mehr als 3 K unterscheiden und
die Schichten vom gleichen Schneetyp (kalter Schnee, feuchter Schnee, Eisschichten) sind.
Davon ausgenommen sind die Grenzschichten zum Boden und zur Atmosphére. Eine
Schneeschicht wird aufgeldst, falls ihre Dicke 3 mm nicht erreicht. Ist die Gesamtschnee-
hohe kleiner als 2 cm wird von einer vertikal homogenen Schneedecke ausgegangen und am
Ende jedes Zeitschrittes werden alle Schneeschichten unter massengewichteter Berechnung
der Schneeparameter zu einer Schicht zusammengefafit. Dieses Schneepaket wird in der
Mitte geteilt und es werden wieder zwei Schichten betrachtet. Im Sensitivititsexperiment
erfolgt die Verkniipfung aller Schneeschichten zu einer vertikal homogenen Schneemasse
und der Aufbau von 2 Schichten am Ende jedes Zeitschrittes unabhéngig von der Gesamt-
hohe der Schneedecke. Sie wird deshalb nachfolgend als Zweischichtenversion bezeichnet.

Fiir die finnische Station Sodankyld treten groBe Differenzen zwischen der Grundversion
und den Ergebnissen des Sensitivititsexperimentes weder in der Schneehhe noch in den
anderen Schneeparametern (Andauer, Wasserdquivalent, Oberfldchentemperatur, Albedo)
auf. Die Anzahl der wihrend der Wintermonate und im Friihling simulierten Schichten
betrigt in der Grundversion zwischen 3 und 6 Schichten. Unterschiede sind zwischen den
Modellversion in der Schneehthe bei einsetzenden Schmelzprozessen zu verzeichnen und
liegen bei maximal 12 cm am Ende der Ablationsperiode. Die Ergebnisse fiir 1988/89 sind
in Abb. 5.13 dargestellt.

Mit der Zweischichtenversion werden im Vergleich zur Grundversion héhere Schneedecken
modelliert, da Schmelzvorgéinge nicht einsetzen, bevor die gesamte Schneedecke auf
273,16 K erwirmt wurde. Da mit der Grundversion die Schneehthe unterschitzt wird, stel-
len die Ergebnisse der Zweischichtenversion eine bessere Ubereinstimmung mit den Beob-
achtungen dar. Die Differenzen zwischen den Modellversionen sind jedoch kleiner als der
Defizitbetrag zu den MeBwerten. Das Wasserdquivalent der Schneedecke reagiert analog zur
Schneehohe. Die verzdgert einsetzenden Schmelzprozesse vergrof3ern das Wasserdquivalent
in der Zweischichtenversion um 4 cm bis 8 cm. Die Oberflachentemperatur der Schneedecke
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Abb. 5.13: Schneehhe und Wasseriquivalent von Sodankyla fiir 1988/89. Dargestellt sind
die Simulationsergebnisse des Mehrschichtenmodells und der Zweischichten-
version sowie die MeBwerte der Schneehéhe.

wird durch das Sensitivititsexperiment im mittleren Wert nicht veréndert. Die Variabilitit
hingegen sinkt gegeniiber der Grundversion. Dieses Verhalten ist nicht nur 1986/87
(Abb. 5.14) zu verzeichnen, sondern tritt in allen Simulationsperioden auf. Die Ursache
dafiir ist in der erh6hten Dicke der obersten Schneeschicht zu sehen, die die thermische Trig-

heit der simulierten Schneedecke erhoht.

Die turbulenten Wirmefliisse, die von der Oberflichentemperatur bestimmt werden, werden
durch dieses Sensitivititsexperiment um maximal 10 W/m? bis 25 W/m? modifiziert. Syste-
matische Abweichungen existieren jedoch nicht. Die Energiebilanz der Schneedecke
(Abb. 5.15) weist in der Zweischichtenversion hhere Absolutbetréige auf. Die Differenzen
erreichen bis zu 25 W/m?2. Durch die vergroBerte thermische Trigheit ist der Energieaus-
tausch mit der Atmosphére, dessen Betrag von der Differenz von Luft- und Schneeoberfla-

chentemperatur abhéngt, intensiver.
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Sodankylé: Schneeoberﬂéichentemperatur in °C
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Abb. 5.14: Schneeoberfléchentemperatur an der Station Sodankyld fiir 1986/87. Dargestellt
sind die Simulationsergebnisse des Mehrschichtenmodells und der Zweischich-
tenversion als gleitende Mittel {iber 24 Werte.

Sodankyléi: Energiebilanz in W/m?
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Abb. 5.15: Energiebilanz der Schneedecke an der Station Sodankyl4 fiir 1988/89. Dargestellt
sind die Simulationsergebnisse des Mehrschichtenmodells und der Zweischich-
tenversion als gleitende Mittel liber 24 Werte.

Die Station Gander, fiir die in der Grundversion 2 bis 5 Schichten aufgebaut werden, weist
bereits nach dem Ende der Akkumulationsperiode (Mitte Dezember bis Anfang Januar)
Unterschiede zwischen den beiden Modellversionen auf. Die Differenzen in der Schneehhe
und im Wasserdquivalent (Abb. 5.16) halten bis zum Ende der Ablationsperiode an. Sie
erhohen sich im Laufe der jéhrlichen Schneedeckenentwicklung und erreichen ihr Maximum
Ende Miérz mit 30 bis 60 cm in der Schneehdhe und bis zu 20 cm im Wasserdquivalent. Ein
Vergleich mit den Beobachtungsdaten der Schneehdhe zeigt, da8 der am Boden abgelagerte
Schnee mit der Zweischichtenversion fiir alle betrachteten Winter iiberschétzt wird. Unge-
achtet dessen wird das Ende der Ablationsperiode nicht stark verdndert.

Wihrend der Schneedeckenperiode treten mit den Abweichungen in der Schneemasse
jedoch gravierende Anderungen der Energie- und Massenfliisse zwischen Schneedecke und
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Abb. 5.16: Schneehthe und Wasseriquivalent an der Station Gander fiir die Jahre 1986-90.
Dargestellt sind die Simulationsergebnisse des Mehrschichtenmodells und der
Zweischichtenversion sowie die Beobachtungsdaten der Schneehéhe.

Untergrund auf. Die Anderung der numerischen Formulierung der vertikalen Struktur der
Schneedecke ist mit einer Verschiebung der Oberfléchentemperatur um annihernd 10 K ver-
bunden. In der Abb. 5.17 ist exemplarisch die Oberfléchentemperatur des Winters 1986/87
dargestellt. Dieses Modellverhalten ist durch eine groBere Oberflichenschicht der Zwei-
schichtenversion bedingt. Infolge der geringen Wirmeleitung von Schnee kiihlt in der
Grundversion die Schneedecke an der Oberfliche, vor allem durch eine relativ hohe lang-
wellige Ausstrahlung, stark aus. Im Sensitivititsexperiment existiert in der oberen Schicht
ein groBeres Wiarmereservoir, wodurch ein Abkiihlen dieser Schicht verzdgert wird.
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Gander: Schneeoberflichentemperatur in C
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Abb. 5.17: Schneeoberfldchentemperatur an der Station Gander fiir 1986/87. Dargestellt
sind die Simulationsergebnisse des Mehrschichtenmodell und die Zweischich-
tenversion als gleitende Mittel iiber 24 Werte.

Systematische Abweichungen von nicht zu vernachlissigender GréBenordnung treten zwi-
schen den Modellversionen auch in der Energiebilanz der Schneedecke und den turbulenten
Fliissen auf (Abb. 5.18) sind. Die Energiebilanz der Schneedecke ist in der Zweischichten-
version trotz der erhdhten Oberfldchentemperatur gegeniiber dem Mehrschichtenmodell um
ca. 10 W/m? geringer. Dies ist auf eine erhohte Verdunstung und einen betragsmiBig vergro-
Berten latenten WirmefluB zuriickzufiihren. Die Anderungen liegen im Mittel zwischen
20 W/m? und 50 W/m?, kénnen aber auch kurzzeitig erheblich hthere Werte annehmen
(siehe 1989/90). Die fiihlbaren Wirmefliisse sind in der Zweischichtenversion um 10 W/m?2

bis 20 W/m? geringer als in der Grundversion.

Eine Modifikation der Schichtenwahl veréndert fiir Gander auch das AbfluBverhalten des
Schneedeckenmodells. Wihrend in der Grundversion ein hiufiger Abflu3 mit Werten unter-
halb von 0,5 mm auftritt, ist ein AbfluB in der Zweischichtenversion seltener und die Abfluf-
ereignisse sind stirker ausgeprigt. Verursacht wird dies wiederum durch die dickeren
Schichten der Zweischichtenversion. Durch die hthere Wirmekapazitit der Schichten wird
der AbfluB verzogert, da sich im Vergleich zur relativ diinnen Oberflichenschicht des Mehr-
schichtenmodells eine groBere Schneemasse erwidrmen muf. Erreicht die Schneedecke in
der Zweischichtenversion die Temperatur von 0° C, schmilzt eine groflere Masse.

Die Ergebnisse dieser Teststudie (Zweischichtenversion) zeigen, daB die Methode der
Schichtenwahl sowohl die Massenbilanz der Schneedecke als auch die einzelnen Kompo-
nenten des Energieaustausches der Grenzfliche zwischen Atmosphire und Schneedecke
signifikant beeinflussen kann. Die Anderungen fiir Sodankyl4 liegen in einer Verlagerung
des Ende der Ablation und einer Anderung der Variabilitit von Oberflachentemperatur und

Energiebilanz.
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Gander: Energiefliisse an der Schneeoberfliache in W/m?

Energiebilanz filhlbarer Wiarmestrom latenter Warmestrom

1986/1987 1986/1987 1986/1987

8505888

1988/1989

50 T T .
0
2 |-
20
ol
20 |-
4

Jan Feb

1989/1990

——  Mehrschichtenmodell - - Zweischichtenversion

Abb. 5.18: Energiebilanz der Schneedecke, fithlbarer und latenter turbulenter WérmefluB an
der Station Gander fiir 1986-90. Dargestellt sind die Simulationsergebnisse des
Mehrschichtenmodells und der Zweischichtenversion als gleitendes Mittel tiber
24 Werte.

Fiir Gander treten systematische Anderungen wihrend der Schneedeckenperiode sowohl in
der Energiebilanz als auch in den einzelnen Energie- und Massenflissen auf. Zur
Abschitzung der GroBenordnung dieser Effekte wurden die Tagesmittel der Differenzen
zwischen den Modellversionen iiber die Zeit der Schneedeckenandauer gemittelt. In Tab. 5.2
sind die Resultate der Schneedeckenperiode 1986/87 angegeben. Wihrend fiir Sodankyld
diese Differenzen sehr klein sind und unterhalb von 0,5 W/m?2 liegen, werden fiir Gander
infolge einer modifizierten Schichtenwahl wihrend der Schneedeckenperiode im Mittel die
Tagesmittel der Energiebilanz um -5 W/m?, die Tagesmittel der turbulenten Fliisse um
-5 W/m? und -8 W/m2und die des Bodenwérmestromes um 12 W/m? verindert.
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Energiefiuf absolute Differenzen in W/m?
Sodankyla Gander
fithlbarer Warmefluf3 -0.04 -5.3
latenter Warmeflufl 0.3 -1.9
langwellige Nettostrahlung -0.1 3.1
Bodenwirmestrom -0.3 11.9
direkte Wérme durch Regen ~0.0 ~0.0
Energiebilanz -0.3 -4.9

Tab. 5. 2: Mittelwerte der tiglichen Differenzen der Energiefllisse, die mit der Zweischich-
tenversion und dem Mehrschichtenmodell fiir die Schneedeckenperiode 1986/87
fiir die Stationen Sodankyld (Finnland) und Gander (Neufundland) berechnet

wurden.

Die Anderung der Schichtenwahl des Schneedeckenmodells beeinfluBt unmittelbar die
Atmosphiére. Durch die unterschiedliche Wiedergabe des Ablationsendes treten Differenzen
zwischen den Modellversionen in der mit Schnee bedeckten Landfldche auf. Dies ist beson-
ders in den Ubergangsjahreszeiten von Bedeutung, da in einem atmosphirischen Zirkula-
tionsmodell durch die Spriinge der Oberfldchenalbedo, der Wiarmeleitfdhigkeit und der Rau-
higkeit komplexe Riickkopplungsmechanismen angeregt oder unterdriickt werden. Die an
der Schneeoberfliche wahrend der gesamten Schneeperiode auftretenden Anderungen des
turbulenten Wasserdampfstromes fiihren zu einer Modifikation der Konzentration und des
Transportes von Wasserdampf innerhalb der Atmosphére. Ein unterschiedliches Abschmelz-
verhalten dndert das Ablationsende der Schneedecke und bewirkt eine zeitliche Verschie-
bung der Abflusses. Das Verhiéltnis von den Fliissen turbulenter Energie (Bowenverhiltnis)
und die Wellenlédnge der Strahlung (kurzwellig oder langwellig) ist fiir die atmosphérischen
Prozesse von grofler Bedeutung. Die Verschiebung des Verhéltnisses von fiihlbarer und
latenter Wérme fiihrt, auch bei gleicher Energiebilanz der Schneedecke, zu Anderungen des
atmosphérischen Zirkulationsverhaltens. Im Gegensatz zum fiihlbaren Wérmestrom ist
latente Warme mit einem Massenflu3 verbunden und kann transportiert werden. Da die
Atmosphire aus verschiedenen Komponenten mit den unterschiedlichsten Absorptionsei-
genschaften in den einzelnen Spektrallinien besteht, ist eine Spektralverschiebung der ein-
fallenden und reflektierten Strahlung wichtig.
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5.3 Klimarelevanz schneeinterner Eigenschaften

5.3.1 Fliissigwasser

Das Eindringen von Regenwasser in kalten Schnee und die sofort einsetzenden Erstarrungs-
prozesse stellen neben der Globalstrahlung die grofte Wérmequelle der Schneedecke dar.
Fiir flache Schneedecken resultiert daraus in der Regel ein isothermes Temperaturprofil von
273,16 K. Die Oberflichentemperatur der Schneedecke, die ein wichtiges Kopplungsglied
zwischen Schneedecke und Atmosphére darstellt, wird beim Durchlaufen von Schmelz- und
Erstarrungszyklen auf einem konstanten Wert gehalten. Verfiigt die Schneeoberfliche tiber
Fliissigwasser, wird ein effektives Auskiihlen der Schneedecke bei Kilteeinbriichen verhin-
dert und die Oberflichentemperatur der Schneedecke reagiert verzogert auf die Anderung
der Lufttemperatur. Die turbulenten Wasserdampffliisse werden dadurch modifiziert, daB
die Sittigungsdampfdriicke iiber Fliissigwasser und Eis differieren. Das Speichervermdgen
an Fliissigwasser bestimmt die Massenbilanz der Schneedecke, den Termin eines Schmelz-
wasserabflusses und das Ablationsende. Abgesehen von diesen Prozessen bewirkt Fliissig-
wasser im Schnee eine Beschleunigung der Alterungsprozesse und eine latente Wérmelei-
tung in der Schneedecke. Das Korngrofenwachstum lduft beim Vorhandensein von Fliissig-
wasser mit erhohter Geschwindigkeit ab. Dadurch hervorgerufene Dichteinderungen erhd-
hen die innere Wirmeleitfahigkeit der Schneedecke. Die Albedo erféhrt infolge der Fliissig-
wassermetamorphose eine exponentielle Reduktion.

Im Modell werden diese Prozesse stark vereinfacht dargestellt. Der maximal mogliche Fliis-
sigwassergehalt einer Schicht wird relativ zur Masse des trockenen Schnees bestimmt (4.6).
Diese Berechnungsformel vernachléssigt das Anwachsen des Retentionsvermdgens bei fort-
geschrittenen Schmelzprozessen. Die Transmission von Fliissigwasser und die Fliissigwas-
sermetamorphose werden iiber grobe Néherungen beriicksichtigt. Zur Parameterisierung der
Fliissigwassertransmission wird 1% der Masse des Fliissigwassers jeder Schicht héhenge-
wichtet auf die anderen Schichten verteilt. Die Fliissigwassertransmission wird nach Jordan
(1991) gewihlt und besteht fiir feuchten Schnee in einer Verdopplung der Settlingsrate kal-
ten Schnees. Die Phaseniiberginge fest/fliissig werden hingegen sehr gut aufgel6st. Die
Schemata zur Simulation der Schmelz- und Erstarrungsprozesse sind in Massenfluform

geschrieben.

Um eine Abschitzung des Einflusses von Fliissigwasser auf die Schneedeckenentwicklung
und die Austauschprozesse zwischen Schneedecke und Atmosphére zu gewinnen, werden
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Sensitivitétsstudien fiir Gander und Col de Porte vorgestellt. In Gander kann Fliissigwas-
ser wihrend der gesamten Schneedeckenperiode in der obersten Schneeschicht auftreten, so
daB die Austauschprozesse zwischen Atmosphire und Schneedecke durch Fliissigwasser
entscheidend mitbestimmt werden. Intensive Schmelzprozesse fithren Mitte Dezember bis
Februar zu einer Reduktion der Schneehdhe auf Werte von 15 cm bis 30 cm. Eine gute Erfas-
sung der Fliissigwasserprozesse ist notwendig, um das Ablationsende, die Schneemasse und
den energetischen Austausch zwischen Schneedecke und Atmosphire in den nachfolgenden
Monaten exakt zu bestimmen. In Col de Porte treten Schmelzprozesse an der Schneeoberfla-
che erst zwischen Mérz und Mai auf. Diese sind bis Mitte April mit einem Durchlaufen von
Schmelz- und Erstarrungszyklen verbunden und das produzierte Fliissigwasser wird grof-
tenteils in der Schneedecke gespeichert. Groere Schmelzwasserabfliisse werden in der Zeit
von Mitte April bis Mitte Mai hervorgerufen. Die Temperatur an der Schneeunterkante liegt
wihrend der gesamten Schneedeckenperiode in der Néhe des Gefrierpunktes. Schmelzpro-
zesse konnen dort von Dezember bis Mirz stattfinden. Diese fiihren, auch wéhrend der Win-
termonate, zu einem Abflufl von ungeféhr 1 mm/d bis 8 mm/d. Die durch Kapillarkrifte her-
vorgerufene Fliissigwassertransmission bewirkt eine vertikale Verteilung des an der

Unterkante produzierten Fliissigwassers.

Im Sensitivititsexperiment wird fiir Gander eine Fliissigwasserspeicherung ausgeschlos-
sen. Die Ergebnisse dieser Teststudie sind in Abb. 5.19 am Beispiel des Jahres 1988/89 dar-
gestellt. Die Vernachlissigung der Fliissigwasserspeicherung fiihrt zu Schneedecken, die
systematisch geringere Héhen aufweisen. Die Abweichungen zur Grundversion liegen in der
Schneehéhe zwischen 0,5 cm und 15 cm. Die Massendifferenz zwischen den Modellversio-
nen, die durch das Wasserdquivalent angegeben wird, betrigt 1% bis 10%. Fiir die Jahre
1987-90 wird durch die Vernachlassigung der Fliissigwasserspeicherung das Ablationsende
nicht stark veréndert. Hingegen wird dieses fiir 1986/87 um 5 Tage vorverlegt.

Anderungen treten wihrend der Schneedeckenperiode in den Energiefliissen an der Schnee-
oberfléiche, in der Oberflichentemperatur der Schneedecke und in der Energiebilanz auf.
Diese Abweichungen dauern bis zu 14 Tagen an. Die turbulenten Fliisse weisen zwischen
den Modellversionen Differenzen im Bereich von 4 W/m? bis 20 W/m? (gleitendes Mittel
tiber 24 Werte) auf. Das Vorzeichen der Abweichungen héngt von der vorliegenden Wetter-
entwicklung ab. Die Energiebilanz unterscheidet sich zwischen den Modellversionen gleich-
falls um 4 W/m? bis 20 W/m?. Die korrespondierende Temperaturdifferenz betrigt an der
Oberflache der Schneedecke 0,2 K bis 0,8 K. Exemplarisch ist in Abb. 5.19 der fiihlbare
Wiérmestrom fiir 1988/89 dargestelit.
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Gander: Schneeh6he und Wasseriquivalent in m

1988/1989

1.0 T T T T T T
0.8 |- il

0.6 |-
0.4 |
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0.0 : .
Sep Okt Nov Dez Jan Feb Mar Apr Mai Jun

0.12 -
0.08 |-
0.04 |-
0.00 ! . 3=
Sep Okt Mai Jun
------ Beobachtungen —— Grundversion

— — kein Fliissigwasser
Gander: fiihlbarer Wirmeflu in W/m?

1988/1989

——— Grundversion — — kein Fliissigwasser

Abb. 5.19: Schneehdhe, Wasseriquivalent und der fithlbare turbulente Warmeflu3 an der
Station Gander fiir die Simulationsperiode 1988/89. Dargestellt sind Beobach-
tungswerte der Schneehohe, Simulationsergebnisse der Grundversion und die
Resultate bei Vernachlissigung der Fliissigwasserspeicherung. Der Energieflufl
ist als gleitendes Mittel {iber 24 Werte gegeben.

Neben kiirzer anhaltenden Abweichungen zwischen den Modellversionen, die im Januar
auftreten, existiert im Februar eine Periode, in der iiber 10 Tage eine systematische Differenz

von ca. 8 W/m? zu verzeichnen ist.
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Fiir Col de Porte wird die Abhingigkeit der Schneedeckenentwicklung von der Fliissig-
wassertransmission analysiert. Als Vergleich zur Grundversion wird im ersten Experiment
die Oberflichenschicht (OS) von der Fliissigwassertransmission ausgeschlossen. Das zweite
Sensitivititsexperiment wird ohne Fliissigwassertransmission gerechnet. Die Ergebnisse fiir
die Schneehohe und das Wasserédquivalent sind in Abb. 5.20 gegeben

Col de Porte
Schneehohe in m Wasseriaquivalent in m
o——- Schneesensor +— Profilmessungen
—— Grundversion —— Grundversion
+-—-— keine Transmission +-—-— keine Transmission
1.4 " " : ' 3 0.4
1.0 } 03
0.6 02 ¢
02 ¢ 0.1}
-0.2 : : . . b 0.0 . ; ; %
Jan Feb Mar Apr Mai Jan Feb Mar Apr Mai
—— Schneesensor «—— Profilmessungen
—— Grundversion —— Grundversion
*----+ QS keine Transmission »----= OS keine Transmission
14— 0.4
1.0 ¢ 0.3
0.6 | 0.2
0.2 0.1
-0.2 0.0

Jan Feb Mar Apr Mai Jan Feb Mar Apr Mai

ADbD. 5.20: Schneehdhe und Wasseréquivalent fiir Col de Porte. Dargestellt sind Me3werte
und Simulationsergebnisse bei unterschiedlicher Beriicksichtigung der Fliissig-
wassertransmission. OS symbolisiert die Oberfldchenschicht der Schneedecke.

Eine génzliche Vernachléssigung der Fliissigwassertransmission fiihrt zwar zu einer sehr
guten ﬁbereinstimmung zwischen der simulierten Schneehthe und den Messungen des
Schneesensors. Die Ergebnisse des Wasserdquivalent werden mit dieser Modellversion
jedoch von Ende Januar bis Mai duBerst fehlerhaft wiedergegeben. Die GréBenordnung des
Fehlers liegt bis Mitte April zwischen 5 cm und 10 cm und steigt in den nachfolgenden
Monaten auf 15 cm an. Fiir die Grundversion und bei einer Vernachlissigung der Fliissig-
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wassertransmission in der obersten Schicht liegen die simulierten Werte der Schneehdhe ab
Mirz ca. 20 cm iiber den Messungen. Das Wasserdquivalent wird hingegen genauer
beschrieben. Wenn nur fiir die Oberflichenschicht die Fliissigwassertransmission unbertick-
sichtigt bleibt, tritt im Vergleich zur Grundversion bis April eine Verbesserung der Simula-

tion auf.

Die verschiedenen Simulationswerte des Wasseréiquivalents filhren zu unterschiedlichen
Oberflichentemperaturen der Schneedecke. Wird die Fliissigwassertransmission vernach-
lassigt, so treten von Ende Januar bis Mérz Temperaturen auf, die im Tagesmittel 1,5 K bis
2 K unter den Beobachtungswerten liegen (Abb. 5.21). Dies gilt fiir beide Sensitivitdtsexpe-
rimente, unabhéingig davon, ob in der oberen Schichten eine Fliissigwassertransmission
beriicksichtigt wird oder nicht. Die Grundversion stimmt in dieser Periode sehr gut mit den
Beobachtungen iiberein.Von Mérz bis Mai wird die Variabilitit der Oberfldchentemperatur
in den Sensitivititsexperimenten erhdht und eine verbesserte Ubereinstimmung mit den
Beobachtungen erzielt. Dies 148t vermuten, da8 ab Mirz die Fliissigwassertransmission

durch die Grundversion tiberschitzt wird.

Col de Porte: Schneeoberflichentemperatur in °C

T T ] I

«——= Beobachtungen
—— Grundversion .

«——= Beobachtungen

---- OS keine Transmission |

— — — keine Transmission
1 1

Feb Mar Apr Mai

Abb. 5.21: Tagesmittelwerte der Schneeoberflichentemperatur aus Beobachtungsdaten und
Simulationsergebnissen mit verschiedenen Ansétzen fiir die Fliissigwassertrans-
mission fiir Col de Porte vom 8.1.1989 bis 8.5.1989.
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Die Energiebilanz (Abb. 5.22) zeigt zwischen den Modellversionen Abweichungen von
2 W/m? bis 20 W/m?. In der kalten Periode Ende Januar bis Anfang Februar liegt die Ener-
giebilanz bei Vernachlissigung von Fliissigwasser in der obersten Schicht mit -20 W/m?
unterhalb der Grundversion und diese wiederum ca. 6 W/m? unterhalb einer ginzlichen Ver-

nachléssigung der Fliissigwassertransmission

Col de Porte: Energiebilanz in W/m?

—— Qrundversion
————— OS keine Transmission

—-—- keine Transmission
100 . . T | T

50

0_

-50 1 L 1 I |
Jan Feb Mar Apr Mai

Abb. 5.22: Abhingigkeit der Energiebilanz der Schneedecke von der Parameterisierung der
Fliissigwassertransmission fiir Col de Porte im Zeitintervall 17.12.1988 bis
8.5.1989. Dargestellt sind die gleitenden Mittel tiber 24 Werte.

Treten Schmelzprozesse in der Oberfldchenschicht auf, reduzieren sich die Unterschiede
zwischen der Grundversion und dem Sensitivititsexperiment, das nur in der Oberflidchen-
schicht die Fliisssigwassertransmission vernachlissigt. Beim Einsetzen von Erstarrungspro-
zessen in der Oberflichenschicht sind die Energiebilanzen der Sensitivititsexperimente fast
identisch. Da die Schmelzprozesse an der Unterkante der Schneedecke auftreten, bewirkt
eine ginzliche Vernachlissigung der Fliissigwassertransmission einen verfriihten Abfluf3
(Abb. 5.23). Das Ausgrenzen der obersten Schicht von diesen Prozessen veridndert das

AbfluBverhalten hingegen nicht

Die Teststudien zum Einfluf} des Fliissigwassers auf die Schneedeckensimulation zeigen fiir
mittlere Breiten eine hohe Sensitivitit wihrend der gesamten Schneedeckenperiode auf die
dritte Phase des Wassers. Eine Vernachlédssigung von Fliissigwasser fithrt zu systematisch
geringeren Schneehdhen und Wasserdquivalenten sowie Anderungen in der Temperatur und
den Energiefliissen an der Schneeoberfléiche, die bis 14 Tagen anhalten kénnen. Schmelz-
prozesse treten in mittleren Breiten an beiden Grenzflachen der Schneedecke auf. Da in fla-
chen Schneedecken die Phaseniibergénge fest/fliissig groBtenteils die gesamte Schnee-decke
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Col de Porte: Abflufl in mm

Schneekissen
e Grundversion
----------- keine Transmission
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Abb. 5.23: Tagesmittelwerte des beobachteten und simulierten Abflusses mit verschiedenen
Ansitzen fiir die Fliissigwassertransmission fiir die Mef3station Col de Porte vom
17.12.1988 bis 8.5.1989.

erfassen ist das Speichervermégen fiir Fliissigwasser alleiniger Steuerungsparameter dieser
Prozesse. Fiir hohe Schneedecken hingegen werden die Fliissigwasserprozesse sowohl durch
die Speicherung von Fliissigwasser als auch durch dessen vertikale Verteilung infolge von
Fliissigwassertransmission bestimmt. Simulationen, die fiir alpine Schneedecken ohne eine
Parameterisierung der Fliissigwassertransmission durchgefiihrt werden, bewirken eine zu
starke Reduktion der Schneemasse und ein verfriihtes Ablationsende. Wird mit einer groben
Parameterisierung fiir die Fliissigwassertransmission gearbeitet, so erweist es sich als giin-
stig, die Oberfliachenschicht von dieser Prozedur auszuschlieBen. Eine Uberschitzung der
Fliissigwasserprozesse bewirkt eine Unterschétzung der Variabilitéit der Oberflichentempe-

ratur der Schneedecke im Friihjahr.

5.3.2 Innere Wirmeleitung

Die feine Struktur von Neuschneekristallen verursacht, da8 Schneedecken ein groes Poren-
volumen besitzen und die Wirmeleitfahigkeit von locker abgelagertem Neuschnee mit Wer-
ten um 0,03 W/(m’K) sehr gering ausfillt. Durch die Alterungsprozesse sinkt das Porenvo-
lumen und die Wirmeleitfihigkeit von Schnee vergroBert sich mit anhaltender Andauer. Zur
Parameterisierung dieser Prozesse wird die Wirmeleitfahigkeit von Schnee in Abhéingigkeit
von der Schneedichte berechnet. Die Parameterisierungsansitze differieren in ihrer Form.
Wihrend von Anderson (1976) eine quadratische Abhéngigkeit von der Dichte zugrundege-
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legt, basiert die Berechnung nach Yen (1981) auf einem Potenzansatz. In atmosphérischen
Zirkulationsmodellen wird in der Regel auf eine =zeitliche Entwicklung der
Wirmeleitfihigkeit von Schnee verzichtet und ein konstanter Wert verwendet. Sensitivitéts-
experimente mit verschiedenen Parameterisierungsansitzen fiir die Wéarmeleitfahigkeit von
Schnee (Tab. 5.3) wurden fiir Gander und die Zugspitze durchgefiihrt.

Quelle Berechnungsformel Koeffizienten
Grundversion Ag=ap +b A'Ps2 ap = 0,02
Anderson (1976) by =2,510°
Yen (1981) As—a(ps/ Py)® a = 2,22 W/(m'K)
b=1,88
Py = 1000 kg/m>
Ay= 0,176 W/(m'K) konstanter Wert

Tab 5.3: Parameterisierungsansiitze der Wirmeleitfahigkeit von Schnee A, die in der
Grundversion und den Sensitivititsexperimenten verwendet werden. pg ist die
Schneedichte.

Die Verwendung des Ansatzes von Yen (1981) fithrt im Vergleich zur Grundversion (mit der
Parameterisierung nach Anderson, 1976) in Gander zu keinen sichtbaren Anderungen der
Schneedeckenentwicklung. Die Werte der Warmeleitung selbst konnen an einzelnen Termi-
nen um 0,03, W/(mK) bis 0,05 W/(m'K) differieren.

Die Vernachlissigung der Dichteabhéngigkeit der Wirmeleitfahigkeit bewirkt eine Unter-
schitzung der Schneehdhe wihrend der Akkumulation und eine Uberschitzung der Schnee-
hohe in der Metamorphose- und Schmelzperiode. Die Differenzen zur Grundversion betra-
gen 2 cm bis 10 cm. Das Vorzeichen und der Betrag dieser Abweichungen sind von der
Schneefallhiufigkeit, der Metamorphoserate und dem thermischen Zustand des Untergrun-
des abhingig. Das Wasserdquivalent zeigt in allen vier betrachteten Jahren von Januar bis
Mai im Vergleich zur Grundversion eine Erhthung um ca. 2 cm. Am Beispiel des Jahres
1988/89 sind die Ergebnisse der Schneehdhe und des Wasserdquivalent in Abb. 5.24 gege-
ben.

Die Energiebilanz weist nur im Januar 1990 groBere Anderungen zwischen den Modellver-
sionen auf. In dieser Zeit wird die Energiebilanz bei der Verwendung einer konstanten
Wirmeleitfihigkeit von 0,176 W/(m'K) an ca. 5 Tagen im Mittel um 20 W/m? gegeniiber der
Grundversion erh6ht. Diese Abweichungen treten im Zusammenhang mit einer drastischen
Reduktion der Schneehthe von 20 cm auf unter 1 cm auf. Da den Schmelzprozessen tiefe
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Gander: Schneehohe in m

1988/1989
1.2 I L] T T T T T |
09 |
0.6 |- T 2
03 ) R = R
00 i | ,«-nL i WM PR |
Sep Okt Nov Dez Jan Feb Mar Apr Mai
-------------- Beobachtungen —— Grundversion
—-—- 0,176 W/(mK)

Gander: Wasseridquivalent in m

1988/1989

0.12

0.08 | o,
0.04 | m o
0'00 | 1 al B 1 | 1 M Lol

Sep Okt Nov Dez Jan Feb Mar Apr Mai Jun

—— Grundversion —-—- 0,176 W/(mK)

Abb. 5.24: Abhingigkeit der Schneehthe und des Wasserdquivalents an der Station Gander
von der Parameterisierung der Wirmeleitféhigkeit des Schnees fiir 1988/89.

Temperaturen und Neuschnee vorausgingen, erhoht die konstante Warmeleitfahigkeit
gegeniiber der Grundversion die Temperaturdiffusion in die tieferen Schichten. Die Oberfla-
chenschicht verfiigt dadurch gegeniiber der Grundversion iiber eine geringere Temperatur
und erfihrt tiber die turbulenten Fliisse eine grofBere Energiezufuhr. Der fiihlbare Warme-
strom ist in dieser Zeit im Vergleich zur Grundversion (im gleitenden Mittel tiber 24 Werte)
um 10 W/m? und der latente Wirmestrom um 20 W/m?. In der Grundversion wird die Ober-
flichenschicht rascher auf die Schmelztemperatur erwérmt. Durch Fliissigwassertransmis-
sion werden die tieferen Schichten auf die Schmelztemperatur gebracht, so dal zwischen den
Modellversionen die Reduktion der Schneehohe und des Wasserédquivalents nicht differiert.

Die turbulenten Fliisse weisen wihrend der gesamten Schneedeckenperiode Differenzen
zwischen den Modellversionen auf, Die GroBenordnung dieser Abweichungen liegt zwi-
schen 5 und 10 W/m? fiir den fithlbaren Warmestrom bzw. 5 und 15 W/m? fiir den latenten
Wirmestrom. Vorzeichen und Betrag héingen dabei analog zur Schneehdhe von den meteo-

rologischen Bedingungen ab.
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Gander: fiihlbarer WiirmefluB in W/m?

1988/1989
50 i ] T T ]
0 W\NJU
o A M P
10 P J\,/v‘ v ot =
-10 1 L L
Jan Feb Mar

Gander: latenter WiirmefluB in W/m?

1988/1989

—— Grundversion —-—- 0,176 W/(mK)

Abb. 5.25: Abhéngigkeit der simulierten fithlbaren und latenten turbulenten Wérmestréme
an der Station Gander von der Parameterisierung der Wérmeleitféhigkeit des
Schnees. Dargestellt gleitende Mittel iiber 24 Werte fiir 1988/89.

Die Beeinflussung der Schneedeckensimulation auf der Zugspitze ist am Beispiel der
Parameterisierung von Yen (1981) und den Resultaten einer konstanten Wérmeleitfahigkeit
von 0,176 W/(m'K) gezeigt. Im Vergleich zur Grundversion fiihrt auch auf der Zugspitze
eine konstante Wiarmeleitfahigkeit zu einer hoheren Schneedecke in der Alterungsphase und
wiahrend der Ablation. Die Schneehohendifferenzen zwischen den Modellversionen
(Abb. 5.26) konnen auf der Zugspitze allerdings Werte von 1 m ereichen. Die Differenzen
in der Schneehohe, die zwischen der Parameterisierung nach Anderson (1976) und nach Yen
(1981) auftreten, betragen zwischen 20 cm und 70 cm und sind vom Vorzeichen fiir die ein-

zelnen Simulationsperioden verschieden.

Das Wasseridquivalent hingegen wird durch die verschiedenen Parameterisierungen der
Wirmeleitféhigkeit von Schnee systematisch veréndert. Der Ansatz von Yen (1981) fiihrt ab
April gegeniiber der Grundversion zu einer Reduktion um 20 cm. Die konstante
Wirmeleitfdhigkeit von 0,176 W/(m'K) erhoht das Wasserdquivalent ab dem Friithjahr um
10 cm. Die Abweichungen in der Energiebilanz und den turbulenten Fliissen entsprechen

dem beschriebenem Verhalten in Gander.
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Zugspitze: Schneehohe in m
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Abb. 5.26: Abhingigkeit der Simulation der Schneehthe von der Parameterisierung der
Wirmeleitfahigkeit von Schnee. Dargestellt sind fiir die Zugspitze Beobach-
tungswerte der Schneehdhe und Ergebnisse der Grundversion (Anderson, 1976)
sowie unter Verwendung des Ansatzes von Yen (1981) und einer konstanten
Wirmeleitfihigkeit. von 0,176 W/(m'K).

Die Ergebnisse der Teststudie zeigen, daB in mittleren Breiten die Schneedeckenentwick-
lung von der inneren Wirmeleitfahigkeit stark beeinfluflt wird. Die Verwendung einer kon-
stanten Wirmeleitfahigkeit bewirkt eine Unterschétzung der Schneehdhe wihrend der
Akkumulationsperiode und eine Uberschitzung der Schneehéhe in der Metamorphose- und
Schmelzperiode. Die Differenzen zur Grundversion betragen fiir flache Schneedecken maxi-
mal 10 cm und kénnen fiir alpine Stationen 1 m bis 1,5 m erreichen. Auf der Zugspitze treten
Abweichung in der Simulation der Schneedecke auch durch die Verwendung verschiedener
dichteabhingiger Parameterisierungen der Wérmeleitféhigkeit auf. Das Vorzeichen und der
Betrag dieser Differenzen sind dabei von der Schneefallhdufigkeit, der Metamorphoserate
und dem thermischen Zustand des Untergrundes abhéngig. Anderungen der Parameterisie-
rung der Wirmeleitfihigkeit von Schnee fiihrt sowohl fiir flache als auch hohe Schnee-dek-
ken zu Anderungen der turbulenten Fliisse im Bereich von 5 W/m? bis 15 W/m?, die iiber die
gesamte Schneedeckenperiode anhalten. Die innere Warmeleitung bestimmt in mittleren

Breiten folglich den energetischen Austausch an der Schneeoberfléiche mit.
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5.3.3 Alterungsprozesse

Die Auswirkungen der Alterungsprozesse und der damit verbundenen Dichteinderung
bestehen im wesentlichen in einer Erhhung der Wérmeleitfahigkeit des Schnee und dem
Anwachsen des Retentionsvermogens. Auf diese Prozesse wird in Kap. 3.3.1 und Kap. 3.3.2
eingegangen. Dieses Kapitel konzentriert sich auf die Wahl der Neuschneehthe. Eine gute
Beschreibung der Werte der Neuschneehohe ist die Basis fiir eine numerische Erfassung der
Alterungsprozesse und der gesamten Schneedeckenentwicklung. Die Neuschneedichte ist
sowohl von den atmosphérischen Temperaturen, insbesondere der Feuchttemperatur, als
auch vom Wind abhéngig. Temperatur und Feuchtigkeit der Luft bestimmen Form und Aus-
dehnung der Schneekristalle. Hohe Windgeschwindigkeiten bewirken ein Abschiirfen der
Neuschneekristalle und fithren dadurch zu einer kompakteren Ablagerung und erhéhten
Neuschneedichten. Durch Schneeverwehungen werden Schneekorner bereits sedimentierten
Schnees und Neuschneekristalle vermischt. Diese Eispartikel unterschieden sich in Struktur
und KorngroBe. Die Dichte des akkumulierenden Schnees iibersteigt dadurch die Neu-
schneedichte. Diese Effekte sind fiir arktische Regionen und Bergstationen relevant.

Der EinfluB der Neuschneedichte wird fiir die Station Svalbard Lufthavn analysiert. Die
Berechnungsformel der Neuschneedichte nach Anderson (1976) besitzt keine Abhéngigkeit
von der Windgeschwindigkeit. Sie besitzt dartiber hinaus in der von ihm angegebenen Form
nur fiir Feuchttemperaturen oberhalb von -15 °C Giiltigkeit. Diesem Temperaturwert ent-
spricht die Neuschneedichte 50 kg/ m?>. Fiir tiefere Temperaturen wird im Modell eine lineare
Interpolation angesetzt, wobei flir das zweite Wertepaar die Dichte von Wildschnee mit
einem Wert von 10 kg/m3 genutzt wird, die bei Temperaturen um -30° C auftritt (Wilhelm,
1975). Es ist davon auszugehen, daB die Neuschneedichte {iber den verwendeten Ansatz fiir
tiefe Temperaturen mit einem groflen Fehler behaftet ist. Die hier analysierte Frage besteht
darin, welchen Einfluf} die grobe Néherung der Neuschneedichte auf die Schneedeckenent-
wicklung hat. Da die Schneedecke sehr flach ist, die thermischen Prozesse wéhrend des Win-
ters die Schneedeckenentwicklung bestimmen und diese von der vertikalen Hohe abhéngig

sind, konnte ein relativ grofer Einfluf vermutet werden.

Im Sensitivititsexperiment werden die Simulationen mit der Annahme durchgefiihrt, dafl
durch den Windeinfluf} die Neuschneedichte einen Wert von 50 kg/m3 nicht unterschreiten.
Die Ergebnisse dieser Teststudie zeigen, da} die Modifikationen der Neuschneedichte erst
im Mai die Schneedeckenentwicklung beeinflussen. Beim Auftreten von Schmelzprozessen
werden zwischen den Grundversionen Differenzen zwischen 2 cm und 3 cm in der Schnee-
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hohe und im Wasseriquivalent registriert. Eine generelle Verschiebung der Schneehdhen-
kurve ist nicht zu verzeichnen. Dies ist darauf zuriickzufiihren, daB ergiebigere Schneefille
in der Arktis im Zusammenhang mit Warmlufteinbriichen auftreten, die mit Temperaturen
{iber -15 °C verbunden. Die Neuschneedichte tiefer Temperaturen, fiir die Anderson (1976)
keine Berechnungsformel vorlegt, kann iiber eine grobe Parameterisierung (z.B. lineare
Interpolation) abgeschitzt werden, ohne daB die Schneedeckenentwicklung dadurch stark
beeinflufit wird.
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6 Modellierung der Schneedecke im Klimasystem

6.1 Schneedeckenmodelle fiir Klimastudien

Von den Verifikationsergebnissen eines Mehrschichtenmodells der Schneedecke (Kap.4)
und Sensitivititsexperimenten der Simulation der Schneedecke unter verschiedenen Klima-
bedingungen (Kap.5) ausgehend werden in diesem Kapitel auf drei Komplexititsstufen
Schneedeckenmodelle fiir Klimastudien abgeleitet und die Einsatzmdoglichkeiten dieser

Parameterisierungen diskutiert.

Teststudien zur Modellstrategie (Kap.5) zeigen, daB eine exakte Beschreibung der Wechsel-
wirkungen zwischen Schneedecke und Atmosphire nur mit einem Mehrschichten-
modell der Schneedecke moglich ist. Ein derartiges Modell wird in Kap. 4 vorgestellt.
Trotzdem dieses Modell alle relevanten Schneedeckenprozesse berticksichtigt, bleibt der
Rechenaufwand infolge eines effektiven numerischen Verfahrens auch fiir hohe Schnee-
decken gering. Zur Vermeidung einer Vielzahl von Schichten und zur Auflésung der Cha-
rakteristika der Grenzschichten (Akkumulation von Neuschnee mit hoher Albedo und gerin-
ger Wirmeleitfahigkeit, Durchlaufen von Schmelz- und Erstarrungszyklen) erweist es sich
als giinstig, Anzahl und Hohe der Schichten als prognostische Variablen einzufiihren. Die
Schichtenzahl richtet sich nach der Struktur der Schneedecke und liegt in der Regel zwischen
2 und 5 Schichten. Als innere Prozesse der Schneedecke werden vom Modell die Wéarmelei-
tung, die Phasenumwandlungen des Wassers (Schmelz- und Erstarrungsprozesse, Verdun-
stung), die vertikale Wasserdampfdiffusion und die Absorption kurzwelliger Strahlung
berechnet. Uber eine Parameterisierung werden die Alterungsprozesse (systematische Ande-
rung von Schneedichte und Albedo) und die Fliissigwassertransmission beriicksichtigt.
Innere Parameter, die die Schneedeckenentwicklung steuern, sind:

» die Wirmeleitfahigkeit des Schnees

» das Speichervermdgen fiir Fliissigwasser (Retentionsvermdgen)

» die Transmissionsrate des Fliissigwassers

* die Metamorphoseraten (Dichtednderung durch Settling, Kompaktion, Wind)

+ die Dichte und Temperatur von Neuschnee

« der Extinktionskoeffizient
Die Schneedeckenentwicklung wird zu einem Grofteil durch die Prozesse an den
Grenzflachen zur Atmosphére und dem Untergrund bestimmt. Die Grenzfldchenfliisse sind
die kurz- und langwellige Strahlung, die turbulenten Energie- und Massenfliisse an der
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Schneeoberfliche, der Bodenwirmestrom, der Massen- und Energiegewinn der Schnee-
decke durch Regen und der AbfluB3 von Schmelz- und Regenwasser.

Die Grenzflichenparameter der Schneedecke sind:
+ die Albedo (Neuschneealbedo, Alterung in kaltem und feuchtem Schnee)
+ die Abhingigkeit der Albedo vom Strahlungsfeld (Wolken, Sonnenwinkel)
» die Wirmeiibergangszahl zum Boden
+ die Rauhigkeitshohe der Schneedecke
« das Emissionsvermdgen

Die Wirmeiibergangszahl zwischen Schneedecke und Untergrund ist vom Vegetationstyp
abhingig. Fiir vegetationsfreie Verhéltnisse entspricht die Warmeiibergangszahl der Wér-
meleitfihigkeit des Bodens und ist somit kein Schneedeckenparameter. In Simulationen, in
denen das Schneedeckenmodell mit meteorologischen Beobachtungsdaten angetrieben wird,
sind die Schneefall- und Regenrate und die turbulenten Fliisse zu bestimmen.

Das mehrschichtige Schneedeckenmodell ist zur Simulation der saisonalen Schneedecke
unter verschiedenen Klimabedingungen (Arktis, mittlere Breiten, alpine Regionen) sehr gut
geeignet. Die Entwicklung der temporéren Schneedecke wird mit einer groBen Genauigkeit
berechnet (vgl. Kap. 4.2). Schwierigkeiten sind nur dann zu verzeichnen, wenn hohe Wind-
geschwindigkeiten zu heftigen Schneeverwehungen und einer starken Windkompaktion fiih-

ren.

Die Implementierung eines Mehrschichtenmodells der Schneedecke in Klimamodelle ist je-
doch nur dann sinnvoll, wenn die Genauigkeit der anderen Komponenten des Klimasystems
damit im Einklang steht. Eine stark vereinfachte Parameterisierung der Bodenhydrologie
kann beispielsweise die Informationen eines exakt ermittelten Schmelzwasserabflusses nur
unzureichend verarbeiten. GroBe Simulationsfehler der Schneefallraten stellen die Notwen-
digkeit einer guten Auflésung der Schneedecke mit einem Mehrschichtenmodell ebenfalls in
Frage. Nachfolgend wird deshalb auf zwei einfachere Modellkonzepte, eine Zweischichten-

version und ein Schneedeckenmodell mit nur einer Schicht, eingegangen.

Ein Vereinfachung eines Mehrschichtenmodells stelit eine Zweischichtenversion dar.
Dieser Modelltyp wird in Kap. 5.2 eingefiihrt und auf sein Simulationsverhalten im Rahmen
einer Sensitivititsstudie detaillierter eingegangen. Durch die Lage der Gitterpunkte an der
Oberfliche und Unterkante der Schneedecke wird die Oberfléchentemperatur direkt be-
stimmt und die Austauschprozesse zwischen Schneedecke und Atmosphére bzw. dem Unter-
grund koénnen noch relativ gut beschrieben werden. Eine Trennung der Prozesse beider
Grenzflichen ist moglich. Die Modellphysik der Zweischichtenversion entspricht dem
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Mehrschichtenmodell (Kap. 4.1). Die prognostischen Variablen sind die Schneealbedo, die
Schichthohe, die Schneetemperatur, die Schneedichte und der Flissigwassergehalt. Als
innere Prozesse werden die Wérmeleitung, die Phasenumwandlungen des Wassers, die ver-
tikale Wasserdampfdiffusion und die Absorption kurzwelliger Strahlung berechnet. Die
Speicherung von Fliissigwasser, die Alterungsprozesse, die Albedodnderung und die Fliis-
sigwassertransmission werden parameterisiert. Eine Schneedecke wird aufgebaut, falls
Schneefall zu einer Schneehéhe von mindestens 3 mm fiihrt. Die Initialschneedecke besteht
aus zwei Schichten gleicher Hohe. Bei erneutem Schneefall wird der Neuschnee der obersten
Schicht zugerechnet und die Parameter der Oberflichenschicht massengewichtet bestimmt.
Die Neuschneedichte wird in Abhéngigkeit der Feuchttemperatur nach Anderson (1976)
gesetzt. Der Temperatur des Neuschnees wird der Wert der Feuchttemperatur zugewiesen.
Im Gegensatz zum Mehrschichtenmodell werden in der Zweischichtenversion die Schichten
am Ende jedes Zeitschrittes unter massengewichteter Berechnung der Schneeparameter zu
einer Schicht zusammengefaBt und aus diesem Schneepaket wieder 2 Schichten gleicher

Hohe aufgebaut.

Die Voraussetzung fiir eine gute Simulation der Schneedecke mit einer Zweischichtenver-
sion ist allerdings, daB die Prozesse der Fliissigwasserphase und die vertikalen Gradienten in
der Schneedecke eine untergeordnete Rolle spielen. Fiir die Station Gander, die diesen
Bedingungen nicht entspricht, treten im Jahresmittel systematische Abweichungen zwischen
der Zweischichtenversion und dem Mehrschichtenmodell auf (Kap. 5.2). Die Differenzen
betragen fiir den energetischen Austausch 1 W/m? bis 12 W/m?. Die Temperatur an der
Schneeoberfléiche, die die langwellige Ausstrahlung der Schneedecke und den turbulenten
Austausch zwischen Schneedecke und Atmosphire kontrolliert, wird im Tagesmittel um
10 K verschoben. Das Einsatzgebiet dieses Modelltyps beschrénkt sich folglich auf die trok-
kenen Schneedecken der arktischen Breiten bzw. Schneedecken der mittleren Breiten, in

denen nur in der Ablationsperiode Schmelzprozesse stattfinden.

Die mittleren Breiten, die Zone hochster Baroklinitét, sind fiir die Klimadynamik jedoch eine
duflerst wichtige Region. Eine genaue Beschreibung der Prozesse in dieser Zone ist fiir die
Simulation des globalen Klimas essentiell. Da eine Zweischichtenversion (und alle weiteren
Vereinfachungsstufen) die Schneedecke in mittleren Breiten nur unzureichend reproduziert,
existiert die Notwendigkeit, ein Mehrschichtenmodell der Schneedecke in globale Klimamo-
delle zu implementieren. Verstérkt wird diese Forderung auch dadurch, da in Sensitivitéts-
experimenten an der temporéren Schneegrenze und durch deren Verschiebung grofie Ande-
rungen auftreten und daB die beobachteten Trends in Richtung flachere Schneedecken
gehen. In Szenarienexperimenten (z.B. zum erhdhten Treibhauseffekt) ist die Schneedecke
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integrierter Bestandteil von Klimasignalen und kann als Indikator fiir Klimaéinderungen her-
angezogen werden. Dafiir ist eine addquate numerische Beschreibung Voraussetzung.

Modelle, die nur eine Schneeschicht betrachten, wurden von Verseghy (1991) und
Douville et al. (1995) fiir die Klimamodelle des kanadischen und franzésischen Wetterdien-
stes entwickelt. Sie bieten den Vorteil, daB sie sich in die historisch gewachsene Struktur
atmosphirischer Zirkulationsmodelle einfiigen, in denen fiir die Schneedecke nur eine
Schicht vorgesehen ist und eine relativ einfache Form der Berechnung der Schneedecke dar-
stellen. Als prognostische Variablen werden die Albedo, die Schneedichte, eine Oberfld-
chentemperatur der Schneedecke und eine mittlere Schneetemperatur verwendet. Die Spei-
cherung von Fliissigwasser und damit verbunden Phaseniiberginge, die eine wichtige

Wirmequelle der Schneedecke verkorpern, werden vernachléssigt.

Die Albedosinderung wird als Zeitfunktion parameterisiert, wobei ein linearer Ansatz (Dou-
ville et al., 1995 fiir kalte Perioden) bzw. exponentielle Alterungsfunktionen (Verseghy,
1991; Douville et al., 1995 fiir Temperaturen um den Gefrierpunkt) genutzt werden. Eine
Temperaturfunktion ist nicht geeignet, da sie zu einem verfiihten Abschmelzen der Schnee-
decke (fiir Col de Porte um ca. 8 Tage) fiihrt. Die Wirmeleitfahigkeit wird in Abhéngigkeit
der Schneedichte nach Mellor (1977) oder Yen (1981) berechnet. Die Verwendung einer
konstanten Warmeleitfihigkeit bewirkt eine Unterschitzung der Schneehdhe wihrend der
Akkumulationsperiode und eine Uberschitzung der Schneehdhe in der Metamorphose- und
Schmelzperiode. Sowohl fiir flache als auch hohe Schneedecken sind dadurch Anderungen
der turbulenten Fliisse im Bereich von 5 W/m? bis 15 W/m?, die iiber die gesamte Schnee-
deckenperiode anhalten. Die Neuschneedichte wird in beiden Modellen auf den Wert
100 kg/m3 gesetzt. Fiir die Alterungsfunktion der Schneedichte wird ein exponentieller

Ansatz verwendet, der von Verseghy (1991) entwickelt wurde.

Ausgewihlte Eigenschaften der Schneedecke (Schneehéhe, Albedo, Oberflichentempera-
tur) kénnen von diesen Modellen relativ gut reproduziert werden (Douville et al., 1995). Eine
Vernachléassigung des Fliissigwassers fiihrt jedoch dazu, daf8 die Schneemasse nicht exakt
bestimmt wird. Diese ist fiir das integrale Wirmespeichervermogen und fiir den Abflu3 von
groBer Bedeutung. Fiir tiefe Temperaturen werden die Tagesmittelwerte der Oberflachen-
temperatur der Schneedecke um 2 K bis 5 K unterschétzt (Douville et al., 1995). Die Ursache
dafiir liegt in der Vernachlissigung des Fliissigwassers und in der Schwierigkeit der Tren-
nung von Oberflichentemperatur und mittlerer Schneetemperatur beim Verwenden von nur
einer Schicht. Wihrend die Oberflichentemperatur der Schneedecke die Austauschfliisse
zwischen Schneedecke und Atmosphére kontrolliert, legt die mittlere Schneetemperatur den
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Zeitpunkt des Auftretens von Schmelzprozessen fest. Besitzt das Modell nur eine Schicht,

muB eine der Temperaturen aus dem Wert der anderen abgeleitet werden.

Da fiir Schneedeckenmodelle mit nur einer Schicht die Simulationen flacher Schneedecken
in mittleren Breiten mit einem groBen Fehler behaftet sein kdnnen, ist diese Modellkategorie
fiir globale Klimamodelle nicht geeignet. Fehler treten sowohl bei der Bestimmung des
Ablationsendes als auch bei der Abschétzung der Energie- und Massenfliisse an der Schnee-
oberfldche wéhrend der Schneedeckenperiode auf. Die Einfiihrung von Fliissigwasser in
diese Modelle wird nur begrenzt eine Verbesserung hervorbringen, da erst die gesamte
Schneedecke erwirmt werden muf, bevor Schmelzprozesse einsetzen. Ein Durchlaufen von
Schmelz- und Erstarrungszyklen, das in mittleren Breiten haufig auftritt und sowohl die
Schneedeckenentwicklung als auch die Austauschfliisse zur Atmosphére stark beeinflussen,
kann nicht reproduziert und seine Auswirkungen nur schwer numerisch erfafit werden.

6.2 Schneedeckenmodellierung im Hamburger Klimamodell ECHAM

Ein Ziel dieser Arbeit bestand in der Entwicklung eines mehrschichtigen Schneedeckenmo-
dells fiir das Hamburger Klimamodell ECHAM. In diesem Kapitel wird die derzeitig imple-
mentierte Schneedeckenparameterisierung beschrieben, auf Defizite eingegangen und die
speziell fir das ECHAM konzipierte Version eines Mehrschichtenmodells vorgestellt.
Offene Fragen werden angesprochen und Losungsvorschldge aufgefiihrt.

6.2.1 Schneedeckenparameterisierung in ECHAM4

Die grundlegenden Eigenschaften des globalen Hamburger Klimamodells sind ausfiihrlich
in Roeckner et al. (1992) dargestellt. Das Schneedeckenmodell ist integrierter Bestandteil
des Bodenschemas und wird im Unterprogramm SURF aufgerufen. Das Modell beruht auf
der Berechnung der Energiebilanz der Schneedecke unter Beriicksichtigung der kurz- und
langwelligen Strahlung, der turbulenten Fliisse ander Schneeoberfldche und dem Bodenwér-
mestrom. Zur Abschétzung des Bodenwarmestromes wird die Bodentemperatur des vorhe-
rigen Zeitschrittes genutzt. Die prognostischen Schneevariablen sind die Oberfléchentempe-
ratur des Schnees, die mittlere Schneetemperatur, das Wasseréquivalent und die Albedo. Zur
Differenzierung von mittlerer Schneetemperatur und der Schneeoberfldchentemperatur wird
ein lineares Temperaturprofil zugrunde gelegt. Das Modell arbeitet mit konstanten Werte der
Schneedichte (300 kg/ m3) und der Wirmeleitfahigkeit (0,22 W/mK). Die Schneealbedo wird
als Funktion der Oberfléchentemperatur der Schneedecke berechnet (Tab. 5.1).
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Der Energieaustausch der Schneedecke mit der Atmosphére und dem Untergrund fiihrt zu
einer Temperaturinderung kalten Schnees. Bei Schneedecken mit einer Temperatur von
273,16 K und einer positiven Energiebilanz werden Schmelzprozesse simuliert. Eine
Schneeschmelze setzt jedoch erst ein, wenn sowohl die Temperatur der obersten Boden-
schicht als auch die Schneeoberflichentemperatur die Schmelztemperatur erreicht haben.
Die Berechnung der Schneeparameter ist vom Wasserdquivalent der Schneedecke und der
Temperaturdifferenz zwischen Schneedecke und oberster Bodenschicht abhéngig. Unter-
schreitet das Wasseriquivalent der Schneedecke einen Wert von 2,5 cm und ibersteigt die
Temperaturdifferenz zwischen der Schneedecke und der obersten Bodenschicht 0,2 K, so
wird ein Energieaustausch zwischen Atmosphére, Schneedecke und Boden simuliert, ohne
daB die Wirmeleitung in der Schneedecke beriicksichtigt wird. Der mittleren Schneetempe-
ratur und der Oberflichentemperatur werden der Wert der Bodentemperatur der obersten
Schicht zugewiesen. Eine Schmelze der Schneedecke tritt ein, falls die Bodentemperatur am
Ende des Zeitschrittes die Schmelztemperatur iiberschreitet. Ist hingegen die Differenz zwi-
schen der Schneedecke und der obersten Bodenschicht am Beginn des Zeitschrittes Kleiner
als 0,2 K, erhalten die Schneetemperaturen gleichfalls den Wert der obersten Bodenschicht.
Ein Energieaustausch findet jedoch nur zwischen Atmosphéire und Boden statt. Liegt das
Wasseriquivalent oberhalb des Schwellenwertes von 2,5 cm, werden fiir eine Schneetempe-
ratur kleiner als die Schmelztemperatur oder ein negatives Energiebudget der Schneedecke
Wirmeleitungsprozesse simuliert und die Schneetemperatur berechnet. Ein Korrekturschritt

sichert, daB die Schneetemperatur einen oberen Grenzwert von 273,16 K besitzt.

Die wesentlichen Defizite des Schneedeckenmodells in ECHAM4 bestehen in der Vernach-
lassigung der Fliissigwasserphase und der Verwendung zeitunabhingiger Schneeparameter.
Die beim Gefrieren von Regen und gespeichertem Schmelzwasser auftretenden Phaseniiber-
ginge stellen eine wichtige Wéarmequelle der Schneedecke dar. Da die Erstarrungsprozesse
nicht simuliert werden und durch die Verwendung eines Boxmodells ein starkes néchtliches
Auskiihlen, das nur in einer sehr kleinen Oberflichenschicht stattfindet, nicht aufgeldst wer-
den kann, kann die Schneeoberflichentemperatur mit relativ groen Fehlern behaftet sein.
Die systematische Alterung der Schneedecke, die zu einem Anwachsen von Schneedichte
und Warmeleitfihigkeit und einer Reduktion der Albedo fiihrt, bleibt unberiicksichtigt. Die
Parameterisierung der Schneealbedo iiber eine Temperaturfunktion kann mit unrealistischen
Abschitzungen des Wasserdquivalents verbunden sein (vgl. Kap. 5.1.1) und zu einem um
14 Tagen bis 1 Monat verfriihten Einsetzen des Ablationsendes der Schneedecke fiihren. Die
groBen vertikalen Temperaturgradienten, die bei hyperbolischen Temperaturprofilen mog-
lich sind und bis 5 K/cm betragen kénnen, kann ein Boxmodell nicht reproduzieren. Sensi-
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tivitatsstudien, die zur Frage der Komplexitéit von Schneedeckenmodellen fiir Klimastudien
durchgefiihrt wurden (Kap. 5), zeigen, dal die oben aufgezéhlten Vereinfachungen nicht
geeignet sind, um das Ablationsende der Schneedecke und die Wechselwirkungen von
Schneedecke und Atmosphére addquat zu beschreiben. Ein weiteres Problem ist in der Para-
meterisierung der Gletscher zu sehen. Dieses Problem betrifft die Landeisgebiete von Grén-
land und der Antarktis. Derzeitige Versionen des Klimamodells verwenden eine feste Glet-
schermaske. Das Wasseriquivalent der Schneedecke wird fiir diese Gebiete auf 10 m
gesetzt. Die Akkumulation von Schneefall ist nicht moglich. Gletschergebiete werden auch

im Rahmen dieser Arbeit ausgegrenzt.

6.2.2 Mehrschichtenmodell der Schneedecke fir ECHAM4

Das Mehrschichtenmodell der Schneedecke ist als integrierter Bestandteil des Bodenmodells
formuliert. Temperaturdiffusion und Fliissigwassertransmission werden fiir die gesamte ver-
tikale S#ule bestehend aus Schnee- und Bodenschichten berechnet. In zukiinftigen Modell-
versionen sollten zusétzlich die Interaktionen mit der Biosphére und die vertikalen Diffusi-
onsprozesse beriicksichtigt werden. Fiir die Schneedecke werden im Bodenmodell fiinf
Schichten reserviert. Diese Anzahl ist maximal moglich. Da nicht alle Gitterpunkte iiber eine
Schneedecke verfiigen und die Schneedecke ein saisonales Phénomen darstellt, sind die
Schichthohen und die aktuelle Anzahl der Schneeschichten prognostische Variablen. Die
weiteren prognostischen Variablen des Modells ind die Schneealbedo, die Schneetempera-
tur, die Schneedichte und der Fliissigwassergehalt (vgl. Tab. 4.1). Die Schichthéhen werden
in Abhingigkeit der vertikalen Struktur und vertikalen Inhomogenitét der Schneedecke
berechnet. Die entsprechende Prozedur wird in den Kapiteln 4.1.3 und 5.2 beschrieben. Die
Gitterpunkte liegen in der Mitte der Schicht. Eine Ausnahme stellt die oberste Schneeschicht
dar. Fiir die Grenzschicht zur Atmosphére ist der Gitterpunkt auf der Schneeoberfléche. Eine
Schneedecke wird initialisiert, falls Schneefall zu einer Hé6he von mindestens 3 mm fiihrt.
Fiir geringe Wasseriquivalente wird nicht mehr von einer vollstéindigen Schneebedeckung
der Gitterzelle ausgegangen. Der Anteil der schneebedeckten Fliche an der Gitterfliche
CSN wird analog zu Blondin(1988) nach der Formel
w
CSN = min[ 1, —4 ]

qmax

bestimmt, wobei w, das Wasserdquivalent der Schneedecke ist und wWgpy,x der Wert 70 mm
zugewiesen wird. Um die Prozesse an den Grenzflichen aufldsen zu kdnnen, besteht eine
Schneedecke immer aus mindestens 2 Schichten. Die minimale Schichthéhe wird auf 1 cm
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gesetzt. Fiir Schneedecken unterhalb von 2 cm werden die Schichten am Ende jedes Zeit-
schrittes massen- und energiegewichtet zusammengefat und wiederum zwei Schichten auf-
gebaut. Eine Neuschneeschicht muB mindestens eine Hohe von 3 mm besitzen. Als innere
Prozesse der Schneedecke werden die Wirmeleitung, die Phaseniibergéinge des Wassers,
vertikale Massentransporte durch Wasserdampfdiffusion und Fliissigwassertransmission,
die Alterungsprozesse (Settling, Kompaktion, Albedoénderung) und die Absorption kurz-
welliger Strahlung simuliert.

Das kombinierte Boden- Schneedecken-Modell ist wie folgt strukturiert: Aus der Oberfl4-
chentemperatur der Schneedecke oder des Bodens wird die explizite langwellige Ausstrah-
lung und die Ableitung dieses Flusses nach der Temperatur berechnet. Anschlieend wird
die Verdunstung an der Oberfliche abgeschitzt. Die Verdunstungsfliisse werden separat fiir
Schneeflichen, den tiefen Boden und das Interzeptionsreservoir von Boden und Vegetation
bilanziert. Danach werden die in der Schneedecke stattfindende Massenumlagerungen
infolge vertikaler Wasserdampfdiffusion bestimmt. Das Eindringen von Regenwasser in die
Schneedecke wird simuliert. Dieses Fliissigwasser wird im Falle feuchten Schnees gespei-
chert und fiihrt bei der Uberschreitung eines Sittigungswertes (Retentionsverméogen) zur
Transmission von Fliissigwasser in die darunterliegenden Schichten und den Boden.

Diesen Berechnungen folgt die numerische Losung der Gleichungssystems der Wérmelei-
tung fiir das Gesamtsystem Boden-Schneedecke. Die Energieaustauschfliisse mit der Atmo-
sphire werden in impliziter Form (iiber eine Taylorentwicklung) beriicksichtigt. Quellterme
dieses Systems sind die latenten Wirmefliisse und die Absorption der kurzwelligen Strah-
lung in der jeweiligen Schicht. Falls die berechnete Schneetemperatur tber 273,16 K liegt,
wird ein Korrekturschritt eingefiigt. Bei der Wérmeleitung besitzt diese Schicht im Korrek-
turschritt eine Temperatur von 273,16 K und die ,liberschiissige‘‘ Energie wird zum
Schmelzen verwendet. Der Schmelzwasserabflul in den Boden wird auf den Abflu durch
Regenwasser addiert. Tritt nach der Temperaturdiffusion Fliissigwasser in einer Schicht mit
Temperaturen unterhalb des Gefrierpunktes auf, setzen Erstarrungsprozesse ein.

Als Alterungsprozesse der Schneedecke werden die Zunahme der Schneedichte infolge des
Settlings und der Kompaktion und die Anderung der Schneealbedo simuliert. Schneefall
wird der obersten Schicht zugeschlagen, falls die Neuschneehdhe 3 mm unterschreitet. Zur
Reduktion der Schichtenanzahl wird die Mdoglichkeit einer Schichtenzusammenfassung
untersucht. Die Temperaturdifferenz der angrenzenden Schichten darf dafiir 3 K nicht iiber-
schreiten. AuBerdem mufB dic Dichtedifferenz unterhalb von 150 kg/m3 liegen und der
Schneetyp (kalter Schnee, feuchter Schnee, Eisschichten) gleich sein. Die horizontale
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Bedeckung der Gitterfliche wird bestimmt. Es schlieen sich daran die Berechnung der
Interzeption und die Abschitzung der komplexen Prozesse der Bodenhydrologie an, auf die

an dieser Stelle nicht niher eingegangen werden soll.

Das Defizit dieses Modells besteht darin, da3 noch keine Modifikationen durch den Vegeta-
tionstyp eingefilhrt wurden. Emissionsvermégen der Schneedecke, Albedo, Wirmeiiber-
gangszahl zwischen Schneedecke und Untergrund sowie die turbulenten Fliisse werden
jedoch durch die Vegetation beeinfluit. Ein weiteres Ziel besteht darin, die Albedo von der
Ablagerungsrate von Fremdpartikeln und die Flachenmittlung der Schneebedeckung von der
Topographie und dem Vegetationstyp abhingig zu gestalten.
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langwellige Ausstrahlung der Oberfléiche

Phaseniibergiinge und Fliisse von Wasserdampf
Verdunstung und Transpiration an der Oberfliche
Wasserdampfdiffusion durch die Schneedecke

Regen
Fliissigwasserspeicherung im Schnee
vertikale Transmission von Fliissigwasser

Wirmeleitung durch Schneedecke und Boden
mit Quelltermen und Korrekturschritt

Schmelze und Erstarrung
mit Quelltermen
Fliissigwasserspeicherung Abflu3

Alterungsprozesse
(Metamorphose, Albedo4nderung)

Schneefall

Schneedeckenaufbau
(Schichtenwahl, horizontale Flachenbedeckung)

Interzeption

Bodenhydrologie
(Infiltration, Perkolation)

( Ende )

Abb, 6.1: Programmablaufplan des Bodenschemas SURF (Klimamodell ECHAM) mit
einem integrierten Mehrschichtenmodell einer Schneedecke
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7 Zusammenfassung und Ausblick

In der vorliegenden Arbeit wird anhand von Beobachtungsdaten und den Ergebnissen nume-
rischer Experimente die Klimarelevanz von Schneedecken untersucht. Ein Schneedecken-
modell wird entwickelt, das die Wechselwirkungen zwischen Schneedecke, Atmosphére und
Untergrund umfassend beschreibt und fiir Klimastudien geeignet ist. Eine Version dieses
Schneedeckenmodells wurde speziell fiir das Hamburger Klimamodell ECHAM formuliert.

Zur Binordnung rezenter Schneedecken in die Klimadynamik wurde eine Ubersicht erarbei-
tet, die beobachtete Trends der Schneedecke im Dekadenbereich zusammenfassend darstellt.
Diese Studie zeigt, daB die Schneedeckenentwicklung der letzten Jahrzehnte signifikante
Anderungen aufweist, die in einer Reduktion der nordhemisphirischen Schneefléiche und
einer Vorverlagerung des Endes der Ablationsperiode bestehen. Die Ursachen dafiir kdnnen
sowohl in einem erhdhten Treibhauseffekt der Atmosphére als auch in einer verstérkten Ver-
unreinigung von Atmosphére und Schneeoberfldche gesehen werden. Zur Einschéitzung der
Ergebnisse ist zu sagen, daB die betrachteten Datenreihen mit 25 bis 30 Jahren relativ kurz
sind, den Trends relativ hohe interannuelle Schwankungen tiberlagert sind und regional
unterschiedliche Trends auftreten. Eine Gegeniiberstellung der zeitlichen Entwicklung von
Schneedecke, Temperatur, Zirkulation und Strahlungsbilanz 148t darauf schlieBen, daf3
Schneeanomalien ein integrierter Bestandteil von Klimasignalen sind und zum Auffinden
von Klima#nderungen herangezogen werden kénnen. Da die Schneedecke im Vergleich zum
Niederschlag ein wesentlich giinstigeres Signal-zu-Rausch-Verhaltnis besitzt, ist sie poten-
tiell als hydrologische Komponente fiir eine multivariate Fingerprintmethode (analog zur
univariaten Fingerprintmethode fiir die Temperatur nach Hegerl et al., 1995) geeignet. Die
regional unterschiedlichen Trends werfen die Frage nach einem groBriumigen Zusammen-
hang von Schneeanomalien und Anderungen der Zirkulation auf. Ein Bindeglied kann dabei
im stratosphérischen Wirbel gesehen werden. Ein anormal stark ausgebildeter stratosphéri-
scher Wirbel kann iiber Wechselwirkungen mit der troposphérischen Zirkulation die
Schneedecke beeinflussen. Mit ihm ist eine verstérkte Stidweststrémung in der Troposphére
tiber Eurasien gekoppelt, die zu milden Wintern in Europa und verstérktem Schneefall tiber
dem asiatischen Kontinent fiihrt (Perlwitz and Graf, 1995; Graf et al., 1995).

Zur Analyse des Schneedeckenverhaltens unter erhohtem Treibhauseffekt wurden die
Ergebnisse einer Szenariorechnung mit dem Hamburger Klimamodell ECHAM herangezo-
gen. Diesen Abschétzungen zufolge bewirkt eine Verdreifachung der atmosphérischen Koh-
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lendioxidkonzentration auch Verénderungen der nordhemisphérischen Schneedecke. Diese
bestehen in einer allgemeinen Reduktion der Schneedecke und einem speziellen Reaktions-
muster des Wasseréquivalents. Die Verringerung der Schneedecke driickt sich in einer
Abnahme der Anzahl der Schneetage und einer zeitlichen Vorverlagerung des Riickzugsda-
tums aus. Das Anomaliemuster des Wasseridquivalents weist einen Ost-West-Gradienten
{iber Eurasien und einem Nord-Siid-Gradienten iiber dem nordamerikanischen Kontinent
auf. Eine Erhohung der Schneemasse ist von November bis Mai iiber Sibirien und dem nérd-
lichen Teil Nordamerikas zu verzeichnen. Eine Verringerung tritt in allen Monaten iiber
Europa und dem siidlichen Teil Nordamerikas auf. Diese Schneedeckenanomalien sind mit
Anderungen des Strahlungshaushaltes an der unteren Grenzfléche der Atmosphére und einen
modifizierten SchmelzwasserabfluB in die Ostsee (Verringerung) und den arktischen Ozean

(Erhéhung) verbunden.

Der zweite Schwerpunkt der Arbeit ist der Simulation der Schneedecke als Komponente des
Klimasystems gewidmet. Zur Untersuchung der notwendigen Modellkomplexitét fiir Klima-
studien wurde ein Mehrschichtenmodell einer Schneedecke entwickelt, das auf einem effek-
tiven numerischen Schema beruht und alle relevanten Schneedeckenprozesse berticksichtigt.
Dieses Modell basiert auf grundlegenden physikalischen Prinzipien und verwendet entspre-
chend dem Intervall der Antriebsdaten einen Zeitschritt zwischen einer und drei Stunden.
Zur Verifikation des Modells wurden Datensitze aus verschiedenen Regionen (Arktis, mitt-
lere Breiten, Gebirgsregionen) herangezogen. Das Schneedeckenmodell berechnet mit einer
groBen Genauigkeit die Entwicklung der temporéren Schneedecke unter allen betrachteten
Klimabedingungen. Lediglich auf der extrem exponierten Zugspitze treten groere Abwei-
chungen auf. In die Verifikation des Modells wurden die Schneehohe, das Wasserdquivalent,
die Schneealbedo und die Oberflichentemperatur der Schneedecke einbezogen. Eine weitere
Verbesserung der Simulationsgiite des mehrschichtigen Schneedeckenmodells ist durch die
Auflésung der Prozesse der Fliissigwassertransmission, die Berticksichtigung der Windkom-
paktion und die Parameterisierung der Albedoénderung durch Fremdpartikeln moglich. Der
EinfluB verschiedener Vegetationstypen, der zu einer Modifikation von Albedo, Wirme-
tibergang zum Boden und der turbulenten Fliisse fiihrt, wurde in den bisherigen Betrachtun-

gen noch vernachléssigt.

Mit dem Ziel einer Vereinfachung des Mehrschichtenmodells der Schneedecke wurden Sen-
sitivitdtsexperimente durchgefiihrt. Die Ergebnisse dieser Teststudien zeigen, daB die wich-
tigen Schneeparameter die Albedo, das Fliissigwasserspeichervermdgen, die Transmissions-
rate von Fliissigwasser, die Neuschneedichte und die Alterungsraten der Schneedichte sind.
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Dariiber hinaus ist die Schneedeckensimulation sensitiv von der Formulierung des turbulen-
ten Austausches an der Schneeoberfliche, der Parameterisierung des Wérmetiberganges zum
Boden, der inneren Warmeleitung und die Wahl der Schneeschichten abhéingig. Der Grad
der Verunreinigung der Schneeoberfliche, der die Albedo in Regionen mit einer stark ver-
schmutzten Atmosphire festlegt, kann tiber die Sedimentationsrate von Aerosolen zusitzlich
ins Modell eingefiihrt werden und zu einer weiteren Verbesserung der Simulation beitragen.

Wird die Schneealbedo mit einem Temperaturansatz beschrieben wird, kénnen grof3e Fehler
auftreten. Die zeitlich gerichtete Anderung der Albedo wird mit einem Temperaturansatz
nicht richtig erfat. Die Oberflichentemperatur der Schneedecke zeigt fiir die alpine Station
Col de Porte im Tagesmittel Abweichungen im Bereich von 0,1 K bis 4,2 K. Das Ablations-

ende wird um ca. 8 Tage zu friih erreicht.

Unter allen betrachteten Klimabedingungen tritt eine hohe Sensitivitit auf die Formulierung
des turbulenten Austausches an der Schneeoberflédche auf. Die Verwendung verschiedener
Turbulenzschemata ruft sowohl Verdnderungen der Verdunstung als auch ein unterschiedli-
ches Abschmelzverhalten der Schneedecke hervor. Die turbulenten Fliisse differieren im
Tagesmittelwert um 5 W/m? bis 15 W/m?. Der Bulk-Ansatz nach Anderson (1976) ist mit
Fliissen verbunden, die betragsmiBig systematisch groBer sind als die von den stabilitétsab-
hingigen Schemata der Grundversion und nach Louis (1979) berechneten.

Die inneren Prozesse der Speicherung und Transmission von Fliissigwasser, die vertikale
Wirmeleitung innerhalb der Schneedecke sowie der Warmeiibergang zum Boden sind fiir
mittlere Breiten wihrend der gesamten Schneedeckenperiode wichtige EinfluBfaktoren.
Eine Vernachlissigung der Fliissigwasserphase fiihrt zu einer allgemeinen Reduktion der
Schneedecke, die in der Schneemasse 1 bis 10 % geringer ausfillt. Die Fliissigwassertrans-
mission erweist sich fiir alpine Schneedecken als zusétzlicher relevanter Schneeparameter.
Verschiedene Parameterisierungsansitze der Fliissigwassertransmission fiihren zu Anderun-
gen der Tagesmittel der Oberfldchentemperatur (1,5 bis 2 K), des Wasseréquivalents (10 bis
30 cm) und der Energiebilanz der Schneeoberfléche (2 bis 20 W/m2). Die innere Wirmelei-
tung beeinfluBt in mittleren Breiten die turbulenten Warmefliisse und die Energiebilanz der
Schneeoberfliche. Wird eine konstante Warmeleitfahigkeit fiir Schnee verwendet, so erfolgt
eine Uberschitzung der Wirmeleitung wihrend der Akkumulation und eine Uberschitzung
in der Alterungsphase und der Ablationsperiode. Fiir hohe alpine Schneedecken auf der Zug-
spitze bewirkt ein Anstieg der Bodentemperatur um +0,5 K eine Schneehéhenabnahme um
-30 cm bis -40 cm und eine Reduktion des Wasserdquivalents um -20 cm bis -30 cm. Das

Ablationsende wird um 14 Tage bis 1 Monat vorverlegt.
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Die Erfassung aller klimarelevanten Wechselwirkungen zwischen Schneedecke, Atmo-
sphére und Untergrund erfordert die Verwendung eines Mehrschichtenmodells der Schnee-
decke. Einfache Parameterisierungsansétze konnen bei Temperaturen um den Gefrierpunkt
mit groBen Fehlern behaftet sein. Die Ergebnisse numerischer Teststudien zeigen, da zur
Simulation der Schneedecken mittlerer Breiten die Auflosung der vertikalen Temperatur-,
Dichte- und Feuchtegradienten innerhalb der Schneedecke notwendig ist. Die Temperatur
der Schneeoberfliche, die den turbulenten Austausch zwischen Schneedecke und Atmo-
sphire kontrolliert und die langwellige Ausstrahlung der Schneedecke festlegt, wird fiir fla-
che Schneedecken der mittleren Breiten mit vereinfachten Modellversionen z.T. stark feh-
lerhaftet reproduziert. Das AbfluBverhalten wird dann ebenfalls nicht vollstindig erfaf3t,
wodurch Anderungen der simulierten Schneemasse und des Ablationsende hervorrufen wer-
den. In den Ubergangsjahreszeiten gelten diese Aussagen auch fiir die Schneedecken hoher
Breiten. Die Randgebiete der Schneebedeckungen stellen andererseits klimasensitive Zonen
dar, die fiir die Ausbildung der Zirkulationsverhéltnisse eine groBe Bedeutung besitzen. Die
simulierte Variabilitit des Klimasystems und die Vertrauenswiirdigkeit der Ergebnisse
numerischer Experimente hingen entscheidend von der Simulationsgiite der Region der

mittleren Breiten ab.

Eine Version des mehrschichtigen Schneedeckenmodells wurde als integrierter Bestandteil
des Bodenschemas des Klimamodells ECHAM formuliert. Dieses Modell verwendet maxi-
mal fiinf Schneeschichten und geht fiir geringe Schneeh6hen von einer partiellen Schneebe-
deckung aus. Die durch die Implementierung des Mehrschichtenmodells in ECHAM hervor-
gerufenen Anderungen des mittleren Klimazustandes und dessen Variabilitit sind anhand
mehrere Experimente aufzufinden. Modifikationen der Schneedecke durch den vorherr-

schenden Vegetationstyp sind in das Modell einzubringen.

Die Betrachtungen dieser Arbeit konzentrieren sich auf Schneedecken iiber Landgebieten.
Eine Analyse der Schneebedeckung von Meereis ist jedoch auch von groBen Interesse.
Meereis selbst ist wie die Schneedecke ein Indikator fiir Klima&nderungen. Infolge eines
erhohten Treibhauseffektes treten fiir dic Meereisbedeckung des Ozeans und das Meereisvo-
lumen signifikante Verschiebungen des mittleren Zustandes auf. Verénderte Schneefallraten
und Modifikationen der Luft- und Wassertemperaturen kénnen in der Randzone des Meere-
ises zu drastischen Klimaénderungen fiihren. Schneedecken auf Meereis modifizieren diese
Wechselwirkungsmechanismen von Meereis und Atmosphére. Der néchste Schritt der
Untersuchung der Klimarelevanz von Schneedecken wird in der Kopplung eines thermody-
namischen Meereismodells mit einem Schneedeckenmodell und der Analyse der Struktur
dieses Systems unter verschiedenen klimatischen Randbedingungen (Temperaturerh6hung
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von Atmosphére oder Ozean, Schneefallanomalien etc.) bestehen. Im weiteren Verlauf der
Untersuchungen wird mit Hilfe verschieden komplexer Schneedeckenmodelle das Verhalten
des Systems Ozean-Meereis-Schneedecke-Atmosphére unter erhohten Treibhauseffekt
betrachtet.

Eine andere Weiterfiihrung dieser Arbeit wird in der Implementierung des mehrschichtigen
Schneedeckenmodells in regionale Klimamodelle gesehen. Anhand von Episodenrechnun-
gen kann der EinfluB von Schneedecken auf die Klimadynamik durchgefiihrt werden. Bei-
spielsweise konnen aus den Differenzen eines schneearmen und eines schneereichen Winters
Riickschliisse auf die dynamischen Anderungen infolge von Schneeanomalien gezogen wer-
den. In diesem Zusammenhang bietet sich eine vergleichende Betrachtung der Winter 1986/
87 und 1992/93. Die Abhéngigkeit dieser Ergebnisse von der Komplexitiit der verwendeten
Schneedeckenparameteriserung ist zu untersuchen.
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Symbolliste

Symbol physikalische Grofle Einheit
O integrale Schneealbedo dimensionslos
Qo Schneealbedo bei wolkenfreiem Himmel und der Sonne | dimensionslos

im Zenit
Cr Retentionsvermdgen (Massenverhéltnis) dimensionslos
Cs Wiérmekapazitit von Schnee J'kg'l'K'l
CSN schneebedeckter Anteil der Gitterzelle dimensionslos
D Diffusionskoeffizient fiir Wasserdampf im Schnee mSkg s
Dy Diffusionskoeffizient fiir Wasserdampf im Schnee m¥kg sl
bei den Standardbedingungen 1000 hPa und 273.15 K

€ Sattigungsdampfdruck von Wasser Pa
Y Extinktionskoeffizient von Schnee m!
h Gesamtschneehdhe m
Ap Wirmeleitfahigkeit des Bodens wWml K1
Ag Wiérmeleitfahigkeit im Schnee Wm K-
M Massenbilanz der Schneedecke kg'm‘z‘ 7l
M, Oberflachenabflufl kg'm'z's'l
M, Regenintensitét kg‘m'z' ol
M, Schneefallintensitét kg'm‘2's'1
Mys turbulenter Wasserdampfflu3 an der Schneeoberfléche kg'm'z's'l
Ng Wolkenbedeckungsgrad dimensionslos
Po Referenzdruckwert Pa
PA Luftdruck Pa
Q Energiebilanz der Schneedecke Wm2
Qp Bodenwérmestrom Wm2
Q. latenter turbulenter Wérmestrom Wm=2
Qn fithlbarer turbulenter Warmestrom Wm=2
Qg Globalstrahlung Wm2
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Symbol physikalische Grofe Einheit
=QG0 Globalstrahlung bei wolkenfreien Verhéltnissen Wm2

Qupr Wirmeeintrag durch Regen Wm>2

Q langwellige Strahlungsbilanz Wm2

Qs kurzwellige Strahlungsbilanz Wm™=2

R, Gaskonstante von Wasserdampf Jkg K1

s Schneedichte kg'm™

Ty Bodentemperatur K

To Referenztemperatur K

Tm Schmelztemperatur von Wasser K

T Schneetemperatur K

v Wasserdampfkonzentration im Schnee kg'm™

Wq Wasseridquivalent der Schneedecke m

Wgmax Grenzwert des Wasseréquivalents fiir vollsténdige m
Schneedeckung einer Gitterzelle

Wy Fliissigwassergehalt im Schnee kg'm™

Wgmax maximal méglicher Fliissigwassergehalt einer Schnee- | kgm™
masse Pghg

Z Vertikalkoordinate m
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ANHANG

Anhang I: Programmablaufplan des Schneedecken-
modells

Anhang II : Anhang II: Turbulenzschemata nach
Anderson (1976) und Louis (1979)
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ANHANG I: Programmablaufplan des Schneedeckenmodells

Initialschneedecke

Addition von Schneefall
Massen-, Schneehohen- und Albedoédnderung

Eindringen von Regenwasser: Abflufl M,
Speicherung in feuchtem Schnee, Erstarrung in kaltem Schnee
vertikale Transmission von Fliissigwasser

Massenfliisse an der
Schneeoberfliche

Sublimation, Kondensation, Verdunstung: M,"
an der Schneeoberfliche

[ =
8.2 vertikale Wasserdampfdiffusion im Schnee
§ @ Massenumlagerung entlang eines Temperaturgradienten
g EQ latente Wirmeleitung im Schnee
g E Quellterm fiir Temperaturdiffusion oder Schmelze/Erstarrung
=

absorbierte Globalstrahlung 0.Q,
Quellterm fiir Temperaturdiffusion oder Schmelze/Erstarrung

langwellige Strahlungsbilanz Q"
Quellterm fiir Temperaturdiffusion oder Schmelze/Erstarrung

turbulente Wirmefliisse Q,", Q"
Quellterm fiir Temperaturdiffusion oder Schmelze/Erstarrung

Energiefliisse an der
Schneeoberfléache

Wirmeleitung in kaltem Schnee
mit berechneten Quelltermen

Fliisse: lel,thl, Qen+1 ’an+1, Mvsml

Schmelze in feuchtem Schnee, Erstarren => Schneemasse™*!

mit berechneten Quelltermen
Fliissigwasserspeicherung in feuchtem Schnee, Erstarrung bei
negativem Energiebudget, Fliissigwassertransmission, Abflufl M,

Erstarren beim Eindringen in kalten Schnee

Alterungsprozesse
(Metamorphose, Albedodnderung, Schichtenwahl)

Schneeparameter: T,**1, p 21, w21 h "+ Schichtenanzahl "*!

Ofsmf

Modellstruktur des Schneedeckenmodells. n symbolisiert den Wert der Schneeparameter am
Beginn des Zeitschrittes. n+1 stellt den impliziten Wert der Groen, d.h. den Wert am Ende
des Zeitschrittes dar.

Prozesse innerhalb der Schneedecke

Korrektur der Energiefliisse
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ANHANG II: Turbulenzschemata nach Anderson (1976)
und Louis (1979)

Berechnung der turbulenten Fliisse nach ANDERSON (1976)

Mit einem Bulk-Ansatz werden der turbulente Wasserdampfflu Myg und der fiihlbare
WirmefluB3 Q;, wie folgt berechnet:

My =25-1079. ((eg—e,p) - u)

_Pa %
O = 0, 622

$25-10° u- (T, T,)

u ist die Windgeschwindigkeit. e, - e und Ty - T¢¢ sind die Differenzen der Temperatur
und des Wasserdampfdruckes zwischen der Atmosphére und der Schneeoberfléche. p, sym-
bolisiert den Luftdruck. c; ist die spezifische Wérmekapazitdt der Luft bei konstantem
Druck. In dieser Formel werden die Windgeschwindigkeit, die Temperatur und der Wasser-
dampfdruck der Atmosphére im Referenzniveau 1 m benétigt. Die MeBwerte der Windge-
schwindigkeit, die in einer MeBhohe von 10 m bestimmt wird, und die MeBwerte der Tem-
peratur und des Wasserdampfdruckes, die im MeBniveau 2 m genommen werden, werden
auf die Referenzhohe von 1m extrapoliert. Die Extrapolation der Windgeschwindigkeit wird
mit der Annahme eines logarithmischen Windprofils unter Verwendung einer Rauhigkeits-
héhe von 1074 m durchgefiihrt. Fiir die Temperatur und den Wasserdampf wird fiir die Extra-
polation auf die Referenzhéhe vonl m ein Potenzansatz verwendet, wobei die Exponenten

1/6 und 2,710 analog zu Siemer(1988) genutzt wurden.
h n Flii hL 197

Das Turbulenzschema nach Louis (1979) und die in Kap. 4.1 als Referenzversion vorge-
stellte Bestimmung der turbulenten Fliisse unterscheiden sich in der Wahl der Stabilitéits-
funktionen, wobei in beiden Ansétze die Parameterisierung liber die Bulk-Richardson-Zahl
verlduft. Fiihlbarer Warmefluf3 Q;, und Wasserdampfflu Myg werden analog zur Referenz-
version nach den Gleichungen

Qp =Py cpcy (Ty-Ty)
Myg=py -cp-u-(q,-4,)
berechnet. py und ¢, stellen die Luftdichte bzw. die spezifische Warmekapazitit der Luft

bei konstantem Druck dar. u, T, und q, sind die Windgeschwindigkeit, die Lufttempe-
ratur und die relative Luftfeuchtigkeit in einer Referenzhohe zg. Ty ist die Schneeoberfld-
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chentemperatur und g die spezifische Feuchte an der Schneeoberfliche, zu deren Bestim-
mung der Sittigungswert des Dampfdruckes herangezogen wird. Die Berechnung der
Transferkoeffizienten cy und cg unterscheidet sich zur Referenzversion (Kap. 4.1). Im

Louis-Schema werden sie nach den Gleichungen
K 2
cy=(— | f
N (S, Y
In(zp/2)

¢E=CpN" AR %0

bestimmt, worin

und k die von-Karman-Konstante sind. Der von-Karman-Konstante wird der Wert 0,41
zugewiesen. Fiir die Rauhigkeitshohe z wird der Wert 1'10“* m gewahlt. Die in Abhéngig-
keit von der Stabilitiit der Atmosphire gesetzte Groe fy wird in Abhéngigkeit der Bulk-
Richardson-Zahl Ry gesetzt.

1—15°RB/(1+75-CE- —RB)fallsRB<0
f —_—
H : v falls Rg>0

l+15-RB/LMJ

Die Bulk-Richardson-Zahl Ry ist definiert als:

Z
_ 8 R
S

wobei g = 9,81 m.s-2 die Erdbeschleunigung ist.
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