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Summary

The development and the status of snow is important for the Greenland mass balance
as well as for the boundary layer properties. In this study the snow drift, the influence
of snow on the atmosphere and the stable boundary layer over the Greenland ice sheet
are investigated. The snow drift as well as its influence on accumulation of snow are si-
mulated using a snow model, driven with measurements, results of atmospheric model
simulations and a coupled model setup. A validation of the atmospheric model is perfor-
med using measurements during a 10-day period in July 2002. The influence of different
turbulence parameterisations as well as usage of a snowpack model as lower boundary on
the atmospheric simulation is examined.

Simulations with the atmospheric mesoscale model LM version 3.5 (Lokalmodell - local
model) of the German Weather Service (Deutscher Wetterdienst - DWD) are performed
for the whole Greenland area with a horizontal resolution of 14 km for the time from
July 3 to July 12, 2002. The model results are validated with measurements from eight
PARCA (Program for Arctic Regional Climate Assessment) stations over Greenland, mast
measurements and radiosonde soundings at the station Summit, as well as sensible heat
flux and radiation measurements at Summit. For a more realistic representation of the
stable boundary layer two alternative turbulence parameterisations - a local mixing length
and a scalar roughness length over ice and snow - are implemented. The results of these
turbulence parameterisations are compared with the basic simulation results and vali-
dated against measurements. The basic LM simulation shows in general relatively good
results once some modifications have been done for simulations in the Arctic, but still has
deficiecy in the near-surface temperature and wind speed as well as the turbulent kinetic
energy (TKE) and sensible heat flux. While the turbulence parameterisations yield no
improvement of the temperature and wind speed, some improvement of the TKE and the
sensible heat fluxes can be achieved.

To analyse the development of the snowpack and the snow drift over a longer time period,
simulations with the one-dimensional snow model SNOWPACK of the Swiss Avalanche
Institute (Schweizer Lawinenforschungsinstitut, SLF) driven with PARCA measurements
are performed for the time period May to September 2002. The snowpack properties show
a strong change only at occurrence of new snow and onset of melting. Without new snow
and temperatures below melting point, the microphysical snow properties show hardly
any changes. Therefore, for realistic SNOWPACK simulations a realistic initial snow field

is important. The snow drift depends on the wind speed as well as the snow properties.



Often, onset of snow drift concurs with snowfall, as freshly fallen snow has a smaller
threshold velocity for onset of snow drift. With a sufficiently high wind speed snow drift
may be initiated without new snow, or with small wind speeds no snow drift occurs even
though there is freshly fallen snow. Comparison of the SNOWPACK-simulated snow drift
with simple parameterisations shows a larger snow drift for the parameterisations than
for the SNOWPACK simulations. Since no quantitative measurements of snow drift exist

for this study, no validation of the simulated snow drift is possible.

To yield an overview of the snow drift over the whole Greenland area as well as the
accumulation of snow due to snow drift and evaporation/sublimation, simulations with
SNOWPACK driven by LM results of the basic simulation are performed. The initial
snow field for these simulations is chosen to be the same for all grid points, which is
not realistic, but the best approach in absence of measurements at different places. It
can be seen that snow drift mainly occurs in the parts of Greenland that are prone to
katabatic winds, while the plateau of Greenland has no occurence of snow drift at all.
The assessment of the influence of snow drift accumulation on the mass balance yields
minor influence in comparison to evaporation/sublimation over most of Greenland. At
most parts of Greenland the evaporation/sublimation is of an order of magnitude larger
than the accumulation due to snow drift. However, some areas in the coastal regions show
larger amounts of snow drift and thus accumulation of snow due to snow drift with values

of the same order of magnitude as evaporation/sublimation.

The coupling of the two models LM and SNOWPACK yields an improvement in the near-
surface temperature representation. The coupling allows for a more realistic initial snow
field as macrophysical properties like snow temperature can be derived from LM values in
an easy way. Even though SNOWPACK is not called in every time step, the coupling leads
to a more realistic representation of the surface temperature development. The simulated
snow drift is smaller than the snow drift resulting from the uncoupled simulation which
is mainly due to the differences in the snow and air temperatures as well as wind speed
between coupled and uncoupled simulations. The influence of the more realistic snow field
may also lead to a more realistic result, while the usage of the coupled simulation for a
time of 48 hours and the subsequent start of a new simulation may worsen the results.
Due to the lack of snow drift measurements no validation of the simulated snow drift can

be done.



Zusammenfassung

Die Entwicklung und die Eigenschaften des Schnees sind wichtig fiir die grénldndische
Massenbilanz sowie die Eigenschaften der Grenzschicht. Die vorliegende Arbeit beschéftigt
sich mit der Untersuchung der Schneedrift, des Einflusses des Schnees auf die Atmosphére
und die stabile Grenzschicht iiber dem gronldndischen Eisschild. Die Schneedrift und ihr
Einfluss auf die Schneeakkumulation wird unter Verwendung eines Schneemodells simu-
liert, welches mit Messungen sowie Ergebnissen eines Atmosphirenmodells angetrieben
wird. Zuséatzlich wurden Simulationen mit einem gekoppelten Modellsystem durchgefiihrt.
Das Atmosphérenmodell wird mit Messungen wihrend zehn Tagen im Juli 2002 vali-
diert. Der Einfluss verschiedener Turbulenzparametrisierungen sowie der Verwendung des
Schneemodells als Boden im Atmosphirenmodell wird untersucht.

Fiir den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 wurden Simulationen mit dem Atmosphirenmodell
LM (Lokalmodell) des deutschen Wetterdienstes (DWD), Version 3.5, fiir ganz Gronland
mit einer horizontalen Auflésung von 14 km durchgefiihrt. Die Modellergebnisse wurden
mit Messungen von acht PARCA-Stationen (Programme for Arctic Regional Climate As-
sessment) iiber Gronland sowie Messungen an der Station Summit validiert. Mit einigen
Modifikationen ist das LM in der Lage, die Atmosphére realistisch wiederzugeben, aller-
dings treten Probleme bei den bodennahen Werten der Temperatur und Windgeschwin-
digkeit sowie turbulenter kinetischer Energie (TKE) und fiihlbarem Warmefluss auf. Um
eine realistischere Darstellung der stabilen Grenzschicht zu erlauben, wurden zwei alter-
native Turbulenzparametrisierungen implementiert: ein lokaler Mischungswegansatz und
eine skalare Rauhigkeitslinge iiber Eis und Schnee. Die Ergebnisse dieser Simulationen
werden mit der Basissimulation verglichen und mit Messungen validiert. Es zeigt sich
kein Einfluss der Turbulenzparametrisierung auf die Temperatur und Windgeschwindig-
keit, aber eine Verbesserung der TKE und der fiihlbaren Warmefliisse.

Um die Entwicklung der Schneedecke und die Schneedrift iiber einen ldngeren Zeitraum
zu untersuchen, wurden Simulationen mit dem eindimensionalen Schneemodell SNOW-
PACK, das mit PARCA-Messungen fiir den Zeitraum Mai bis September 2002 angetrie-
ben wurde, durchgefiihrt. Es ergibt sich daraus, dass die Schneedecke in erster Linie bei
Schmelzvorgéingen und Auftreten von Neuschnee Anderungen erfihrt. Daher ist fiir eine
realistische SNOWPACK-Simulation ein moglichst realistisches Anfangsschneefeld wich-
tig. Die Eigenschaften der Schneedecke sind sowohl fiir den Warmetransport als auch fiir
Schneedrift von Bedeutung. Einsetzen von Schneedrift fillt hdufig mit Schneefall zusam-

men, da Neuschnee eine geringere Grenzgeschwindigkeit fiir das Einsetzen von Schnee-



drift hat als alter Schnee. Allerdings tritt bei geniigend groBer Windgeschwindigkeit auch
Schneedrift ohne vorherigen Schneefall auf. Auf der anderen Seite bewirkt Neuschnee
bei geringer Windgeschwindigkeit auch nicht unbedingt Schneedrift. Der Vergleich der
SNOWPACK-simulierten Schneedrift mit einfachen Schneedriftparametrisierungen zeigt
groBere Schneedriftwerte bei den Parametrisierungen. Da keine quantitativen Schneedrift-
messungen vorliegen, ist eine Validation der simulierten oder parametrisierten Schneedrift-

werte nicht moglich.

Um einen Uberblick iiber die Schneedrift iiber das gesamte Gebiet Grénlands und die Ak-
kumulation von Schnee durch Schneedrift zu erhalten, wurden SNOWPACK-Simulationen
angetrieben durch LM-Ergebnisse der Basissimulation durchgefiihrt. Dabei wird fiir alle
Gitterpunkte das gleiche Schneeanfangsfeld gew#hlt, was nicht der Realitéit entspricht,
aber ohne Messungen der beste Ansatz ist. Es ergibt sich, dass Schneedrift in erster Linie
in den durch katabatische Winde charakterisierten Gegenden Grénland auftritt, wihrend
iiber dem Plateau Gronlands die Simulationen keine Schneedrift ergeben. Die Untersu-
chung des Einflusses der Schneedrift auf die Akkumulation ergibt einen geringen Einfluss
iiber den meisten Teilen Gronlands. Meistens ist die Evaporation/Sublimation um eine
Groflenordnung grofler als Akkumulation aufgrund von Schneedrift. In den Randgebieten
Gronlands, wo katabatische Winde auftreten, erreicht die Akkumulation von Schneedrift
dagegen Werte gleicher Grofilenordnung wie Evaporation/Sublimation.

Die Kopplung der Modelle SNOWPACK und LM fiihrt zu einer Verbesserung der Tem-
peratursimulation im Boden. Auch wenn das SNOWPACK als Bodenmodell nicht zu
jedem Zeitschritt aufgerufen wird, wird die Erwirmung des Bodens im Laufe des Tages
realistischer simuliert. Die Kopplung erlaubt auch eine realistischere Abschidtzung des
Schneeanfangsfeldes, da makrophysikalische Eigenschaften wie Schneetemperatur recht
einfach aus LM-Werten abgeschitzt werden kénnen. Die Schneedrift in den gekoppelten
Simulationen ist etwas geringer als die in den ungekoppelten. Dies ist in erster Linie auf
die Temperaturunterschiede, zum Teil auch auf Unterschiede in den Windgeschwindig-
keiten, zwischen gekoppelten und ungekoppelten Simulationen zuriickzufiihren. Auch der
Einfluss des realistischeren Schneeanfangsfeldes kann zu einer Verbesserung der Ergeb-
nisse fithren, wihrend die Beschrinkung der gekoppelten Simulationen auf 48 Stunden
Simulationsdauer die Ergebnisse verschlechtern kann. Ohne Schneedriftmessungen kann

keine Validation der simulierten Schneedrift erfolgen.
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Kapitel 1
Einleitung

Weite Teile Gronlands sind das ganze Jahr hindurch schneebedeckt. Die Eigenschaften
des Schnees beeinflussen die Prozesse in der planetarischen Grenzschicht. Groflen wie
Albedo oder Rauhigkeitslinge sind direkt abhéngig von der Beschaffenheit des Schnees
(Lehning et al., 2002a). Die Wiarmeleitungseigenschaften von Schnee sind ebenfalls stark
von den Schneeeigenschaften abhiingig. Ein weiterer wichtiger Faktor in der planetarischen
Grenzschicht ist Schneedrift (Déry et al., 1998a; Bintanja, 2000a,b), die ebenfalls mit von
den Eigenschaften des Schnees abhéngt (Gallée et al., 2001). Schneedrift hat beispielsweise
Einfluss auf die Verteilung und Umverteilung des Schnees (Bintanja, 2000a; Liston und
Sturm, 2002), auf die relative Feuchte und den latenten Warmefluss durch Sublimation
von in der Luft befindlichem Schnee (Déry et al., 1998a; Bintanja, 2000a) und auf die
atmosphirische Turbulenz (Bintanja, 2000a).

Die Massenbilanz der polaren Eisschilde ist von Interesse fiir klimatologische Untersuchun-
gen (Gallée et al., 2001; Déry und Yau, 2002; King et al., 2004). Abtauen der Eisschilde
fiihrt zu einer Zunahme des Meeresspiegels und zu Klimadnderungen auf der ganzen Welt
(Box und Steffen, 2001). Schneedrift hat durch Umverteilung von Schnee sowie Sublima-
tion von Schneedrift ebenfalls Einfluss auf die Massenbilanz (Gallée et al., 2001; Déry und
Yau, 2002). Dabei ist der genaue Beitrag ungeklédrt. Schneedrift fithrt zu Variationen in
der Schneemenge auf einer Skala von einigen hundert Metern (Liston und Sturm, 2002).
Aus Simulationen, in denen die Schneedrift parametrisiert wurde, hat sich ein Beitrag von
Schneedrift auf die Massenbilanz des antarktischen Eisschildes von -0,013 kg m 2d ! bis
-0,039 kg m—2d ! ergeben (Gallée et al., 2001; Déry und Yau, 2002), wihrend der Beitrag
fiir Grénland im Bereich von —0,365 kg m™2 d~' liegt (Déry und Yau, 2002). Neben
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dem direkten Einfluss von Schneedrift auf die Schneeakkumulation liefert auch die Sub-
limation von driftendem Schnee einen Beitrag zur Massenbilanz (Déry und Yau, 2002).
Dabei haben Simulationen ergeben, dass Schneedriftsublimation etwa 30% der gesamten
Sublimation ausmacht (Déry und Yau, 2002). Allerdings legen andere Simulationen eine
schnelle Séttigung der Luft bei Vorhandensein von Schneedrift nahe (Déry et al., 1998b;
Bintanja, 2000b), was zu einer Limitierung der Sublimation fiihrt (Déry et al., 1998b).
Es hat sich herausgestellt, dass durch Schneedriftsublimation bis zu 50% der arktischen
Schneedecke an die Atmosphére zuriickgegeben wird (Liston und Sturm, 2002). Weiterhin
fiihrt die Umverteilung von Schnee durch Drift zu lokalen Unterschieden in der Schnee-
akkumulation, die fiir die Rekonstruktion von Paldoklimatologie durch Eisbohrkerne von
Bedeutung sind (King et al., 2004; Schlosser et al., 2002).

Eine genaue Kenntnis des Niederschlags in den polaren Regionen ist sowohl fiir hydrolo-
gische und atmosphirische als auch fiir 6kologische Untersuchungen wichtig (Liston und
Sturm, 2002). Die Messung des Niederschlages in der Arktis und Antarktis ist mit grofien
Problemen verbunden (Liston und Sturm, 2002). Auch Kenntnis der Schneehdhe liefert
noch keinen Aufschluss iiber den Niederschlag, da die Schneemenge durch Niederschlag,
Schneedrift, Sublimation und Evaporation erfolgt (Schlosser et al., 2002). Kenntnis der
Schneedrift und der Sublimation erlaubt bei bekannter, da messbarer Schneehohe die
Bestimmung der Niederschlagsverteilung (Liston und Sturm, 2002), so dass auch daher

Informationen iiber die Schneedrift von Bedeutung sind.

Auch die Messung der Schneedrift ist problematisch. Durch verschiedene Messinstrumen-
te kann zwar eine Messung des lokalen Schneedriftflusses an einem Punkt erfolgen, diese
erfordern jedoch dauernde Wartung und sind durch niedrige Temperaturen, hohe Luft-
feuchte und Reifbildung fehleranfillig (Doorschot et al., 2004). Lokale Messungen der
Schneedrift konnen mit mechanischen Schneefallen, optischen Schneeteilchenzihlern und
akustischen Winddriftsensoren erfolgen (Lehning et al., 2002c). Mechanische Fallen er-
fordern stédndige Kontrollen, so dass sie nicht fiir langerfristige Messungen in abgelgenen
Gegenden wie Gronland geeignet sind (Lehning et al., 2002¢). Optische Sensoren erlau-
ben eine genaue Messung der driftenden Schneepartikel und somit des Massenflusses durch
Schneedrift. Allerdings ist die Messung des Schneedriftflusses auf eine Hohe beschréinkt,
so dass Informationen iiber Driftprofile mit nur einem optischen Sensor nicht méglich sind
(Lehning et al., 2002c). Desweiteren kénnen optische Sensoren nicht zwischen Schneedrift
und Schneefall unterscheiden (Lehning et al., 2002¢) und registrieren grofie Schneeteilchen
nur bei hohen Windgeschwindigkeiten (Doorschot et al., 2004), was ebenfalls zu Fehlern

im Massenfluss fithrt. Akustische Sensoren erlauben eine kontinuierliche Messung auch oh-



ne stdndige Wartung, benétigen jedoch eine komplexe Kalibration (Lehning et al., 2002c).
Desweiteren konnen bei hohen Windgeschwindigkeiten Fehler in den Messungen auftre-
ten (Lehning et al., 2002¢). Der gemessene Massenfluss hiingt bei Verwendung akustischer
Sensoren auch von den Schneeeigenschaften ab: Bei hoher Schneedichte und Temperatu-
ren nahe des Schmelzpunktes wird der Massenfluss iiberschétzt, bei geringer Schneedichte

und kilteren Temperaturen erfolgt eine Unterschitzung (Lehning et al., 2002c).

Verschiedene Messungen von Schneedrift wurden in Windtunneln unter Verwendung
kiinstlichen Schnees durchgefiihrt. Aus diesen Messungen lassen sich Parametrisierun-
gen der Schneedrift sowie Untersuchungen des Driftverhaltens unter kontrollierten atmo-
sphérischen Bedingungen durchfiihren. Allerdings sind auch diese Messungen mit Pro-
blemen verbunden (Michaux et al., 2002; Lehning et al., 2002¢). Der kiinstliche Schnee
entspricht in den mikrophysikalischen Eigenschaften wie Dendrizitdt nicht dem natiirli-
chen Schnee, was zu Unterschieden in der Grenzgeschwindigkeit fithrt (Michaux et al.,
2002). Desweiteren ist die Trajektorie der Schneeteilchen aus einer Schneekanone von
dem Durchmesser der Schneeteilchen abhéingig, so dass die Verteilung der Schneeteilchen
innerhalb des Windtunnels gréenabhéngig ist (Michaux et al., 2002). Durch die Turbine
erfolgt weiter eine Rezirkulation der Schneeteilchen, was zu einem zweiten Maximum in
der Teilchenkonzentration fiihrt (Lehning et al., 2002¢). Daher ist eine Parametrisierung

der Schneedrift aufgrund von Windtunnelexperimenten nicht sinnvoll.

Die Bestimmung des Massenflusses an Schneedrift beispielsweise fiir ganz Gronland ist
mit den vorhandenen Messinstrumenten nicht moglich, so dass keine Abschétzung des
Einflusses der Schneedrift auf die Massenbilanz iiber Messungen moglich ist. Auch die
Verwendung von Windtunneldaten zur Abschitzung der Schneedrift in Abhéngigkeit von
atmosphérischen Messdaten ist nicht erfolgversprechend. Die Verwendung von Schnee-
driftmodellen hat sich dagegen als sinnvolle Alternative ergeben (Lehning et al., 2002c).
Eine Moglichkeit dazu ist die Verwendung eines Schneemodells, welches die Eigenschaf-
ten und die Entwicklung der Schneedecke simuliert und aus den Schneeeigenschaften und
Windgeschwindigkeit die Schneedrift berechnet.

Die Reprisentation von Schnee und Schneedrift in numerischen Wettervorhersagemodel-
len (NWPs) ist im allgemeinen recht schlecht. Schneedrift wird entweder ignoriert oder
durch eine einfache Parametrisierung bestimmt (Déry und Yau, 1999a). Die einfachsten
Parametrisierungen erfolgen nur in Abhéngigkeit von der Windgeschwindigkeit (King und
Turner, 1997). Dabei treten je nach Ort und Zeitraum der Messungen Unterschiede in der

parametrisierten Drift auf, die mehr als eine Groflenordnung betragen (King und Turner,
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1997). Da die fiir die Atmosphére wichtigen Charakteristika von Schnee, wie die Grenzge-
schwindigkeit fiir Einsetzen von Schneedrift oder die Warmeleitfihigkeit von Schnee, stark
von den internen Schneeeigenschaften wie Schneedichte, Koérnchengrofle oder Bindung
abhingen (Gallée et al., 2001) und bereits kleine Anderungen in der Grenzgeschwindig-
keit die Masse an Schneedrift stark beeinflussen (van Lipzig et al., 2004), ist die Verwen-
dung eines Schneemodells fiir die moglichst realistische Darstellung der Schneeoberfliche
wiinschenswert. Ein solches Schneemodell ist das SNOWPACK, welches die mikrophysika-
lischen Eigenschaften des Schnees in mehreren vertikalen Schichten simuliert und daraus
die makrophysikalischen Eigenschaften wie Schneedrift, Albedo, Wiarmeleitfahigkeit be-
stimmt (Lehning et al., 2002b,a; Doorschot und Lehning, 2002). Zur Untersuchung des
Einflusses eines solchen Schneemodells auf die Atmosphére und die Massenbilanz werden
Simulationen mit SNOWPACK, angetrieben durch Ergebnisse des Lokalmodells (LM),
durchgefiihrt sowie eine Kopplung der beiden Modelle vorgenommen.

Die Turbulenzparametrisierung in NWPs ist fiir gewohnlich nicht auf stark stabile Schich-
tungen, wie sie in polaren Gebieten hiufiger vorkommen, ausgelegt. So verwendet das
LM des Deutschen Wetterdienstes (DWD) eine konstante Mischungsweglinge, welche bei
stabiler Schichtung deutlich zu hoch ist und somit unrealistische Werte fiir die turbu-
lenten Groflen liefert (Krebsbach, 2002). Aus Messungen stabiler Schichtungen hat sich
die Verwendung einer lokalen Mischungsweglénge als sinnvoll ergeben (Heinemann, 2004).
Weiter wird im LM die Rauhigkeitslange fiir Warme als identisch zur Rauhigkeitslénge fiir
Impuls angenommen. Fiir schnee- und eisbedeckte Flichen ist diese Annahme nicht allge-
mein giiltig (Andreas, 1987, 2002). Alternativ hat Andreas (1987) eine Parametrisierung
unter Verwendung der Rauhigkeitslinge von Impuls und der Reynolds-Rauhigkeitszahl
vorgeschlagen, die die Verhéltnisse iiber eis- und schneebedeckten Fléchen realistischer
wiedergibt. Daher werden diese alternativen Ansidtze zur Turbulenzparametrisierung in
das LM implementiert und Sensitivitdtsstudien durchgefiihrt.

In Kapitel 2 wird ein Uberblick iiber die in dieser Arbeit verwendeten Modelle, LM und
SNOWPACK, gegeben. Die theoretischen Grundlagen der Schneedrift und der Turbu-
lenzparametrisierung werden in Kapitel 3 erldutert. Die durchgefiihrten Simulationen und
deren Ergebnisse werden in Kapitel 4 dargestellt, gefolgt von einer Zusammenfassung und
einem Ausblick in Kapitel 5.



Kapitel 2

Das mesoskalige Atmosphirenmodell
LM und das Schneemodell
SNOWPACK

2.1 Das mesoskalige Atmosphirenmodell LM

Das mesoskalige Atmosphirenmodell LM (Lokalmodell) wurde vom Deutschen Wetter-
dienst (DWD) zur Wettervorhersage in Europa entwickelt (Schéttler und Doms, 1999,
2000a,b). Es ist ein nichthydrostatisches, mesoskaliges Atmosphérenmodell. Iim operatio-
nellen Betrieb wird es zur Zeit mit einer horizontalen Auflésung von 7 km betrieben.
Friithere Versionen des LM wurden bereits erfolgreich in polaren Gebieten angewendet
(Klein et al., 2001).

2.1.1 Grundlegende Gleichungen

Das LM beruht auf den Erhaltungsgleichungen fiir Energie, Impuls und Masse in kom-
pressibler, nicht-hydrostatischer Form. Die Erhaltungsgleichung fiir eine intensive physi-

kalische Grofle ¢ kann allgemein geschrieben werden als

dy _ 0(pa)
Pae = ot

+ V- FY =Y (2.1)
Dabei gibt Q¥ die Quell- und Senkenterme von 1) an, F* ist der Vektor der Flussdichte.
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Diese Gleichungen werden fiir das LM in mehreren Schritten vereinfacht. Als erstes erfolgt
die Reynoldsmittelung der Gleichungen. In diesen Gleichungen treten dann Terme der
Form u/v)' auf, die die turbulenten Fliisse charakterisieren. Sie werden im Rahmen der
Turbulenzparametrisierung bestimmt (Kap. 2.1.3).

Auflerdem werden einige Annahmen zur weiteren Vereinfachung der Gleichungen getroffen
(Schéttler und Doms, 1999). Die molekularen Fliisse sind sehr viel kleiner als die turbulen-
ten Fliisse, daher werden molekulare Fliisse mit Ausnahme der Diffusionsfliisse von Wasser
vernachléssigt. Die spezifische Warme von feuchter Luft wird durch die spezifische Wérme
trockener Luft approximiert und der Einfluss von Phasensinderungen von Wasser nur in
der Temperaturberechnung beriicksichtigt. Die Druckédnderung durch Phasenénderungen
und Diffusionsfliisse von Wasser wird ebenfalls vernachlissigt. Desweiteren werden die Va-
riablen aufgeteilt in einen hydrostatischen, konstanten Grundzustand und Abweichungen
davon, wodurch eine héhere Genauigkeit erreicht wird. Auflerdem soll die Boussinesq-
Approximation gelten, d.h. Abweichungen von der mittleren Dichte werden nur im Auf-

triebsterm beriicksichtigt, ansonsten werden Dichtefluktuationen vernachléssigt.

Das LM verwendet ein rotiertes Koordinatensystem, bei dem der Aquator etwa in der
Mitte des Modellgebiets liegt. Dadurch werden die Konvergenz der Meridiane im Modell-
gebiet und die dadurch auftretenden Probleme minimiert (Schéttler und Doms, 1999).
Als vertikale Koordinate wird eine Hybridkoordinate verwendet, bei der die Modellnive-
aus bis zu einer festgelegten Druckhshe bodenfolgend sind (Schéttler und Doms, 1999;
Doms et al., 1999).

Die Gleichungen werden auf dem Arakawa-C-Gitter diskretisiert, bei dem sich die skala-
ren Punkte auf den Ecken der Gitter befinden, wihrend die Windkomponenten um eine
halbe Gitterweite verschoben sind (Abb. 2.1). Dieses Gitter ermoglicht eine genauere Be-
rechnung der Differenzenquotienten. Zur zeitlichen Integration stehen drei Verfahren zur
Verfiigung, wobei fiir die hier vorliegenden Simulationen nur das 3-Zeitebenen-Verfahren
verwendet wurde. Bei diesem Verfahren erfolgt die Integration mittels Leapfrog-Verfahren,
allerdings werden die Prozesse aufgeteilt in langsame Prozesse, die mit einem Zeitschritt
At integriert werden, und schnelle Prozesse, die mit einem kleineren, fiir die schnellen
Wellen stabilen Zeitschritt AT = At¢/N, integriert werden (Doms et al., 1999). Dabei ist
N, die Anzahl der kleineren Zeitschritte im Intervall At.
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Abbildung 2.1: Anordnung der Gitterpunkte im Arakawa-C-Gitter. Abbildung nach Schdttler
und Doms (1999).

2.1.2 Anfangs- und Randbedingungen

Fiir das LM werden Anfangs- und Randbedingungen bendtigt. Dabei bildet der untere
Rand eine physikalische Grenze, woraus die Randbedingungen abgeleitet werden kénnen,
wéhrend die oberen sowie die lateralen Randbedingungen durch die Beschrinkung des
Modells gegeben sind. Bei den lateralen Randbedingungen werden offene Aus- und Ein-
flussbedingungen verwendet. Als Ausschnittmodell benétigt das LM Randdaten aus ei-
nem antreibenden Modell (Doms et al., 1999). Fiir den operationellen Betrieb erfolgt
ein Nesting in Ergebnissen des Globalmodells (GME - Global Model Extended), diese
wurden auch fiir die vorliegenden Simulationen verwendet. Am Oberrand werden nicht-
penetrative Bedingungen verwendet, wobei die Verwendung einer Rayleigh-Dampfung zur
Unterdriickung von Wellenreflexionen vom festen Rand moglich ist (Schéittler und Doms,
1999).

Fiir die lateralen Rénder wird eine Relaxationszone definiert, innerhalb derer die Ergeb-

nisse des genesteten LM an die Ergebnisse des antreibenden Modells angepasst werden.
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Ohne Verwendung dieser Relaxation besteht die Gefahr einer Reflexion an den Réndern,
da die Werte dort nicht in das antreibende Modell iibergeben werden kénnen (Schéttler
und Doms, 1999).

Am Oberrand verschwindet die Vertikalgeschwindigkeit, wihrend fiir die Horizontalwind-
komponenten, Temperatur und Wassergehalt die 'free-slip’-Bedingung angenommen wird.
Dadurch findet kein Massentransfer durch den oberen Rand statt (Schéttler und Doms,
1999).

Am Unterrand sind fiir Horizontalwind, Temperatur und Wassergehalt Reibungsbedin-
gungen vorgegeben. Die subskaligen Turbulenzfliisse werden in Abhéngigkeit von externen
Bodenparametern sowie den Modellvariablen in der untersten Schicht bestimmt (Schétt-
ler und Doms, 1999). Diese werden iiber eine Drag-Formulierung parametrisiert, bei der
die Impuls- und Warmefliisse proportional zu den bodennahen Werten gesetzt werden.
Fiir die Impulsfliisse ergibt sich 7};, = —p,Cg, | v | us, der fithlbare Warmefluss ist de-
finiert als Hye = poCy | vy | (6755 — Ts) (Schittler und Doms, 1999). Dabei ist C% der
Transferkoeffizient fiir Impulsaustausch und C{ der Transferkoeffizient fiir turbulenten
Wirmeaustausch am Boden, | vy, | ist der Absolutwert des Horizontalwindes in der bo-
dennéchsten Schicht, u; die i-te Komponente des Windes, ebenfalls in der bodennéchsten
Schicht. @ ist die potentielle Temperatur in der bodennéchsten Schicht, 7, der skalier-
te Bodendruck, T die Bodentemperatur. Fiir die Bodenfliisse des Wasserdampfes ergibt
sich analog (Fg)sre = —paCY | vn | (¢° — ¢¥},). Die Bestimmung der Transferkoeffizienten
erfolgt diagnostisch in Abhéingigkeit von der Bulk-Richardsonzahl (Schittler und Doms,
1999).

Neben den Randfeldern benétigt das LM Anfangsfelder fiir die Bodeneigenschaften. Die-
se bestehen aus Bodentyp, Blattflichenindex, Rauhigkeitslinge, Elevation, Pflanzenbe-
deckungsgrad, Landanteil in einer Gitterzelle und Wurzeltiefe (Doms et al., 1999).

Das Bodenmodell TERRA

Das LM verfiigt iiber ein Zweischichtenbodenmodell, das die Temperatur und die spezi-
fische Feuchte im Boden simuliert. Die Bodentemperatur wird mit der Warmeleitungs-
gleichung berechnet, die unter Verwendung der Extended-Force-Restore-(EFR)-Methode
gelost wird. Dabei wird die Schichtdicke der Bodenschichten derart bestimmt, dass die
Wirmeleitungsgleichung fiir die Temperaturen an der Oberfliche und in der Tiefe der
obersten Schicht genau geldst wird (Schiittler und Doms, 1999). Somit hingt die Dicke
der Bodenschichten von den Bodenparametern ab. Im LM werden acht Bodentypen unter-

schieden: Eis, Fels, Sand, sandiger Lehm, Lehm, toniger Lehm, Ton und Torf; zusétzlich
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gibt es Meerwasser und Meereis, fiir die allerdings kein Bodenmodell aufgerufen wird.

Auch die in die Wirmeleitungsgleichung eingehenden Parameter wie Warmekapazitét
und Wirmeleitfihigkeit hingen von dem Bodentyp ab. In die Wirmeleitungsgleichung
flielen auflerdem die fiihlbaren und latenten Wiarmefliisse in den Bodenschichten sowie
die Wérmefliisse aufgrund von Verdunstung/Sublimation, Schmelzen und Gefrieren ein
(Schéttler und Doms, 1999). Bei Vorhandensein von Schnee wird dieser als Auflage auf
den Boden betrachtet, dessen Dicke abhéingig vom Wassergehalt des Schnees bestimmt
wird, wobei die Dicke nach oben auf 1,5 m, nach unten auf 0,01 m beschrinkt wird. Die
restlichen Eigenschaften des Schnees wie Dichte, Warmekapazitat und Wiarmeleitfahigkeit
werden ebenfalls in Abhéngigkeit vom Wassergehalt des Schnees parametrisiert (Schéttler
und Doms, 1999).

2.1.3 Turbulenzparametrisierung

Schlieflung

Die Reynoldsmittelung erlaubt zwar die Simulation auf dem Modellgitter, fiihrt aber zu
einer SchlieBungsproblematik. Es ergeben sich in den Gleichungen Terme der Form 1)'¢/,
die Turbulenzkorrelationen, die nicht aus den vorhandenen Gleichungen bestimmt werden
kénnen. Stattdessen miissen sie auf andere Weise unter Verwendung von Turbulenzmodel-
len parametrisiert werden. Das LM verfiigt iiber zwei mogliche Schlieungsschemata. Das
eine Schema beinhaltet eine diagnostische Gleichung fiir die turbulente kinetische Energie
(TKE, & = 1(u?+0v?+w")), das andere eine prognostische Gleichung fiir die TKE. Da die
Simulationen fiir diese Arbeit mit prognostischer TKE-Gleichung durchgefiihrt wurden,
wird nur auf dieses Schema eingegangen. Dieses ist eine sogenannte Schliefung 1,5-facher
Ordnung, bei der die Turbulenzkorrelationen mit Ausnahme der TKE direkt parametri-
siert werden. Fiir die TKE wird eine prognostische Gleichung gelost. Diese ergibt sich aus
den Reynoldsgemittelten Bewegungsgleichungen und hat im allgemeinen die Form (Stull,
1988):

de _ Oe g —— 0 9 (ule) 10 (ulp')

- — = 3= (W) — vl — — J - ——— — 2.2

at—i—ujamj 3% (uZ ) uzujaxj oz, 7. O, \G/ (2.2)
—_—— Daissipation

—_— ~— ——
Auftriebsprod.  Scherprod. turb. TKE—Transport Druckkorrelation

Dabei soll zur Abkiirzung die Einsteinsche Summation gelten mit d;3 dem Kronecker-
Delta. Die Anderung der TKE erfolgt somit durch Advektion, Auftriebsproduktion, Scher-

produktion, turbulentem Transport von TKE, einen Druckkorrelationsterm und Dissipa-
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tion.

Zur Vereinfachung der prognostischen TKE-Gleichung werden einige Annahmen getroffen,
die im folgenden kurz erlautert werden sollen. Der turbulente TKE-Transport wird iiber
eine Fluss-Gradient-Beziehung parametrisiert nach e = —argegAVe, mit argg einer
Modellkonstanten.

Weiter wird angenommen, dass die horizontalen Ableitungen der mittleren Gréflen mit
Ausnahme der TKE-Advektion vernachléssigt werden konnen. Damit sind in der TKE-
Gleichung nur noch die vertikalen Fliisse w/¢)’ von Bedeutung. Sie werden iiber eine Fluss-
Gradient-Beziehung parametrisiert mit:

W =K, 0 (23)
Dadurch vereinfacht sich der Scherproduktionsterm zu p, [(%)2 + (%)Q].

Der Auftriebsterm wird mittels der Boussinesq-Approximation vereinfacht. Es gilt: 8/w’ =

Agfjw' + Ayql,w' mit Ag und A, von der Sattigung abhéngigen Parametern, 6; der po-
tentiellen Temperatur von Fliissigwasser und ¢,, dem Gesamtwassergehalt. Dabei werden
gjw' und ¢),w' iiber eine Fluss-Gradient-Beziehung approximiert.

1

ﬁaLd
einfacht, wobei L, die isotropische Léngenskala der Druckdiffusion ist. Diese Term wird

als Wake-Produktion bezeichnet.

Der Druckkorrelationsterm wird unter Annahme der Rotta-Hypothese zu |7 ver-

Die Dissipation von TKE wird nach der Kolmogorov-Hypothese bestimmt. Sie ergibt

sich zu #jw&, mit apsps einer Modellkonstanten und der héhenabhéngigen turbulenten

Léngenskala § nach Blackadar (1962):

§5(z) = h—= = (2.4)

Dabei ist x die von-Karman-Konstante.

Im LM wird anstelle der Gleichung 2.2 eine prognostische Gleichung fiir die turbulente
Geschwindigkeitsskala q mit ¢> = 2¢ gelost (Doms et al., 2005). Diese hat unter Beriick-
sichtigung der erwéhnten Annahmen und Vereinfachungen die Form:

o = 10 oq®
L5 V¢ + = —ozTKE,oa)\qa—qZ

ot Do 02
~
turbulenter TKE—-Transport
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ou\’ ov\” g ¢ |7 |3
2| K — | + | = —K,=I,— + 2.5
" [(62) (82) "0, " a2y Lq (25)
N S — —_
P'rod‘urktion Auftrieb TKE Dissipation  Wakeproduktion

mit ', = Agg—f +Aq% dem effektiven Gradienten der virtuellen potentiellen Temperatur.
Dieser Term ist bei trockenen Bedingungen durch den Gradienten der potentiellen Tem-
peratur bestimmt, wihrend er bei gesittigter Luft durch den Gradient der dquivalenten
potentiellen Temperatur gegeben ist (Doms et al., 2005).

Die turbulenten Diffusionskoeffizienten K, mit ¢ = m fiir Impuls und 9 = h fiir Skalare
werden in Abhéngigkeit von aus dem Gleichungssystem abgeleiteten Stabilitdtsfunktionen

I'y, fiir Skalare und I, fiir Impuls bestimmt mit
Kym=V2-X-Thm (2.6)

wobei € die prognostisch bestimmte TKE und § wie in Gleichung 2.4 definiert ist (Doms
et al., 2005). Der Parameter )\ in Gleichung 2.4 und 2.6 wird in Abhéingigkeit von der
asymptotischen Mischungswegléinge [, = kA bestimmt. Generell wird im LM fiir die

Mischungswegléinge und somit auch fiir A ein konstanter Wert angenommen.

Im operationellen LM werden die Diffusionskoeffizienten nach unten beschrankt mit mi-
nimalen Werten von 1 m?s~!. Bei stark stabiler Schichtung kann es daher vorkommen,
dass die turbulenten Diffusionskoeffizienten iiber weiten Teilen der Grenzschicht konstante
Werte annehmen.

Rauhigkeitslinge

Ein weiterer Punkt der Turbulenzparametrisierung ist die Bestimmung der Rauhig-
keitslinge des Bodens. Im LM wird die Rauhigkeitsldnge fiir Skalare, zy, iiber Land zeit-
lich konstant angenommen und als Anfangsfeld eingelesen. Die Rauhigkeitsléinge 2 iiber
Wasser wird nach der Charnock-Relation in Abhéngigkeit von der Windgeschwindigkeit
parametrisiert als (Charnock, 1955):

2 = %maaj(ui, w?) (2.7)
9

Dabei ist a, = 0,0123 gesetzt und w, ist die Geschwindigkeitsskala fiir freie Konvektion,
definiert als:

/3
Q(h—Zo) !
= | = H,, 2.
v ( PaCpls f) 28)
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Dabei ist zu beachten, dass sowohl u, als auch w, von der Rauhigkeitslidnge z, abhéngen,
die wiederum unter Verwendung von u, und w, bestimmt wird. Um eine langwierige
Iteration zu vermeiden, werden wu, und w, zum Zeitpunkt t mit zo zum Zeitpunkt ¢t — At
bestimmt. Daraus ldsst sich direkt zy bestimmen (Schéttler und Doms, 1999).

Die Rauhigkeitslinge fiir Warme, zr, wird vom LM aus der Rauhigkeitsldnge fiir Impuls
bestimmt. Uber Land und Meereis wird zr als min(2y, 27,maez) a0genommen mit der oberen
Grenze 27,maqz = 0,1 (Schéttler und Doms, 1999). Uber offenen Wasserflichen wird zr aus

zp bestimmt mittels:
ap,

2r = gv
r=9 max (1078, v/ 20 /)

Dabei ist v die kinematische Viskosititskonstante mit dem Wert 1,5-10"°m?2s™!, oy und

ay, sind Charnockkonstanten mit den Werten 0,015 m bzw. 0,6 s3m 2.

(2.9)

2.2 Das Schneemodell SNOWPACK

Das eindimensionale mehrschichtige Schneemodell SNOWPACK wurde am Schweizer La-
winenforschungsinstitut (SLF) zur Vorhersage von Lawinenrisiken entwickelt (Bartelt und
Lehning, 2002; Lehning et al., 2002a,b). Es simuliert die zeitliche Entwicklung des Schnee-
feldes in mehreren Schichten an einem Punkt, ausgehend von meteorologischen Randfel-

dern und den Eigenschaften eines Anfangsfeldes von Schnee.

2.2.1 Grundlegende Gleichungen

Im SNOWPACK wird Schnee als por6ses Dreikomponentensystem betrachtet, beste-
hend aus Eis, Fliissigwasser und (feuchter) Luft. Fiir jede Schneeschicht werden die
makro- und mikroskopischen Eigenschaften des Schnees bestimmt. Makroskopische Ei-
genschaften beinhalten Gréflen wie Temperatur, Dichte und Wassergehalt, wiahrend Den-
drizitdt, Spherizitit, Kornchengréfie sowie Bindungszahl die Mikrostruktur des Schnees
ergeben. Es wird angenommen, dass alle drei Schneekomponenten zur gleichen Zeit diesel-
be (Bulk-) Temperatur besitzen, d.h. dass der Temperaturausgleich zwischen den einzelnen
Komponenten wesentlich schneller erfolgt als die Temperaturdnderungen der gesamten

Schneeschicht (Bartelt und Lehning, 2002). Sowohl Energie- als auch Massenerhaltung



2.2. DAS SCHNEEMODELL SNOWPACK 13

miissen auch bei Schmelzvorgéngen und Abfluss von Fliissigwasser erfiillt werden. Glei-
ches gilt fiir Phaseniiberginge zwischen Eis und feuchter Luft sowie fiir Gefrieren von
Fliissigwasser in der Schneeschicht (Bartelt und Lehning, 2002). Impulserhaltung wird
nur fiir den Eisanteil des Schnees gefordert, die Anderungen sowohl bei Fliissigwasser als
auch bei Luft werden nicht betrachtet, sie flielen nur in die Bestimmung der Viskositét
und Elastizitdt des Schnees ein. Fiir die Schneeschichten wird ein Lagrangesches Koordi-
natensystem verwendet, welches den Vorteil hat, dass die Geschichte der jeweiligen Schicht
bekannt ist (Bartelt und Lehning, 2002).

Zur Bestimmung der makroskopischen Eigenschaften des Schnees werden aufgrund der
angenommenen Vereinfachungen insgesamt vier Gleichungen benétigt: Energieerhaltungs-
gleichung, welche die (Bulk-)Schneetemperatur ergibt, Impulserhaltung, welche die Set-
zung des Schnees ergibt, sowie Massenerhaltung fiir Luft und fiir Fliissigwasser, da die

Eismasse aus den anderen beiden Komponenten gegeben ist (Bartelt und Lehning, 2002).

2.2.2 Schneemikrophysik

Im Gegensatz zu Schneeparametrisierungen in Atmosphéirenmodellen werden im SNOW-
PACK die mikrophysikalischen Eigenschaften des Schnees beriicksichtigt. Die Schnee-
mikrostruktur spielt eine wichtige Rolle fiir die makrophysikalischen Eigenschaften des
Schnees wie beispielsweise Albedo, Viskositit, Grenzgeschwindigkeit fiir Einsetzen von
Schneedrift, Warmeleitfihigkeit oder Diffusivitdt (Lehning et al., 2002b). Im SNOW-
PACK werden vier unabhéngige mikrophysikalische Parameter verwendet: Spherizitét,
Dendrizitdt, Kornchengrofle und Bindungszahl. Von diesen wird zusétzlich die dreidimen-
sionale Koordinationszahl abgeleitet, welche definiert ist als die Anzahl der Bindungen

pro Kornchen und somit die Interkonnektivitit der Matrix bestimmt.

Die Spherizitéit von Schnee ist ein Mafl der Rundheit der Oberfliche der Schneeteilchen.
Sie kann Werte zwischen 0 (fiir vollkommen facettierten (’fully faceted’) Schnee) und 1 (fiir
vollkommen gerundeten (’fully rounded’) Schnee) annehmen. Schnee mit einer Spherizitét
von 0 weist deutliche Kanten an den Schneeteilchen auf, wihrend bei einer Spherizitit

von 1 keine Kanten vorhanden sind, die Schneeteilchen sind gerundet.

Die Dendrizitét gibt an, wie stark der Schnee verzweigt ist (Abb. 2.2). Die méglichen Werte
der Dendrizitit liegen zwischen 0 fiir Kérnchen ohne Verzweigungen und 1 fiir maximal
verzweigte Schneekristalle. Neuschnee wird dabei als maximal verzweigt angenommen. Im

Laufe der Zeit nimmt die Anzahl der Verzweigungen der Schneeteilchen ab.
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Abbildung 2.2: Skizze eines dendritischen Schneeteilchens.

Die Bindungszahl (gelegentlich auch als Bindungsradius bezeichnet) beeinflusst die me-
chanischen Eigenschaften des Schnees und ist ein Mafl fiir die Stédrke der Bindung zwi-
schen zwei Schneeteilchen, wihrend die Kérnchengrofle ein Maf fiir die Grofle des Schnee-
teilchens ist. Es wird im SNOWPACK vereinfachend angenommen, dass die Bindung
zwischen zwei Schneeteilchen entsprechend der Abbildung 2.3 erfolgt. Dabei ist 1, die
Nackenlénge entlang der Nackenachse, 7, der Bindungsradius (=Bindungszahl), r, die

Ko6rnchengrofie und r. der konkave Radius, der sich aus Bindungszahl und Kérnchengrofie

ableiten lasst.

Abbildung 2.3: Darstellung der Bindung zwischen zwei Schneeteilchen, wie sie fiir das Modell
SNOWPACK angenommen werden. Abbildung nach Lehning et al. (2002b)

Die Verwendung dieser vier mikrophysikalischen Parameter erlaubt die Simulation einer
grofien Anzahl von Schneeeigenschaften (Lehning et al., 2002b). Allerdings kénnen nicht
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alle Schneeinderungen mit Hilfe dieser vier Parameter représentiert werden. So ist bei-
spielsweise der Prozess des Schmelzens und Wiedergefrierens nicht aus ihnen ersichtlich.
Deshalb wird im SNOWPACK zusétzlich ein Marker eingefiihrt, der Informationen iiber
die Entwicklung und Geschichte der Schneeschicht enthélt (Lehning et al., 2002b). Fiir
Neuschnee wird der Marker gleich Null gesetzt. Erreicht die Spherizitdt des Schnees den
Wert 1, so wird 2 auf den Marker addiert, wird die Spherizitit dagegen 0, wird 1 addiert.
Sobald der Schnee feucht wird, wird 10 addiert, ein erneutes Gefrieren fiihrt zu einer Ad-
dition von 10. Oberflichenreif erhilt einen Marker von 3, Graupel den Marker 4. Somit
erlaubt die Kenntnis des Markers das Wissen iiber die Schneeentwicklung.

Da die herkémmliche Einteilung des Schnees nicht aufgrund von mikrophysikalischen
Strukturen, sondern durch Einteilung in Kérnchenklassen erfolgt, ist zum Vergleich mit
Messungen oder zum Umwandeln gemessener Profile in SNOWPACK-Felder eine Klas-
sifikation notwendig. Diese geschieht gem#fl Abbildung 2.4 und benétigt ebenfalls die
Informationen aus dem Marker.

s
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Abbildung 2.4: Klassifikation der Kornchen zur Umwandlung von SNOWPA CK-Mikrostruktur
in konventionelle Kérnchentypen. Abbildung nach Lehning et al. (2002b)



16 KAPITEL 2. DIE MODELLE LM UND SNOWPACK

In der Schneeklassifikation werden sechs Hauptschneetypen unterschieden: Neuschnee
(new snow), zerfallener Schnee (decomposed), kleine runde Kérnchen (small rounded),
facettierter Schnee (faceted), Tiefenreif (depth hoar), angetauter Schnee (melt form). Da-
neben wird noch eingeteilt, ob zwei Schneetypen gleichberechtigt vorhanden sind oder ei-
ner der Typen als Minderheitenform (minority form) auftritt, ob zwei Schneetypen durch
Schmelzen und Wiedergefrieren (melt-freeze) zu einer Mischform geworden sind und ob

der Schneetyp durch Rundung (subsequent rounding) sein Aussehen geéndert hat.

2.2.3 Anfangs- und Randbedingungen

Als eindimensionales Schneemodell bendtigt SNOWPACK Randfelder als Antrieb sowie
ein Anfangsschneefeld zu Beginn der Simulation. Das Anfangsfeld beinhaltet sowohl ma-
kroskopische Werte wie Schneehdhe, Schneetemperatur in den einzelnen Schichten als
auch mikroskopische wie Kornchengréfie, Dendrizitéit, Spherizitdt und Bindungszahl. Fiir
jeden Zeitschritt werden atmosphérische Randdaten benétigt. Diese konnen entweder aus
Messungen oder aus Simulationen mit Atmosphérenmodellen bestimmt werden. Bendtigte
Randdaten sind Lufttemperatur, Windgeschwindigkeit, einfallende langwellige Strahlung
oder Bedeckungsgrad, relative Feuchte, Schneehche oder Neuschnee. Optional kénnen
Temperaturen innerhalb der Schneeschicht sowie Bodentemperatur iibergeben und ver-
wendet werden. Liegen keine Bodentemperaturen vor, wird 0°C als Bodentemperatur an-
genommen. Dabei wird die Bodentemperatur als fester Randwert angenommen, so dass
sie sich im Laufe der Simulation nicht dndert.

Neuschnee wird als neu hinzukommende Schneeschicht betrachtet. Es sind dafiir Annah-
men zur Bestimmung der Eigenschaften der neuen Schicht notwendig. Bei Neuschnee wird
angenommen, dass dieser anfinglich Lufttemperatur habe. Weiter ist Neuschnee trocken,
d.h. der Wassergehalt von Neuschnee ist gleich Null. Die Dichte von Neuschnee wird pa-
rametrisiert in Abhéngigkeit von Luft- und Oberflichentemperatur, relativer Feuchte und
Windgeschwindigkeit (Lehning et al., 2002a). Diese Parametrisierung ist abgeleitet aus
Messungen an drei Stationen in den Schweizer Alpen: Fliielastrasse in Davos, Parsenn
Kreuzweg und Weissfluhjoch bei Davos (Lehning et al., 2002a). Der Anfangsdampfdruck
wird bestimmt aus der Annahme, dass die Luft in neuen Schichten gesattigt ist.

Bei den mikrophysikalischen Eigenschaften wird angenommen, dass Neuschnee immer eine
Spherizitit von 0,5 und einen Marker von 0 hat. Die Dendrizitét von Neuschnee ist 1, die
Ko6rnchengrofie 0,15 mm und die Bindungszahl 0,0375 (Lehning et al., 2002b).
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Als Randbedingungen fiir den Energieaustausch am oberen Rand (Ubergang Schneedecke
- Atmosphire) stehen zwei Bedingungen zur Wahl: Von-Neumann-Randbedingung, bei
der die Temperaturdnderung durch Wiarmefliisse gegeben ist, und Dirichlet-Bedingung,
bei der die Temperatur am Ubergang durch die Lufttemperatur gegeben ist (Bartelt
und Lehning, 2002). Dabei ist die Verwendung der Dirichlet-Bedingung nur fiir Simula-
tionen mit bekannter Temperatur an der Grenzfliche Schnee-Atmosphére sinnvoll. Lie-
gen keine Daten der Temperatur an der Grenzfliche vor, ist die Verwendung der von-
Neumann-Randbedingungen sinnvoller. Bei Verwendung der Dirichlet-Randbedingung ist
die Ubergabe der Oberflichentemperatur als Randwert notwendig. In diesem Fall wird
die Oberflichentemperatur wihrend der Simulation konstant gehalten, wihrend bei der
Verwendung der von-Neumann-Randbedingung Anderungen der Oberflichentemperatur
moglich sind. Fiir den Wasserdampfdruck (Massenerhaltung fiir Wasser und Luft) wird
eine von-Neumann-Bedingung angenommen. Mit diesen Bedingungen konnen die Erhal-

tungsgleichungen fiir jeden Zeitschritt gelost werden.

2.2.4 Schmelzen, Energiebilanz, Schneephysik

Die Energieerhaltung wird als Bulk-Gleichung fiir alle drei Komponenten angewendet.
Dabei erfolgt Energie- und somit Temperaturdnderung aufgrund von Wirmeleitung im
Schnee, Schmelzen und Wiedergefrieren im Schnee, kurzwelliger Einstrahlung und Dampf-
diffusion, die den Beitrag der latenten Wirme représentiert (Bartelt und Lehning, 2002).

Die Wirmeleitung im Schnee ist charakterisiert durch die thermische Wérmeleitfahigkeit
ke. Diese wird im SNOWPACK in Abhéngigkeit von mikrophysikalischen Eigeschaften
des Schnees parametrisiert. Es werden dabei sdmtliche Wiarmeleitungsprozesse beriick-
sichtigt, die nicht explizit simuliert werden, wie Dampftransport durch den Porenraum
oder Ventilation. Eine schematische Darstellung des Schneeaufbaus und der daraus re-
sultierenden Moglichkeiten des Warmetransportes ist in Abbildung 2.5 dargestellt. Die
Wirmeleitfihigkeit setzt sich zusammen aus dem Transport von Wirme durch Eis (g;),
durch Porenraum und Eis (g;,), ausschliefilich durch den Porenraum (Luft, g,) sowie
durch Eis und (teilweise) wassergefiillten Porenraum (g;,). Der Effekt jeder dieser Trans-
portarten wird in Abhéngigkeit von der Schneemikrophysik bestimmt (Lehning et al.,
2002b). Neben direktem Transport von Wérme ist auch Transport von latenter Wirme
von Bedeutung, wenn Eis von einem Koérnchen sublimiert und der Wasserdampf an einem
anderen Kornchen wieder gefriert, was in der Wirmeleitfihigkeit parametrisiert wird. Die

Bestimmung der Warmeleitfahigkeit erfolgt in Abhéngigkeit von der Koordinationszahl,
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Abbildung 2.5: Schematische Darstellung des Warmetransportes im Schnee wie im SNOW-
PACK angenommen. Abbildung nach Lehning et al. (2002b)

der Anzahl der Kérnchen pro Volumen, Bindungszahl, mittlerer Porenlinge, sowie Para-
metern, die die anteilige Verteilung von Wasser, Eis und Luft im Porenraum kennzeichnen
(Lehning et al., 2002b). Die Verwendung dieser Wirmeleitfihigkeit ergibt in verschiede-
nen Laborexperimenten eine gute Ubereinstimmung zu gemessenen Wiirmeleitfihigkeiten
und Temperaturen (Lehning et al., 2002b)

Besondere Beachtung erhalten Schmelz- und Gefrierprozesse in der Schneeschicht. Sie die-
nen als Wiarmequellen und -senken in der jeweiligen Schneeschicht und dienen somit als
Beschrénkung fiir die Temperatur. Sobald die Schichttemperatur iiber der Schmelztempe-
ratur von 0°C liegt, findet in der Schicht Schmelzen von Eis statt. Die dazu bené&tigte Ener-
gie fithrt zu einer Abkiihlung der Schneeschicht, bis die Schmelztemperatur unterschrit-
ten ist. Umgekehrt tritt Gefrieren auf, wenn die Schneetemperatur unter 0°C liegt und
Schmelzwasser vorhanden ist. Die dabei freiwerdende Energie bewirkt eine Erwidrmung
der Schneeschicht, bis ein Gleichgewicht erreicht ist. Die fiir Schmelzen benétigte Energie
pro Volumen ergibt sich zu @Q,. = L;A8;p;, wobei Af; die Anderung der Volumenkon-
zentration von Eis ist, die bei Schmelzen negativ ist, L; = 334000Jkg '° die latente
Schmelzwirme und p; die Eisdichte (Bartelt und Lehning, 2002).

Der Abfluss von Schmelzwasser erfolgt iiber eine Wassertransportgleichung, die sich aus
dem Haushalt der fliissigen Phase ergibt. Die generelle Gleichung der Massenerhaltung
des Wassers ist gegeben durch

00,  0Jy
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wobei J,, die Wasserdurchflussrate pro Fliche angibt und M, die Anderungen durch Wie-
dergefrieren von Schmelzwasser oder Schmelzen in tieferen Schichten angibt. Die Ande-

rung von J, wird definiert in Abhingigkeit von dem volumetrischen Wassergehalt 6,

als 97
8—; = (0 wenn 6, <0, (2.11)
% = 0; wenn 6, > 6, (2.12)

wobei 6, den residualen Wassergehalt angibt, der nicht aus der Eismatrix transportiert
werden kann. Im SNOWPACK wird 6, = 0,08 angenommen. Die Transportrate éf wird
bestimmt durch §; = W. Somit wird Wasser, das in einer Schicht den residualen
Wassergehalt iibersteigt, mit der Rate 9,« in die angrenzenden Schichten transportiert.
Mit dieser Formulierung kénnen auch Schmelzperioden korrekt simuliert werden (Lehning

et al., 2002a).

Dampfdiffusion ergibt einen Transport von Wasserdampf zwischen den Schneeschichten.
Es wird angenommen, dass bei Uberschreiten des Sittigungsdampfdruckes Wasserdampf
am FKisgitter deponiert wird, bis der Séttigungsdampfdruck erreicht wird. In diesem Fall
wird der Massentransport pro Zeitschritt At angenommen als M,,,, = ﬁ,"i”t =— }g;:’ﬁ:n %,

woraus sich der Energietransport als Qum = Ls M, ergibt (Bartelt und Lehning, 2002).

Dabei ist Ap die Differenz zwischen simuliertem Dampfdruck und Séttigungsdampfdruck,
0, der volumetrische Luftanteil, u, die Molekularmasse von Wasserdampf, R, die Gas-
konstante und Ty, die Schneetemperatur (die fiir alle drei Komponenten identisch sein
soll). Bei Unterséttigung haben @, und M,,, den Wert Null, da die Ableitung des
Massentransportes von Ubersittigung ausgeht. Fiir Untersittigung wird der Einfluss der
Dampfdiffusion durch Modifikation der Warmeleitfihigkeit beriicksichtigt (Lehning et al.,
2002b)

Der Einfluss der Strahlung hé&ngt von den atmosphéirischen Eigenschaften ab, die als
Eingabedaten vorliegen miissen. Die langwellige Ausstrahlung benétigt die Kenntnis der
atmosphérischen Emissivitét, die sich aus der beobachteten Wolkenbedeckung ergibt. Die
langwellige Ausstrahlung ergibt sich dann aus der Lufttemperatur und der Oberflichen-
temperatur zu R? = —oy(e, T+ — T2). Fiir die Bestimmung des Einflusses der kurzwelli-
gen Einstrahlung auf die Energiebilanz ist die genaue Kenntnis der Schneealbedo «; von
Bedeutung. Die Bestimmung der Schneealbedo in SNOWPACK wird, ebenso wie die Be-
stimmung der Warmefliisse an der Oberfliche, in Kapitel 2.2.5 erldutert. Aus der Albedo
und der einfallenden kurzwelligen Strahlung, die als Randbedingung in das SNOWPACK

eingeht, wird die durch die Schneedecke absorbierte Energie der kurzwelligen Strahlung
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bestimmt zu R? = SW 1 (1/as — 1). Mit weiterem Eindringen in die Schneedecke nimmt
die kurzwellige Strahlung exponentiell ab. Es wird ein von der Schneedichte abhingiger

2

Extinktionskoeffizient k., = ’c’—: + ¢ verwendet mit den Koeffizienten ¢; = 3kgm™ und

ce = 50m ! (Lehning et al., 2002a).

2.2.5 Bestimmung der atmosphirischen Eigenschaften

Die Verwendung der mikrophysikalischen Eigenschaften des Schnees erlaubt eine rea-
listischere Bestimmung der fiir die Atmosphére interessanten Schneeparameter wie et-
wa Schneealbedo, Schneedrift, Rauhigkeitslinge. Diese werden in Abh#ngigkeit von den

Schneeeigenschaften parametrisiert.

Die Schubspannungsgeschwindigkeit u, und die Rauhigkeitsléinge z, werden iterativ be-
stimmt, wobei auch der mogliche Einfluss von Schneedrift beriicksichtigt wird (Lehning
et al., 2000). Als erste Abschitzung fiir die Rauhigkeitsldnge wird zp = 0,003 + 0,2 - r,
angenommen mit r, der Kérnchengrée (Lehning et al., 2000). Unter der Annahme ei-
nes logarithmischen Windprofils ergeben sich als Gleichungen fiir die Schubspannungsge-

schwindigkeit u, und die Rauhigkeitslinge zy:
K

(2.13)

und
=C,-= 2.14
%0 = Ceg p (2.14)
Neben der Kérnchengréfie r, sind somit die Windgeschwindigkeit u in der Héhe z und
ein Parameter C, von Bedeutung, der im SNOWPACK 0,12 gesetzt wird (Lehning et al.,
2000).

Wirmefliisse an der Oberfliche werden im SNOWPACK unter Annahme einer neutral
geschichteten Atmosphére unter Verwendung der Monin-Obukhov-Theorie parametri-
siert. Der Effekt von Windpumping auf den Energieaustausch an der Oberfliche und
den Wirmetransfer wird berticksichtigt durch eine Beschreibung analog zu einer Canopy-
strémung. Dabei wird die Eindringtiefe in den Schnee iiber ff 4 Ps(2)dz = 0,5kgm ™2 ab-
geschiitzt. Diese Eindringtiefe wird als Verdrangungshohe bei der Bestimmung der Schub-
spannungsgeschwindigkeit verwendet (Gleichung 2.13). Der fithlbare Wérmefluss an der

Oberflache ergibt sich dann zu

Qs(0) =~ poc,(T(2) — T(0)) (2.15)

0, 74ln
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Eine analoge Gleichung ergibt sich fiir die latenten Warmefliisse. Auflerdem wird der
Effekt von Regen als Wirmequelle beriicksichtigt. Da Regen die gleiche Temperatur wie
die umgebende Luft haben soll, ergibt sich der Energiefluss durch Regen zu Q, = r,.¢c,(T,—
Ts).

Windpumping hat auch einen Effekt auf die Schneedecke selber, indem der Wérme- und
Feuchtetransport in der Schneedecke durch Windventilation erh6ht werden. Dies wird in
SNOWPACK beriicksichtigt, indem die Wirmeleitfihigkeit erhéht wird (Lehning et al.,
2002a). Es wird dabei angenommen, dass der Einfluss von Windpumping exponentiell
mit der Eindringtiefe abnimmt, so dass eine Windpumping-Geschwindigkeitsskala mit
@ = u(0)e®” mit a = 0,1m3kg~'p(z) definiert wird. Es ist dabei zu beachten, dass z
negativ ist, da Werte innerhalb der Schneedecke betrachtet werden. Unter Verwendung
eines Mischungswegansatzes kann dann eine Diffusivitdt aufgrund von Windpumping, K,

in Abhéngigkeit von der Porenlénge L, definiert werden als:
di
— AT2
K, =p8L, | 7 (2.16)

Dabei wird die Porenlinge als das 1,6-fache des Kérnchenradius angenéhert. Der Koeffizi-
ent (3 ist ein Fittingparameter, der gleich 0,02 gesetzt wird. K, wird dann zu der aus den
mikrophysikalischen Eigenschaften des Schnees bestimmten Wérmeleitfihigkeit addiert
(Lehning et al., 2002a).

Die Schneealbedo wird parameterisiert in Abhéngigkeit von meteorologischen und Schnee-
deckeneigenschaften. Sie hiangt ab von der Windgeschwindigkeit, der Luft- und Ober-
flichentemperatur, der kurzwelligen Strahlung, der Schneedichte, dem Wassergehalt des
Schnees, dem Bindungsradius, der Dendrizitdt und Spherizitdt sowie dem Marker, der
fritheres Schmelzen und Wiedergefrieren der Schneeschicht anzeigt (Lehning et al., 2002a).
Die Parametrisierung ist aus Messungen iiber drei Jahre an der Station Weissfluhjoch ab-
geleitet und weist fiir diese Station gute Ubereinstimmungen zwischen gemessener und si-
mulierter Schneealbedo auf. Diese Parametrisierung ergibt eine bessere Ubereinstimmung
mit Messungen als die Verwendung einer einfacheren Parametrisierung in Abhéngigkeit

nur von atmosphérischen Parametern (Lehning et al., 2002a).

Bei der Bestimmung von Schneedrift wird unterschieden zwischen Saltation, bei der die
Schneekorner noch in Kontakt mit der Schneeoberfliche sind, und Suspension, bei der der
Schnee in der Luft schwebt. In beiden Fillen ist eine minimale Windgeschwindigkeit fiir
das Vorhandensein von Schneedrift notwendig. Diese Grenzgeschwindigkeit ist abhingig

von den Eigenschaften der obersten Schneeschicht: Kérnchengrofie, Bindungszahl, Koor-
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dinationszahl und Spherizitit. Es wird dabei eine Grenzgeschwindigkeit u,; bestimmt, aus
der mittels des logarithmischen Windprofils (Gleichung 2.13) die Grenzwindgeschwindig-
keit u; berechnet wird. Ist die Windgeschwindigkeit grofier als diese Grenzwindgeschwin-
digkeit, findet Schneedrift statt. Dabei wird die Masse an Schnee in der Luft zu diesem
Zeitschritt berechnet (Doorschot et al., 2004). Die Saltation wird noch separat betrachtet,
da bei dieser der Kontakt von Schneekérnern mit der Oberfliche Riickwirkungen auf die
Drift haben kann. Gerét ein Schneekorn in Kontakt mit der Oberfliche, so kann dieses
Korn zum einen unverindert wieder abprallen, zum anderen das Freischlagen eines oder
mehrerer anderer Korner bewirken, zum dritten aus der Saltation herausfallen. Welcher
der drei Prozesse geschieht, hiingt ab zum einen von der Schneedecke, zum anderen von
Winkel und Geschwindigkeit, mit denen das Schneekérnchen aufprallt (Doorschot und
Lehning, 2002). In einem iterativen Prozess wird die Gleichgewichtssaltation bestimmt,
d.h. die Menge an Schnee in der Saltation, bei der die gleiche Menge an Schnee aus der
Schneedecke geschlagen wird, wie durch Aufprall liegenbleibt (Doorschot und Lehning,

2002). Nur wenn die Saltation grofier als Null ist, kann Suspension auftreten.

Die Schneemasse in der Suspension ergibt sich aus Integration von Qsysp = f;:f c(z)u(z)dz
mit z..; der Saltationshohe, welche proportional zur Rauhigkeitslinge ist, und ¢ dem
hohenabhéngigen Konzentrationsprofil der Schneepartikelmasse (Lehning et al., 2000).
Das Konzentrationsprofil hingt von der Setzungsgeschwindigkeit ab, und die Konzentra-
tion in der Saltationshéhe wird in Abhéngigkeit von dem Massenfluss in der Suspension,

u, und der Rauhigkeitslinge parametrisiert (Lehning et al., 2000).

Die Summe aus Saltation und Suspension ergibt den Massenfluss an Schnee durch Drift.
Wird durch Schneedrift die oberste Schneeschicht erodiert, so wird die Schneedrift fiir
die darunterliegende Schicht bestimmt. Dies wird so lange fortgesetzt, bis die Menge an
Schneedrift die Schneemasse in den erodierten Schneeschichten nicht mehr {ibersteigt.
Die gesamte Schneedrift ergibt sich dann als Summe iiber die ganz und teilweise erodier-
ten Schichten. Die theoretischen Grundlagen der Schneedrift und Schneedriftsimulation

werden in Kapitel 3.1 genauer beschrieben.

Das verwendete Schneedriftmodell wurde mit Messungen am Weissfluhjoch bei Davos,
Schweiz, verifiziert (Doorschot et al., 2004). Dabei ergab sich eine gute Ubereinstimmung
zwischen Modell und Messungen, sowohl fiir instantane Werte als auch fiir zeitlich inte-
grierte. Da SNOWPACK im allgemeinen mit zeitlich gemittelten Werten betrieben wird
(Zeitschritt von 15 Minuten oder mehr), ist der Vergleich zwischen zeitlich integrierten si-

mulierten und gemessenen Massenfliissen wichtig. Abweichungen zwischen Messungen und
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Simulation ergaben sich dabei in erster Linie bei Einsetzen und Aufhéren von Schneedrift,
da das SNOWPACK instantan reagiert, wihrend in der Natur eine zeitliche Verzégerung
zwischen Erreichen der fiir Schneedrift notwendigen Windgeschwindigkeit und Einsetzen
von Schneedrift vorhanden ist (Doorschot et al., 2004).



Kapitel 3

Theoretische Grundlagen

3.1 Schneedrift

Unter Schneedrift versteht man das Vorhandensein von Schneepartikeln in der Luft, die
vom Wind horizontal transportiert werden. Es werden dabei zwei Formen von Schneedrift
unterschieden: die Saltation, bei der die Schneepartikel noch zeitweise in Kontakt mit
der Schneeoberfliche sind, und die Suspension, bei der sich die Schneepartikel frei in der
Grenzschicht bewegen (Bintanja, 2000a). Die Saltationshéhe hingt von der Teilchengrofie
und der Windgeschwindigkeit ab. Typischerweise liegt sie bei wenigen Zentimetern (Dover,
1993). Die Suspensionsschicht reicht fiir gewShnlich in Hohen bis 10 m, unter giinstigen
Bedingungen kann sie aber auch héher sein (King und Turner, 1997). Gelegentlich wird
noch eine sogenannte Kriechschicht definiert, die die Fortbewegung von Schneepartikeln
auf der Schneeoberfliche beschreibt. Der Einfluss dieser Schicht auf die Grenzschicht und
den Schneetransport ist allerdings vernachléssigbar im Vergleich zu Saltation und Sus-

pension, so dass nicht weiter auf die Kriechschicht eingegangen werden soll.

Saltation

Ein Schneepartikel kann durch drei Prozesse in die Saltation iibergehen: aerodynamische
Mitnahme (aerodynamic entrainment), Abprallen (rebound) und Auswerfen (ejection).
Bei der aerodynamischen Mitnahme wird das Partikel durch turbulente Stromung vom
Boden gerissen. Als Abprallen wird das Phinomen bezeichnet, dass ein Teilchen, das sich
bereits in der Saltation befindet, auf den Boden aufprallt und wieder abprallt. Wird bei

dem Aufprall eines Saltationspartikels ein anderes Teilchen in die Saltation gebracht, so

24
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wird dies als Auswerfen bezeichnet (Doorschot und Lehning, 2002).

Die ersten Untersuchungen zur Drift wurden beispielsweise fiir Sand unternommen, wor-
aus verschiedene numerische Modelle abgeleitet wurden. Eine direkte Ubernahme dieser
Modelle fiir die Simulation von Schneedrift wire fehlerhaft, da sich Schneepartikel in ei-
nigen Teilen ihrer Eigenschaften von Sand unterscheiden. Die Form von Schneepartikeln
ist anders, sie ist bei Neuschnee dendritisch, was zu Anderungen der elastischen Eigen-
schaften im Vergleich zu runderen Sandkornern fiihrt. Weiter dndert sich die Form der
Schneepartikel im Laufe der Zeit und wiahrend der Drift von dendritisch in kleinere, runde-
re Partikel (Doorschot und Lehning, 2002). Dies muss bei der Modellierung der Saltation

von Schnee beriicksichtigt werden.

Erste Ansédtze fiir die Modellierung von Schneesaltation waren empirische Beziehungen
zwischen Windgeschwindigkeit und Massenfluss. Doorschot und Lehning (2002) haben
ein Modell zur Saltation entwickelt, das auf theoretischen Grundlagen beruht. Es wird
abgeleitet aus den Gleichungen der Partikeltrajektorie. Dabei wird die Bewegung iiber
einer flachen Oberfliche in erster Linie durch Trégheitskréfte, Zugkréifte und Schwer-
kraft bestimmt, die anderen Krifte sind vernachlissigbar. In diesem Fall ergeben sich die
Bewegungsgleichungen fiir Partikel in der Saltation in einem horizontalen Windfeld als
(Doorschot und Lehning, 2002):

%z pa U or
p
0%z pa Uy , Oz
ﬁ = —0, 75p—p2rcda_g (32)

Dabei ist p, die Luftdichte, p, die Teilchendichte, r der Teilchenradius, U, =
\/ (@ —vh(z))2+ (Q)2 die Relativgeschwindigkeit zwischen Teilchen und Strémung,

at ot
Up(2) der Horizontalwind und ¢ die Gravitationsbeschleunigung. Weiter geben x und z die

Position der Teilchen an, wobei die x-Richtung parallel zur Oberfliche in Strémungsrich-
tung ist, C, ist der Dragkoeffizient und eine Funktion der Teilchen-Reynoldszahl. In diesen
Gleichungen ist die turbulente Windfluktuation vernachléssigt. Dies ist gerechtfertigt, da
bei groflen turbulenten Eddies, welche einen nicht vernachlissigbaren Einfluss hétten, die
Teilchen nicht mehr in der Saltation sind, sondern in der Suspension (Doorschot und Leh-
ning, 2002). Sind die Geschwindigkeitsfelder und Anfangsbedingungen bekannt, so lassen
sich Gleichung 3.1 und 3.2 16sen und daraus die Teilchentrajektorie berechnen. Daraus
lassen sich Profile der Teilchenkonzentration ableiten, da die Konzentration durch die

mittlere Verweildauer in einer Héhenschicht gegeben ist (Doorschot und Lehning, 2002).
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Trifft ein Teilchen auf den Boden, dann geht dadurch Energie verloren, was die Teilchen-
geschwindigkeit verringert. In erster Ndherung kann die Restenergie in Abhéngigkeit von
den Teilcheneigenschaften bestimmt werden nach (Doorschot und Lehning, 2002):

V2 = r.v] (3.3)
Dabei ist v, die Geschwindigkeit bei Ejektion, v; die Einschlaggeschwindigkeit und (1-r)
der Anteil an Energie, der bei dem Aufprall verloren geht. Auf diese Weise kénnen die
Trajektorien von aufprallenden Teilchen bestimmt werden und die sich daraus ergebene
Saltationshohe in Abhéngigkeit von den Eingabeparametern bestimmt werden. Die Ra-
te der aerodynamischen Mitnahme N, (in m™2) wird angenommen als (Doorschot und
Lehning, 2002):

Nae = nae(Ta(O) - th) (34)

mit 7, einem zu bestimmenden Koeffizienten, 7,(0) dem Scherungsstress der Luft an der
Oberfliche und 7,y dem Grenzscherungsstress fiir aerodynamische Mitnahme, d.h. dem
minimalen Scherungsstress, der fiir aecrodynamische Mitnahme benétigt wird. Dieser lédsst
sich in Abhéngigkeit von der fiir Saltation benétigten Windgeschwindigkeit bestimmen als
iy = pau?, (Dover, 1993). Da bei Gleichgewichtszustéinden die Summe aus Scherungsstress
der Luft ("air-borne shear stress’) und der Teilchen ("grain-borne shear stress’) dem gesam-
ten Scherungsstress des Fluids oberhalb der Saltationsschicht entsprechen muss, lésst sich
daraus der Massenfluss bestimmen (Doorschot und Lehning, 2002). Der Scherungsstress

der Teilchen 7, ist definiert als

T, = Nsim(”h{ %) (3.5)

2 m die mittlere Teilchen-

Dabei ist Ng die Gesamtzahl an Teilchen in der Saltation in m~
masse, v, und 7% die mittlere Horizontalgeschwindigkeit des Einschlags bzw. des Auswurfs
und ¢ die mittlere Zeit der Teilchentrajektorie in der Saltation. Sind in der Saltation so-
wohl abprallende als auch aerodynamisch mitgenommene Teilchen vorhanden, so ergibt

sich das Gleichgewicht der Scherungstresse zu (Doorschot und Lehning, 2002)

m ﬁi,ae . ve,ae m vz’,re . Ee,re
Ta(0) + Nge (T _h ) + N, (% _h ) =T, (3.6)
« tae PN tre P

Dabei stehen ae und re fiir aerodynamische Mitnahme (ae) bzw. Abprallen (re) und 7

ist der Scherungsstress oberhalb der Saltationsschicht. Ist der Scherungsstress an der
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Oberfliche bekannt, so kann Gleichung 3.6 fiir den Massenfluss gelost werden. Es ergibt
sich dann der Massenfluss Q,q; in kgm™2s~! als (Doorschot und Lehning, 2002):

Qsalt = Naemﬂze + Nremﬁze (37)

Zur Bestimmung des Massenflusses nach Gleichung 3.7 sind Kenntnisse iiber den in Glei-
chung 3.4 auftretenden Parameter 7,. vonnéten. Da keine Werte fiir Schnee bekannt sind,
wird angenommen, dass die aerodynamische Mitnahmerate proportional zu der Anzahl

an Teilchen pro Fliche sei (Doorschot und Lehning, 2002). Daraus ergibt sich

Ca e

= T (3.8)

Nae
mit Cye einem von den Kérncheneigenschaften abhingigen Parameter. In erster Nihe-
rung wird Cy, gleich eins gesetzt (Doorschot und Lehning, 2002). Zur Bestimmung des
Massenflusses ist weiter die Kenntnis des Fluidscherungsstresses notwendig. Dieser Sche-
rungsstress ist jedoch abhéngig von der Anzahl der Teilchen in der Luft und somit vom
Massenfluss. Um dieses Problem zu 16sen, werden zunichst zwei Fille unterschieden: Sal-
tation nur aufgrund von aerodynamischer Mitnahme und Saltation nur aufgrund von Ab-
prallen. Fiir beide Félle ldsst sich ein Grenzstress bestimmen, der den minimalen Stress an
der Oberfliche angibt, bei dem aerodynamische Mitnahme bzw. Abprallen auftritt. Fiir
das Auftreten von Saltation wird angenommen, dass der Fluidscherungsstress der minima-
le Stress ist, an dem Saltation auftreten kann, d.h. das Minimum der beiden Stresswerte.
Mit Kenntnis dieses Fluidscherungsstresses kann der Massenfluss in der Saltation be-

stimmt werden (Doorschot und Lehning, 2002).

Dieser Ansatz lasst sich auch in numerischen Modellen verwenden und wird im Schneemo-
dell SNOWPACK benutzt (Doorschot und Lehning, 2002). Dazu werden die Teilchentra-
jektorien durch Vorwértsintegration in der Zeit der Gleichung 3.1 bestimmt. Es werden
dabei fiinf Klassen von Scherungsstress unterschieden, fiir die die Trajektorie iterativ be-
stimmt wird. Als untere Randbedingung wird der Scherungsstress an der Oberfliche 7,(0)
und als obere Randbedingung der Fluidscherungsstress an der Obergrenze der Saltations-
schicht 75 benétigt. 7,(0) ergibt sich aus dem Grenzstress fiir Abprallen und aerodynami-
sche Mitnahme. Diese werden iterativ bestimmt, indem zunéchst die Teilchentrajektorien
fiir feste Scherungsstresswerte berechnet werden. Der Scherungsstress an der Oberfliche
wird dann iterativ angepasst, um den Grenzstress zu finden. Je nach Wert von 7, (Glei-
chung 3.6) wird unterschieden zwischen Saltation mit aerodynamischer Mitnahme und

Saltation mit Abprallen. Daraus ergibt sich letztlich der Massenfluss, der noch iiber die
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Hohe integriert werden kann, um den Massenfluss pro Fliche zu bestimmen (Doorschot
und Lehning, 2002).

Suspension

Befindet sich ein Schneepartikel in der Suspension, so lédsst sich prinzipiell annehmen, dass
zur Aufrechterhaltung der Suspension ein Gleichgewicht zwischen der nach unten gerichte-
ten Gravitation und dem Auftrieb aufgrund Zugkraft (Bintanja, 2000a) oder turbulenter
Diffusion (Dover, 1993) vorhanden sein muss. Aus dieser Annahme lisst sich die Bewe-
gungsgleichung fiir ein einzelnes Schneeteilchen ableiten, die wiederum zur Simulation der

Schneeteilchenmasse verwendet werden kann (Bintanja, 2000a).

Im SNOWPACK erfolgt die Bestimmung des Massenflusses in der Suspension aus dem
Teilchenkonzentrationsprofil ¢(z), indem die Integration von

Doy = / " (2)on(2)dz (3.9)

Zref
durchgefiihrt wird (Lehning et al., 2000). Dabei ist z,.; die Hohe der Saltationsschicht,
Un(z) die mittlere Horizontalwindgeschwindigkeit in der Hohe z. Die H6he der Saltations-
schicht ist proportional zur Rauhigkeitslinge und ergibt sich als z,.; = 1, 6;—’92*, wéhrend

das Konzentrationsprofil angenommen wird als:

o(0) = cewe) (2 )/ (3.10)

Rref
mit der Setzungsgeschwindigkeit s (Lehning et al., 2000). Die Setzungsgeschwindigkeit
wird im SNOWPACK auf den Wert 0,3 ms™! gesetzt (Lehning et al., 2000), theoretisch
wire auch eine Ableitung der Setzungsgeschwindigkeit in Abh#ngigkeit von Zugkraft und
Gravitationskraft fiir verschiedene Teilchengrofien moglich. In diesem Fall miisste dann
die Integration von Gleichung 3.9 fiir alle moglichen Teilchengréfien separat erfolgen.

Das Konzentrationsprofil der Teilchen wird im SNOWPACK in Abhéngigkeit von dem
Massenfluss in der Saltation als

Qsalt

. xsar 3.11
6h(zref) * Zref ( )

(zref) =

parametrisiert (Lehning et al., 2000). Diese Bestimmung des Massenflusses in der Suspen-
sion ist eine Vereinfachung der Vorgénge in der Suspension, die sich aber fiir SNOWPACK

als sinnvoll erwiesen hat.

Eine realistischere Simulation der Suspension wurde von Bintanja (2000a) ausgehend von

den auf ein Schneepartikel in der Suspension einwirkenden Kriften Zugkraft und Gravita-
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tionskraft entwickelt. Zur Anwendung seines Modells erfolgt eine Einteilung der Schnee-
partikel in N Groflenklassen, fiir die jeweils die Masse an Partikeln in der Luft bestimmt
wird. Es wird dabei angenommen, dass die Teilchen sich mit der Geschwindigkeit der
Stromung fortbewegen und sich im Gleichgewicht befinden.

Aus den Erhaltungsgleichungen in der viskosen Unterschicht ergibt sich mit den {iblichen
Vereinfachungen wie Reynoldsmittelung und Boussinesq-Approximation die Gleichung fiir

die suspendierte Schneepartikelmasse zu:

8p’r _ 0 — 8,01-

turbulenter Fluss Fluss durch Gravitation
Massenverlust durch Sublimation

Dabei ist p = p,(1 — C) + p,C die Dichte des Luft-Schnee-Gemischs, mit C' der Volumen-
konzentration der suspendierten Teilchen, p, ist die Dichte der Teilchen mit Radius r, V.
die Restfallgeschwindigkeit des Teilchens in unbewegter Luft (Bintanja, 2000a). Gleichung
3.12 gilt fiir die Teilchen mit Grofle r, so dass es im Endeffekt N Gleichungen fiir N Grofien-
klassen sind, aus denen sich durch Integration iiber alle Gréfenklassen die Gesamtmasse
an Schneedrift in einer Fliche bestimmen liasst. Um den Massenfluss an Schneedrift aus
Gleichung 3.12 zu bestimmen, muss der turbulente Fluss an suspendierten Schneeteilchen,
pw' pl., parametrisiert werden. Dazu gibt es verschiedene Schliefungsansitze, die aus der
Turbulenz und Grenzschichtparametrisierung bekannt sind (Bintanja, 2000a). Allerdings
beeinflusst das Vorhandensein von Schneedrift die Turbulenz. So ist die bei der Schlie-
Bung erster Ordnung verwendete Geschwindigkeit u, mit der Hohe variabel, sie nimmt
nach unten hin ab, und es gilt u, = 1/7/p (Bintanja, 2000a).

Um Gleichung 3.12 zu l6sen, ist auch Kenntnis iiber die Restfallgeschwindigkeit V,. not-
wendig. Unter den vorher erwahnten Bedingungen lisst sich die Zugkraft als Funktion der

relativen Geschwindigkeit ableiten:
1 2172
Fdrag = §Cdpa7rr V; (313)

wobei V, hier die Fallgeschwindigkeit der Teilchen in ruhender Luft ist und C; der Drag-
koeffizient, der ndherungsweise durch Cy = 24(1 + 0,0806Re)/Re mit Re = 2 - rV, /v
gegeben ist (Bintanja, 2000a). Der Term o = p,/p, — 1 ist der relative Exzess der Teil-
chendichte iiber der Fluiddichte. Wird ein Gleichgewicht zwischen Zugkraft und Gewicht
des Teilchens angenommen, so ergibt sich daraus

2, 6,208

T

V, —1,379gor =0 (3.14)
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woraus sich die Fallgeschwindigkeit V,. bestimmen lisst (Bintanja, 2000a).

Die Sublimation von Schneedrift fiihrt zu einer Abnahme der Teilchengréfle in der Luft.
Dieser Einfluss auf die Massenbilanz und die Teilchenverteilung nach Grofle wird durch
den Term p (6{;); )sub aus Gleichung 3.12 beriicksichtigt (Bintanja, 2000a). Die Sublimation
von Schneepartikeln in der Luft fithrt zu einem Fluss an latenter Warme in die umgebende

Luft, der durch einen Fluss fiihlbarer Warme zu den Teilchen ausgeglichen werden muss.
Es wird angenommen, dass die Volumenkonzentration C der suspendierten Teilchen so
gering ist, dass die Grenzschichten der Teilchen nicht miteinander wechselwirken. Diese
Annahme ist bei Schneedrift im allgemeinen gerechtfertigt (Bintanja, 2000a). Damit kann
der Wirme- und Feuchtetransport fiir jede Teilchengrenzschicht separat betrachtet wer-
den. Mit der Clausius-Clapeyronschen Gleichung fiir ventilierte Eiskugeln ergibt sich die

Massendnderung einer sublimierenden Kugel als

om, om 2nr(q¥ /g — 1)
— — 1
ot < ot )r As (8.15)

1AM, 1
k7T Nu ( RyT ) T %oapadh
Dabei wird angenommen, dass die Diffusivitit von Wasserdampf in der Luft (k,) und
die thermische Leitfdhigkeit von Luft (k7) von der Lufttemperatur abhingen (Bintanja,
2000a). Von den Teilchen absorbierte Strahlung wird vernachliissigt, da ihr Beitrag zum
Wirmebudget gering ist. Die Nusseltzahl (Nu) und Sherwoodzahl (Sh) représentieren den

Einfluss von Ventilation auf fithlbare und latente Warmefliisse und sind fiir Eiskristalle aus

Messungen abgeleitet worden (Bintanja, 2000a). Damit ergibt sich der Sublimationsterm

in Gleichung 3.12 als
0pr 0 N, om
— —m,— - 3.16
(%)= (i (7)) (319

mit m, der Masse eines Teilchens mit Radius » und N, der Anzahl an Teilchen in einer

Groflenklasse. Mit diesen Annahmen lasst sich der Massenfluss in der Suspension berech-
nen (Bintanja, 2000a).

Grenzgeschwindigkeit u,;

Das Auftreten von Schneedrift ist generell abhingig von der Windgeschwindigkeit so-
wie von den Eigenschaften der Schneedecke. Die Grenzgeschwindigkeit wu,:, die fiir das
Einsetzen und das Aufrechterhalten von Saltation und somit Suspension notwendig ist,
héngt zum einen von der Gréfle, Form und dem Gewicht der Schneepartikel ab, zum
anderen von kohésiven Kriften wie elektrostatischen Kriften, Oberflichenspannung und
(Eis-)Bindung zwischen den Partikeln (Dover, 1993). Weitere Einflussfaktoren sind die
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Feuchte und Hérte des Schnees (Dover, 1993). Zum Teil sind diese Faktoren abhéingig
von der Temperatur. Bei Temperaturen um 0°C ist der Schnee feucht und weist daher
eine stdrkere Bindung der Schneepartikel in der Schneedecke auf. Auf der anderen Seite
fiihren sehr tiefe Temperaturen ebenfalls zu einer erschwerten Schneedrift, da zunehmende
elastische Krifte sowie Reibung die Wahrscheinlichkeit von Schneedrift verringern. Der
Temperaturbereich -25°C < T, < -10°C wird als der giinstigste fiir Schneedrift angesehen
(Déry und Yau, 1999b).

Massenbilanz

Alle Formen von Schneedrift bewirken eine Umverteilung von Schnee, so dass sie einen
Einfluss auf die Massenbilanz beispielsweise Gronlands oder des antarktischen Eisschilds
haben (Gallée et al., 2001; Déry und Yau, 2002). Eine Messung des Einflusses von Schnee-
drift auf die Massenbilanz ist kaum moglich, da Schneedriftmessungen nur lokal vorge-
nommen werden kénnen (Lehning et al., 2002c). Selbst bei Messungen der Schneedrift
ist eine Bestimmung der lokal verdrifteten Masse schwierig. Simulationen mit einfache-
ren Schneedriftmodellen haben sich mit dem Einfluss von Schneedrift auf die Massen-
bilanz beschiiftigt (Gallée et al., 2001; Déry und Yau, 2002). Dabei ergeben sich Net-
toakkumulationen fiir das gesamte antarktische Eisschild in der Grofenordnung von
—0,013 kg m~2 d='bzw.0,039 kg m~2 d~! bei Annahme von den Eigenschaften von al-
tem Schnee bzw. Neuschnee fiir die Schneedecke (Gallée et al., 2001). Wird der Export
von Wasser aus der Antarktis durch die atmosphérische Zirkulation betrachtet, so er-
gibt sich, dass Schneedrift darauf einen Beitrag von 93% bzw. 87% hat (Gallée et al.,
2001). Die Verwendung eines anderen Modells ergibt einen Massenverlust aufgrund von
Schneedriftdivergenz von —0,016 kg m~2 d~! fiir die Antarktis (Déry und Yau, 2002).
Uber Gesamtgronland sind es Werte von bis zu —0, 365 kg m~2 d~!, iiber Teilgebieten
von Grénland bis zu —0,044 kg m 2 d~! (Déry und Yau, 2002). Neben dem direkten
Einfluss von Schneedrift ergibt sich noch ein indirekter Einfluss durch Sublimation von in
der Luft befindlichen Schneepartikeln, dieser liegt etwa um den Faktor 10 hoher. Dabei
ist der Anteil von Sublimation von Schneedrift zur gesamten Sublimation etwa 30% (Déry
und Yau, 2002).

Das Auftreten von Schneedrift und dessen Sublimation ist jahreszeitenabhéngig. Die Ma-
xima an Schneedrift und somit Schneedriftsublimation werden im Winter gefunden (Déry
und Yau, 2002, 1999b). Zu dieser Zeit sind die Schneeeigenschaften in den Regionen ho-
her Windgeschwindigkeiten am giinstigsten fiir Schneedrift. Gegenden auf der Erde, die
fiir Schneedrift prédestiniert sind, sind das Schelfeis und die stiirmischen Eisfelder in

der Antarktis und auf Gronland, eisbedeckter arktischer Ozean und Polarmeere sowie
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die arktische Tundra (Déry und Yau, 1999b). Neben der Abschitzung der aktuellen und
zukiinftigen Massenbilanz kann Schneedrift auch fiir die Untersuchung von Eisbohrker-
nen und die daraus abgeleiteten paldoklimatologischen Daten von Bedeutung sein (King
et al., 2004). Aus Eisbohrkernen abgeleitete Variationen der Schneeakkumulation kénnen
durch Schneedrift entstanden sein, so dass eine Interpretation derselben als Variationen
im Niederschlag falsch ist (King et al., 2004). Jahreszeitliche Variabilitdt in der Schnee-
drift kann zu einem Bias in den mittleren Temperaturen fithren, wenn Schnee durch Drift

hauptséchlich zu einer Jahreszeit an der Position der Eisbohrkerne erodiert wird (King
et al., 2004).

Schneedrift und Grenzschicht

Schneedrift hat auerdem lokal Einfluss auf die Grenzschicht. Durch den erwéhnten Auf-
trieb durch Scherung in der Suspension wird Energie aus der Strémung in den Auftrieb
transferiert und die Turbulenz durch Abnahme der TKE oder der turbulenten Léngenska-
len verringert (Bintanja, 2000a). Durch die Kollision von Schneepartikeln mit dem Boden
in der Saltation wird ebenfalls die Turbulenz verringert, was einer Zunahme der Rau-
higkeitslinge entspricht (Bintanja, 2000a). In erster Néherung wird der Windgeschwin-
digkeitsgradient durch Suspension erh6ht, was bei konstanter Schubspannungsgeschwin-
digkeit zu einer Zunahme der Windgeschwindigkeit in allen Schichten fiihrt (Bintanja,
2000a). Dies gilt allerdings nur unter Annahme eines Gleichgewichts, bei dem die Zunah-
me der Windgeschwindigkeit einen von der Hohe unabhéngigen Stress bewirkt, und nur
fiir die kleinsten Schneepartikel (Bintanja, 2000a).

Schneedrift fiihrt zu einer Zunahme der mittleren Luftdichte und somit bei konstanter
Schubspannungsgeschwindigkeit u, zu héherem Scherungsstress (Bintanja, 2000b) oder,
bei vertikal konstantem Impulsfluss, zu einer Abnahme von w, und letztlich zu einer Ab-
nahme des Windgeschwindigkeitsgradienten. Simulationen haben gezeigt, dass der Ein-
fluss der Dichtednderung auf die Stromung mehr als kompensiert wird durch den Auf-
triebseffekt, der zu einer Abnahme des Windgeschwindigkeitsgradienten fiihrt (Bintanja,
2000Db). Die Dichtezunahme verringert allerdings den Einfluss des Auftriebseffekts, so dass
die Abnahme der Windgeschwindigkeit weniger stark ausfillt (Bintanja, 2000Db).

Das Vorhandensein von Schneepartikeln in der Luft hat auch (indirekten) Einfluss auf
die latenten Wirmefliisse, Feuchtefliisse von der Schneeoberfliche in die Atmosphére und
die Massenbilanz durch Sublimation von Schnee. Dabei hat sich herausgestellt, dass sich
innerhalb der Schneedrift schnell eine Sattigung der Luft einstellt, was zu einer Limitie-
rung der Sublimation fithrt (Déry et al., 1998b). Allerdings gilt die Sattigung der Luft
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in erster Linie fiir die Luft nahe der Oberfliche, wihrend innerhalb der atmosphérischen
Grenzschicht (ABL - atmospheric boundary layer) Unterséttigung auch bei Vorhanden-
sein von Schneedrift auftreten kann, was zu fortgesetzter Sublimation von Schneedrift
fiithren kann (Déry und Yau, 1999a). Auch horizontale Advektion trockener Luft sowie
vertikaler Einzug trockener Luft kann die Sublimation von driftendem Schnee erhéhen
(Déry und Yau, 2001). Das Auftreten dieser Prozesse ist situationsabhéngig. Sublimation
fiilhrt zu einer Abkiihlung der Luft und somit zu einer stabileren Schichtung (Bintanja,
2000a,b). Durch die Verringerung des vertikalen Feuchtegradienten durch Sublimation von
Schneedrift wird die Sublimation an der Oberfliche verringert, was im Endeffekt zu ei-
ner Abnahme der Nettosublimation fithren kann (Bintanja, 2000b). Sublimation bewirkt
auch eine Verringerung der Partikelgrofle, was zu einer Abnahme der Luftdichte fiihrt,
wobei der Einfluss auf diesen Effekt gering zu sein scheint (Bintanja, 2000b). Ein Teil der
fiir Sublimation bendtigten Energie kann auch aus Absorption von Strahlung durch die
Schneepartikel erfolgen (Déry et al., 1998b).

Vergleiche von Simulationen mit und ohne Schneedriftmodell in der Gegend des Macken-
zie River Basins in Kanada zeigen eine Abnahme der bodennahen Lufttemperaturen und
Zunahme der relativen Feuchte bei Auftreten von Schneedrift (Déry und Yau, 2001).
Desweiteren ist Schneedrift mit einer Zunahme des Bodendrucks von bis zu 1 hPa ver-
bunden (Déry und Yau, 2001). Auch der akkumulierte Niederschlag wird von Schneedrift
beeinflusst. In einigen Gegenden wird durch Schneedrift eine Abnahme des akkumulierten
Niederschlags beobachtet, wihrend andere Schneedriftgebiete eine Zunahme des Nieder-
schlags aufweisen (Déry und Yau, 2001).

Der Einfluss von Schneedrift ist dabei nicht notwendigerweise auf die Suspensionsschicht
beschriinkt (Bintanja, 2000b). Eine Anderung der turbulenten Struktur im Vergleich zu
Simulationen ohne Schneedriftmodell wurde fiir die gesamte ’surface layer’ beobachtet
(Bintanja, 2000b).

3.2 Turbulenzparametrisierungen

Die im LM implementierte Turbulenzparametrisierung weist bei stabilen Schichtungen,
wie sie hdufig in polaren Regionen auftreten, Méngel auf (Krebsbach, 2002). Aus Mes-
sungen stabiler Schichtungen haben sich neue Ansétze zur Turbulenzparametrisierung in

der SBL ergeben. Diese sind zum einen eine Parametrisierung der Rauhigkeitsldnge fiir
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Wirme iiber Eis und Schnee (Andreas, 1987), zum anderen die Verwendung einer lokalen
Mischungsweglinge (Krebsbach, 2002; Heinemann, 2004).

Rauhigkeitslinge fiir Wirme

Die Rauhigkeitslinge fiir Warme, zr, ist definiert analog zur Rauhigkeitslinge fiir Impuls,
2o, als die Hohe, in der das semi-logarithmische Temperaturprofil fiir neutrale Schich-
tung auf den Bodenwert T extrapoliert wiirde. Diese Hohe zr ist generell nicht identisch
mit zp. Abgeleitet aus theoretischen Uberlegungen hat Andreas (1987) eine Parametri-
sierung der skalaren Rauhigkeitsldnge fiir Warme und fiir Feuchte iiber Eis und Schnee
in Abhéngigkeit von der Rauhigkeits-Reynoldszahl Re, = wu,2o/v vorgeschlagen mit v
der kinematischen Viskositidtskonstante. Zur Ableitung der Parametrisierung hat Andre-
as (1987) die skalaren Profile in der Grenzfliche sowohl iiber aerodynamisch glatten als
auch iiber aerodynamisch rauhen Oberflichen abgeleitet. Diese Profile werden dann mit
den semi-logarithmischen Profilen abgeglichen, woraus sich die skalare Rauhigkeitslinge
ergibt. Die Ergebnisse des Modells werden zur Simulation mit numerischen Modellen mit

Polynomen gefittet, woraus sich folgende Gleichung ergibt:
In(zs/20) = by + b1 (InRey) + ba(InRe,)? (3.17)

Dabei ist z; die skalare Rauhigkeitslinge und z, die Rauhigkeitslinge fiir Impuls. Die
Koeffizienten by bis bs ergeben sich aus Messungen wie in Tabelle 3.1 gezeigt. Neben
der Rauhigkeitsléinge fiir Warme lisst sich aus Gleichung 3.17 unter Verwendung anderer
Werte fiir die Koeffizienten by bis by auch eine Rauhigkeitsldnge fiir Feuchte bestimmen.
Da die Verwendung einer Rauhigkeitslinge fiir Feuchte im LM nicht vorgesehen ist, wird

hier nur die Rauhigkeitsléinge fiir Warme betrachtet (d.h. z, = 27).

Re, < 0,135 0,135 < Re, < 2,5 2,5 < Re, <1000
aerodynamisch glatter Bereich | Ubergangsbereich | aerodynamisch rauher Bereich
bo 1,250 0,149 0,317
by 0 -0,550 -0,565
by 0 0 -0,183

Tabelle 3.1: Koeffizienten zur Bestimmung der skalaren Rauhigkeitslinge fir Warme in
Abhdngigkeit von der Rauhigkeits- Reynoldszahl nach Andreas (2002).

Es findet eine Unterteilung der Werte der Koeffizienten by bis by je nach Rauhigkeits-
Reynoldszahl in drei Bereiche statt. Bei kleinen Rauhigkeits-Reynoldszahlen, d.h. glattem
Untergrund (aerodynamically smooth), wird der Austausch sowohl von Impuls als auch

von Wirme durch molekulare Effekte bewirkt. In diesem Fall ist die Rauhigkeitsldnge fiir
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Wiérme von der Rauhigkeits-Reynoldszahl unabhiingig und es ergibt sich eine lineare Be-
ziehung zwischen zr und zy. Die Koeffizienten b; und b, sind gleich Null fiir Re, < 0,135
und Gleichung 3.17 reduziert sich auf In(zr/z9) = 1,25. In der Natur treten aerodyna-
misch glatte Oberflichen nur selten auf, die Werte fiir diesen Bereich werden in erster
Linie abgeleitet, um eine untere Grenze fiir den Ubergangsbereich zu haben (Andreas,
1987).

Bei aerodynamisch rauhen (aerodynamically rough) Stromungen (Re, > 2,5) ragen die
Bodenelemente weiter in die Strémung hinein, sie befinden sich auch auflerhalb der vis-
kosen Unterschicht. Dadurch sind Druckkrifte fiir den Impulstransfer starker von Bedeu-
tung. Dies fiithrt zu einer Zunahme von zy mit zunehmendem wu,, wéihrend die Rauhig-
keitsldnge fiir Warme, zr, von der Bodenrauhigkeit weniger stark beeinflusst wird, da sie
in erster Linie von molekularen Prozessen bestimmt wird. In diesem Gebiet ist zr /2, eine

monotone Funktion von Re, (Andreas, 2002).

Fiir den Ubergangsbereich zwischen aerodynamisch glatten und aerodynamisch rauhen
Stromungen lassen sich keine theoretischen Profile der Temperatur ableiten. Daher ist eine
Bestimmung der Koeffizienten by bis b, aus theoretischen Uberlegungen in diesem Bereich
nicht direkt moglich. Stattdessen werden die Koeffizienten mit einer log-log-Interpolation
zwischen der Funktion fiir aerodynamisch glatte und der Funktion fiir aerodynamisch
rauhe Strémungen bestimmt (Andreas, 1987).

Die aus diesem Modell resultierende Rauhigkeitsléinge fiir Wérme ist fiir gewéhnlich ge-
ringer als zg. Das Verhéltnis 27 /2y nimmt mit zunehmender Rauhigkeits-Reynoldszahl ab
und wird kleiner als eins innerhalb des Ubergangsbereichs. Fiir Stromungen in der Natur

ist somit zr fast immer geringer als zy (Andreas, 1987).

Der Vergleich dieser Parametrisierung mit Messungen iiber relativ glatten Oberflichen (2,
kleiner als etwa 1 mm) hat eine gute Ubereinstimmung ergeben (Andreas, 2002). Aller-
dings sind diese Bedingungen nicht immer gegeben. Speziell wihrend der Abschmelzzeiten
entstehen in den Ablationsgebieten von Gronland grofle Eishiigel, die eine starke rdumli-
che und zeitliche Variabilitdt der Rauhigkeitslinge zy bewirken. An diesen Stellen ist zg
héufig grofler als 1 mm, was zu einem hoheren Wérmefluss fiihrt (Smeets und van den
Broeke, 2006). In diesen Féllen fiihrt die Verwendung der Parametrisierung nach Andre-
as (1987) zu fehlerhaften Werten. Fiir diese Situationen wird die Verwendung anderer,
aus Messungen abgeleiteter Werte fiir die Koeffizienten by bis by vorgeschlagen (Smeets
und van den Broeke, 2006). Da die Bestimmung des Vorhandenseins und der Lage der

rauhen, mit Eishiigeln bedeckten Gebiete im Modell schwierig ist, wird im Rahmen der
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durchgefiihrten Simulationen nur die Parametrisierung nach Andreas (2002) verwendet.

Dies kann speziell in Schmelzgebieten zu einer Unterschitzung der Warmefliisse fiihren.

Lokale Mischungswegléinge

Im LM wird die Mischungsweglinge, d.h. die charakteristische Lingenskala der Turbu-
lenz, als konstant angenommen mit einem Wert von 500 m. Friihere Sensitivititsstudien
iiber Gronland mit dem LM haben ergeben, dass bei stabiler Schichtung bei der Verwen-
dung dieser Mischungsweglidnge die Simulationsergebnisse speziell turbulenter Parameter
von den Messungen abweichen (Krebsbach, 2002). Die Verwendung niedrigerer Werte fiir
die Mischungsweglinge fiihrte bereits zu einer Verbesserung der Ergebnisse (Krebsbach,
2002). In der stabilen Grenzschicht ist die charakteristische Liangenskala der Turbulenz
generell geringer als die Grenzschichththe und nicht notwendigerweise konstant. Daher
hat Nieuwstadt (1984) zur Beschreibung der Turbulenz in der stabilen Grenzschicht die
Verwendung einer lokalen Mischungsweglénge vorgeschlagen. Dabei wird die Léngenskala
1 definiert iiber ¥ = % + i mit [, der Auftriebslingenskala, d. h. der charakteristischen

I
Liange, bei der die Trégheitsbeschleunigung im Gleichgewicht mit der Auftriebsbeschleuni-

E1/2
N

SchlieBungskonstanten, die in den Untersuchungen von Nieuwstadt (1984) gleich 1,69 ge-

gung ist. Daraus ergibt sich ein urspriinglicher Wert von [, = C} = (% mit Cj, einer
setzt wurde. Aus Messungen im Rahmen des KABEG-Experiments (Katabatic wind and
Boundary-layer front Experiment around Greenland) zeigt sich, dass auch in polaren Re-
gionen die lokale Mischungsweglinge zur Turbulenzbeschreibung geeignet ist (Heinemann,
2004). Dabei ergeben sich gute Ergebnisse unter Verwendung einer Auftriebsléingenskala

mit:

Ow

mit o, der Standardabweichung des Vertikalwindes und N der Brunt-Viisila-Frequenz.
Diese Mischungsweglénge beschreibt die Unterdriickung von Vertikalbewegung mittels sta-
tischer Stabilitdt. Sie hat sich als geeignet fiir die Beschreibung der Stabilitdtsabhingigkeit
der Ahnlichkeitsfunktionen (’similarity functions’) erwiesen (Heinemann, 2004).

Die vertikale Auflésung im mesoskaligen Modell wie LM ist im allgemeinen nicht aus-
reichend, um die lokale Standardabweichung o, zu berechnen. Stattdessen kann unter
Annahme isotroper Turbulenz eine Abschéitzung der Mischungsweglinge iiber die TKE
durchgefiihrt werden. Es ergibt sich dann

Wi
ol

Iy =

(3.19)

=
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Aus Messungen im Rahmen des KABEG-Experiments hat sich gezeigt, dass die Turbulenz
in der Regel anisotrop ist, wobei bei diesen Messungen die Varianz des Vertikalwindes
etwa 11% der TKE ausmacht (Krebsbach, 2002). Daher ist eine Abschéitzung der lokalen
Mischungsweglénge [, iiber die TKE nur bedingt moglich.

Aus fritheren Simulationen hat sich ergeben, dass bei Verwendung der lokalen Mischungs-
weglénge eine Beschrinkung der Werte nach unten notwendig ist (Krebsbach, 2002). Zu
geringe Werte der Mischungsweglédnge fiihren zu Instabilitdten im Modell. Als sinnvoll hat
sich eine Beschrankung der Mischungsweglinge auf mindestens 5 m ergeben. Trotz dieser
Einschrinkungen ist die Verwendung einer lokalen Mischungswegléinge eine Verbesserung
der Parametrisierung speziell bei stark stabilen Schichtungen.



Kapitel 4

Simulationen mit dem mesoskaligen
Modell LM und dem Schneemodell
SNOWPACK

4.1 Vergleich zwischen LM-Simulationen und Mes-

sungen

Um die Eignung des LM zur Simulation in polaren Gebieten zu priifen, wurden Vergleiche
von LM-Simulationsergebnissen mit verschiedenen Messungen iiber Gronland vorgenom-
men. Im Rahmen des PARCA-Netzwerkes (Steffen et al., 1996) befinden sich automatische
Wetterstationen (AWS) auf Grénland, die fiir den Vergleich zur Verfiigung stehen. Des-
weiteren fand im Zeitraum vom 3. bis 12. Juli 2002 eine Messkampagne im Rahmen des
IGLOS-Experiments statt.

4.1.1 Simulationsbeschreibung

Fiir den Zeitraum des IGLOS-Experiments (3. bis 12. Juli 2002) wurden Simulationen
iiber Grénland mit dem LM, Version 3.5, durchgefiihrt. Das Modellgebiet umfasst ganz
Gronland (Abb. 4.1) und hat eine Ausdehnung von etwa 2500 km x 3300 km mit einer
horizontalen Auflésung von etwa 14 km, was zu 180x240 Gitterpunkten in der Horizon-

talen fiithrt. In der Vertikalen wird ein nicht-dquidistantes Gitter mit 35 Gitterniveaus

38
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+NGRIP
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Abbildung 4.1: Elevation (Isolinien alle 500 m, zusatzlich 2 m Isolinie) und Meereisbedeckung
(grau schattiert) des Modellgebiets mit 14 km Auflésung fir den Zeitraum Juli 2002. Zusditz-
lich sind die Positionen der zur Validation verwendeten PARCA-Stationen nach Boz (2001)

angegeben.

verwendet, 20 dieser Gitterniveaus befinden sich in den untersten 500 m.

Das LM wird in Ergebnisse des Global-Modells (GME) des DWD genestet, die den grof3-
skaligen Antrieb liefern. Das LM wird im Vorhersagemodus fiir jeweils 48 Stunden betrie-
ben, wobei nur die Ergebnisse des zweiten Tages verwendet werden, um eine ausreichende
Einschwingphase zu gewihrleisten. Die Bodenanfangsfelder des LM werden soweit mo6glich
aus Satellitendaten bestimmt (Tab. 4.1).



40 KAPITEL 4. SIMULATIONSERGEBNISSE

GroBe Bestimmung iiber

Elevation GLOBE: Daten mit 30” Auflésung (GLOBE Task Team
and others (Hastings et al., 1999))

Pflanzenbedeckung Satellitendaten mit 10’ Auflésung (Kineman und Hastings,
1992)

Wurzeltiefe angenommen als 20 cm an allen Landpunkten

Landanteil in einer Git- | GLOBE-Datensatz

terzelle

Rauhigkeitslange 2o = 10~*m auf dem Inlandeis, 2y = 0,01 m in Tundra und

Ablationszonen sowie iiber Meereis

Blattflichenindex LAI Abschétzung iiber Pflanzenbedeckung: Landpunkte mit
Pflanzenbedeckung grofler 0 erhalten LAI=1,0

Abschétzung iiber Pflanzenbedeckung und Landtyp (LP
DAAC, 1997): Landpunkte mit Pflanzenbedeckung grofier
0 erhalten Bodentyp “sandiger Lehm”, Inlandeis (bestimmt
aus LP DAAC (1997)) erhélt Bodentyp Eis, restliche Land-

punkte Fels. Punkte mit Meereis ergeben sich aus Satelli-

Bodentyp

tendaten der Monatsmittel der Eisbedeckung mit 25 km
Auflésung (Comiso, 1990, updated 2003)

Bestimmung aus MODIS-Satellitendaten, 10-Tages-Mittel
mit 0,125° Auflésung

konstant 350 kgm 3

Berechnet nach Male (1980): & = 0,0209 + 2,0107¢ - p2.

Schneealbedo

Schneedichte
Wirmeleitfahigkeit von

Schnee

Tabelle 4.1: Fir die Simulation mit LM tiber Gronland bendtigte Anfangsfelder und ihre Quel-

len

Da das LM in der operationellen Version nur bedingt fiir Simulationen in polaren Ge-
bieten geeignet ist, wurden verschiedene Modifikationen durchgefiihrt. Im LM wird die
Albedo von Schnee als rdumlich und zeitlich konstantes Feld definiert. Dies entspricht
iiber Gronland nicht der Realitéit, da die Schneealbedo stark von den mikro- und ma-
krophysikalischen Eigenschaften des Schnee abhiangt. Daher wird die Schneealbedo als
rdumlich variables Feld definiert, das als Anfangsfeld eingelesen wird. Dieses Albedofeld
bleibt wihrend der Simulationsdauer zeitlich konstant. Fiir die hier betrachteten Simu-

lationen wurde ein aus Satellitendaten abgeleitetes, iiber 10 Tage gemitteltes Albedofeld
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verwendet. Weiter wird die Rauhigkeitslinge von Meereis auf 0,01 m gesetzt. Erste Si-
mulationen haben Defizite in der Temperaturberechnung im Bodenmodul TERRA bei
Auftreten grofier Schneemengen gezeigt. Daher wurden auch hier einige Anderungen vor-
genommen. Anstelle einer bis zu 1,5 m dicken Schneeschicht auf dem Boden wird die
maximale Schneeh6he als Auflage auf dem Boden auf 0,06 m reduziert. Gleichzeitig er-
halten die Bodenschichten unterhalb einer solchen Schneeschicht die Eigenschaften von
Schnee beziiglich Wiarmeleitfahigkeit, Schichtdicke und Warmekapazitit. Die Dichte von
Schnee wird in allen Schichten auf konstant 350 kgm™=3 gesetzt. Die Wirmeleitfihigkeit
von Schnee ergibt sich nach Male (1980) zu & = 0,0209 + 2,5 - 10°% - p? mit p, der
Schneedichte (350 kgm™2). Die Wirmekapazitit von Schnee ist definiert als cs = ¢; - ps.
Als Schichtdicke fiir Bodentyp Schnee ergeben sich 0,06 m fiir die obere und 0,22 m fiir
die untere Schicht.

Bei der Turbulenzparametrisierung im LM wird das prognostische TKE-Schema verwen-
det, da dieses im Vergleich zu Messungen iiber Gronland bessere Ergebnisse liefert als das
diagnostische TKE-Schema. Im operationellen LM werden die turbulenten Diffusionskoef-
fizienten fiir Impuls bzw. Wirme auf minimal 1 m?s~! begrenzt. Da friihere Simulationen
fiir Gronland eine Unterschédtzung der Turbulenz bei Verwendung dieser Begrenzung ge-
zeigt haben (Krebsbach, 2002), wird stattdessen 0 m?s~! als Minimalwert, fiir die Diffusi-
onskoeffizienten verwendet. Mit diesen Modifikationen werden Simulationen durchgefiihrt,

die im Folgenden als Basissimulation bezeichnet werden.

4.1.2 Vergleich mit PARCA-Messungen

Das PARCA-Netzwerk besteht aus bis zu 16 AWS, die iiber Gronland verteilt sind (Stef-
fen et al., 1996). Wihrend der Zeitdauer des IGLOS-Experiments lieferten acht dieser
Stationen Messdaten, so dass sie zum Vergleich mit Simulationsergebnissen herangezo-
gen werden kénnen (Tab. 4.2). Von den Stationen befinden sich zwei auf dem Plateau
Gronlands (Summit und NGRIP), die restlichen sechs in den Ablationsgebieten (Abb.
4.1).

Die AWS messen Temperatur, Wind und relative Feuchte in zwei Hohen, sowie Boden-
druck, lang- und kurzwellige Strahlung (ein- und ausfallend) und Schneehdhe in Bo-
denndhe. Zum Vergleich mit den Simulationen werden Temperatur, Windgeschwindigkeit,
kurz- und langwellige Nettostrahlung sowie Bodendruck herangezogen. Dabei werden je-

weils die LM-Ergebnisse des untersten Modellniveaus am der PARCA-Station néchstlie-
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Stationsnummer | Stationsname | Linge | Breite | Hohe in m
1 Swiss Camp | -49,3° | 69,5° 1150
3 NASA-U -49,5° | 73,8° 2370
4 GITS -61,0° | 77,1° 1890
5 Humboldt -56,8° | 78,5° 1990
6 Summit -38,5° | 72,5° 3200
7 TUNU-N -34,0° | 78,0° 2110
14 NGRIP -42.3° | 77,1° 2950
17 JAR2 -50,0° | 69,5° 268

Tabelle 4.2: Stationsnummern, Namen und Position der GC-Net Mefstationen, die fir die
Modellvalidation verwendet werden. Zur Lage der Stationen siehe Abb. 4.1.

genden Gitterpunkt verwendet. Beim Druck findet zusétzlich eine Hohenkorrektur mit-
tels barometrischer Hohenformel statt, da die Stationshéhen und LM-Hohen aufgrund
der Interpolation der Elevation auf das LM-Gitter voneinander abweichen. Zum Vergleich
der Simulationsergebnisse mit den Messungen werden statistische Kenngréflen {iber den
Simulationszeitraum bestimmt. Dabei erfolgt hier eine Qualitdtskontrolle der PARCA-

Messungen, die offensichtliche Ausreifier in den Messungen eliminiert.

Ergebnisse der Vergleiche

Der statistische Vergleich der Simulation und PARCA-Messungen ist in Tabelle 1 (An-
hang) zusammengestellt. Die kurzwellige Strahlungsbilanz weist sehr gute Ubereinstim-
mungen zwischen Simulation und Messung auf mit Korrelationskoeffizienten im Bereich
von 0,73 bis 0,911 sowie Bias von -40,8 Wm 2 bis 8,6 Wm 2. Gleiches gilt fiir den Druck
mit Korrelationskoeffizienten von 0,957 bis 0,991 und einem Bias von -8,3 hPa bis 2,2 hPa.
An den Stationen NASA-U und GITS lagen keine Messungen des Drucks fiir den betrach-
teten Zeitraum vor. Die relativ grolen Werte fiir den Bias der kurzwelligen Strahlungsbi-
lanz an einigen Stationen (Swiss Camp, NASA-U, Humboldt, TUNU-n und JAR2) sind
vermutlich auf eine fehlerhafte Reprisentation der Wolkenbedeckung und ihrer optischen

Dicke im LM zuriickzufiihren.

Im Gegensatz dazu sind bei Temperatur und Windgeschwindigkeit gréfiere Abweichungen
zu beobachten. Die Korrelationskoeffizienten liefern an einigen Stationen Werte unter
0,5. Wéhrend das LM die allgemeine Wetterlage gut représentiert, treten bei den lokal
beeinflussten Werten wie Temperatur und Windgeschwindigkeit groflere Abweichungen

auf. Speziell bei Temperaturen iiber dem Gefrierpunkt weist das LM Abweichungen von
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den Messungen auf. Schmelzprozesse werden im LM nicht adédquat représentiert, was zu
Problemen bei bodennahen Temperaturen um 0°C fiihrt. Ein besonderer Fall tritt an der
Station JAR2 auf. Dort ist bereits in den GME-Randdaten mit wenigen Ausnahmen kein
Schnee vorhanden und somit auch in den LM-Simulationen mit Ausnahme des 3. Juli 2002
keine Schneebedeckung zu finden, wihrend die Messungen eine Schneebedeckung zeigen.
Dies fiihrt zu grofleren Abweichungen in der bodennahen Temperatur, da das Auftreten
von Schnee und von Schmelzvorgéngen eine Zunahme der bodennahen Temperaturen in

dem Mafle, wie sie im LM simuliert wird, verhindern.

Bei dem Vergleich mit PARCA-Messungen ist zu beachten, dass es sich um nicht téglich
gewartete AWS handelt. Trotz der Qualitéitskontrolle, die eindeutige Messfehler eliminiert,
kénnen Probleme bei den Messungen auftreten, beispielsweise durch Rauhreifbildung an
den Messfiihlern. Diese flieflen in die statistischen Vergleiche mit ein, so dass auch daher

Abweichungen zwischen Messungen und LM-Simulationen auftreten konnen.

4.1.3 Vergleich mit Messungen an der Station Summit auf

Gronland

An der Station Summit wurden wihrend des Zeitraums des IGLOS-Experiments bo-
dennahe Messungen durchgefiihrt. Messungen eines 50-m-Mastes der ETH Ziirich liefern
meteorologische Groflen in fiinf verschiedenen Hohen sowie die TKE in vier Héhen. Zur
genauen Strahlungsmessung diente ein téglich gewarteter Solar Tracker der ETH Ziirich.
Weiter liegen fiir den Zeitraum 28 Radiosondenaufstiege durch die ETH Ziirich vor. An
fiinf Tagen erfolgten zeitweise Messungen der bodennahen Gréfien mit einem Sonic Ane-
mometer der Universitidt Bonn, aus denen die turbulenten fiihlbaren Wérmefliisse am
Boden abgeleitet wurden. Die Ergebnisse dieser Messungen werden zur Validierung der

LM-Ergebnisse herangezogen.

Vergleich mit Radiosondenaufstiegen

Fiir den Zeitraum vom 3. Juli bis 12. Juli 2002 liegen 28 Radiosondenaufstiege an der
Station Summit vor, die von der ETH Ziirich durchgefiihrt wurden (Tab. 4.3). Zum sta-
tistischen Vergleich der Radiosondenmessungen mit Modellsimulationen wurden die Mes-
sungen auf die Modellschichten gemittelt. Ein Vergleich findet in jeder Modellschicht statt,
wobei die Modellergebnisse zur vollen Stunde verwendet werden. Gezeigt werden hier nur
die untersten 25 Modellschichten, da die Ergebnisse in den obersten Modellschichten durch

die Randbedingungen beeinflusst sein konnen.
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Datum Uhrzeit in UTC
3. Juli 2002 | 23:39
4. Juli 2002 | 2:56, 11:40
7. Juli 2002 | 11:40, 23:40
8. Juli 2002 | 11:39, 14:40, 17:40, 20:39, 23:40
9. Juli 2002 | 3:00, 5:50, 8:39, 11:45, 14:41, 17:40, 23:40
10. Juli 2002 | 2:51, 5:50, 8:40, 11:40, 20:32, 23:40
11. Juli 2002 | 2:40, 11:40, 23:40
12. Juli 2002 | 2:40, 11:40

Tabelle 4.3: Termine der zum Vergleich verwendeten Radiosondenaufstiege wihrend des Zeit-
raums des IGLOS-Ezperiments durch die ETH Ziirich von Summit, Gronland, aus. Die Uhrzeit
gibt den Beginn der Aufstiege in UTC an.

Da die Menge an Daten zu grof fiir einen Vergleich aller Radiosondenaufstiege ist, wer-
den zunichst nur die Korrelationskoeffizienten und Biasse betrachtet. Diese erlauben einen
Uberblick iiber die Korrelation sowie den mittleren Fehler zwischen Messungen und Simu-
lationen. Um zusétzliche Informationen iiber die mogliche Amplitudenfehler zu erhalten,
werden spéter beispielhafte Profile verglichen. Aus der Betrachtung des Korrelationsko-
effizienten sowie des Bias der Temperatur ergibt sich, dass die stirksten Abweichungen
in Bodennihe vorliegen, wihrend mit zunehmender Héhe bessere Ubereinstimmungen er-
reicht werden. In Bodenn#he liegen die Korrelationskoeffizienten bei Werten unter 0,5,
wéhrend sie in hoheren Niveaus Werte um 0,8 erreichen. Der Bias der Temperatur ist
negativ in Bodennéhe und positiv in héheren Schichten (Abb. 4.2a). Wéhrend das LM
im Mittel die bodennahen Temperaturen unterschétzt, ist es in hheren Schichten umge-
kehrt. Auch der zeitliche Verlauf der Temperatur in Bodennsihe wird vom Modell nicht
wiedergegeben, wiahrend der Verlauf in hoheren Niveaus, die nicht oder nur gering von
dem Bodenmodell beeinflusst werden, gut simuliert wird. Bei der Windgeschwindigkeit
ist der Bias in der untersten Schicht negativ, dann positiv und in den oberen Schichten
wieder negativ (Abb. 4.2b). In den untersten 45 m iiberschétzt die LM-simulierte Wind-
geschwindigkeit die gemessene im Mittel. Die Korrelationskoeffizienten erreichen maximal
Werte von 0,6. Sie sind am gréfiten in den unteren Niveaus, weisen aber auch dort keine
groflen Korrelationen auf. Die simulierte Windgeschwindigkeit weist gelegentlich kurzzei-
tig sehr hohe Werte auf, die mit eine Ursache fiir die Abweichungen zu den Messungen

sein konnen.

Beispielhaft werden Profile der Messungen und Simulationen fiir vier Zeitpunkte des Ter-



4.1. VERGLEICH ZWISCHEN LM-SIMULATIONEN UND MESSUNGEN 45

2 Bifas (LM-Obs) b) Bias (LM-Obs)

3 ' , ' IorTer'nperatlure ' , ' . 2 ' , ' forl\/\/mdslpeedI ' . '

- aand IR o |
o IERRTREET o, ;
» et VTR
o 1T 1 £-1F .
) 18

-2r I basic .

i S 1 i

4 B % — -3__ ]
S5 10 15 20 2 4“0 5 10 - 55 = 2

Model level Model Level

Abbildung 4.2: Bias (LM - Messungen) fir a) Temperatur und b) Windgeschwindigkeit in den
untersten 2000 m fir den Vergleich zwischen Radiosondenaufstiegen an der Station Summit,
Gronland, und LM-Simulationen fir den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 fir die Basissimulation

(basic), die Simulation mit lokalem Mischungswegansatz (ml) und die Simulation mit skalarer
Rauhigkeitslinge (zy). Einige Hohenniveaus: 1: 3,4 m; 5: 30,9 m; 10: 93,13 m; 25: 1899,7 m

mins 10. Juli 2002 gezeigt (Abb. 4.3). Dieser Tag war gekennzeichnet durch ein moderates
Hochdruckgebiet iiber Gronland. Uber Kanada und Labrador befanden sich zwei Tief-
druckgebiete, die zu Warmluftadvektion im Westen Gronlands fiihrten. Im Siidwesten
Gronlands fiihrt diese Warmluftadvektion zu einem hohen Bedeckungsgrad mit niedrigen
und mittelhohen Wolken (Driie und Heinemann, 2003). Am 10. Juli wurden im Rah-
men des IGLOS-Experiments zwei Messfliige durchgefiihrt. Er wurde zum Vergleich aus-
gewihlt, weil er einer der Tage war, an denen stabile Schichtung vorherrschte und somit
beispielhaft fiir die Untersuchung der stabilen Grenzschicht geeignet ist. Aulerdem bietet
der 10. Juli von den Tagen mit Messfliigen die grofite Auswahl an Messungen zum Ver-
gleich. Neben den Radiosondenaufstiegen liegen fiir den 10. Juli auch Turbulenzmessungen

vor, die an anderen Tagen nicht oder nur teilweise zur Verfiigung stehen.

Es zeigt sich aus den Profilen, dass die LM-Simulationen den Tagesgang der bodennahen
Temperaturen nicht korrekt wiedergeben (Abb. 4.3). Wéhrend der Nacht baut sich eine
starke Bodeninversion auf, die sowohl in den Messungen als auch in den Simulationen
zu sehen ist. Diese wird im Laufe des Tages durch eine Erwarmung in der Oberflichen-
schicht zerstort, was in den Modellsimulationen nicht wiedergegeben wird. Die mittleren
Werte und die Temperaturen in héheren Niveaus werden dagegen vom Modell recht gut

wiedergegeben.

Die Variationen in der Windgeschwindigkeit in den untersten 500 m werden ebenfalls
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nicht korrekt vom Modell wiedergegeben (Abb. 4.3). Um 6 UTC und 12 UTC zeigen die
Messungen einen ausgepriigten Low Level Jet (LLJ) in etwa 70 m Héhe mit Windgeschwin-
digkeiten von iiber 10 ms™"', der vom Modell sowohl in Héhe (etwa 30 m) als auch in der
Stirke (etwa 8 ms™!) unterschétzt wird (Abb. 4.3a,b). Um 21 UTC und 24 UTC ist dieser
LLJ in den Messungen fast verschwunden, wihrend er in den Modellergebnissen schwach
zu erkennen ist (Abb. 4.3c,d). Die gemessenen Windgeschwindigkeiten in den untersten
400 m erreichen um 21 UTC und 24 UTC nur Werte bis 3 ms~! und weisen nur geringe
Variationen mit der Hohe auf (Abb. 4.3c,d). Wihrend der Verlauf der Windgeschwindig-
keit in diesen Zeiten und Niveaus von den Modellergebnissen recht gut wiedergegeben
wird, wird die Stiirke der Windgeschwindigkeit vom Modell um etwa 5 ms~! {iberschiitzt.
Auch in hoheren Niveaus treten Abweichungen der Windgeschwindigkeit auf. Diese sind
zum Teil auf die grobere Auflosung des LM-Gitters zuriickzufiihren, das nicht in der Lage
ist, Variationen im Bereich von wenigen Metern Hohe darzustellen, wie sie in den Mes-
sungen auftreten. Auch wenn die Messergebnisse auf die LM-Niveaus gemittelt wurden,

treten dennoch Abweichungen auf.

Die nicht gezeigten Profile um 3 UTC und 9 UTC weisen &hnliches Verhalten wie die
Profile um 6 UTC auf. Die Stérke und die Hohe des LLJ werden zu beiden Zeiten vom
Modell unterschitzt. Der Temperaturverlauf um 3 UTC stimmt gut mit den Messungen
iiberein, wihrend um 9 UTC bereits eine Unterschitzung der Zunahme der bodennahen

Temperatur zu erkennen ist.

Vergleich mit Mastmessungen an der Station Summit

Durch einen 50 m hohen Mast der ETH Ziirich wurden Temperatur, Windgeschwindigkeit
und -richtung sowie relative Feuchte in acht verschiedenen Hohen gemessen. Drei dieser
Messfiihler liegen unterhalb von 3 m Héhe und sind daher nicht zum statistischen Ver-
gleich mit LM-Simulationen herangezogen worden, die restlichen fiinf (3 m, 10 m, 20 m,
35 m und 50 m Hoéhe) wurden mit Simulationsergebnissen in der entsprechenden Hohe
verglichen. Betrachtet werden hier nur Temperatur und Windgeschwindigkeit. Ebenso wie
bei den Radiosondenaufstiegen zeigen sich die grofiten Abweichungen der Temperatur in
den bodennéchsten Schichten, wihrend in 35 m bzw. 50 m Hohe der Bias mit 0,188°C
bzw. 0,669°C gering (Abb. 4.4) und der Korrelationskoeffizient zumindest in 50 m Hohe
mit 0,695 recht hoch ist. In den untersten drei Niveaus wird die Temperatur im Mittel vom
Modell unterschitzt, in den oberen beiden leicht iiberschitzt. Die Windgeschwindigkeit
weist eine Zunahme des Bias mit der Hohe auf (Abb. 4.4).
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Abbildung 4.3: Von Radiosonden gemessene (meas) und mit dem LM fiir die Basissimulation

simulierte (basic) Temperatur- und Windprofile fir die Station Summit, Grénland, fir den 10.
Juli 2002, um a) 6 UTC (Beginn Radiosondenaufstieg 5:50 UTC), b) 12 UTC (Beginn Radio-
sondenaufstieg 11:40 UTC), ¢) 21 UTC (Beginn Radiosondenaufstieg 20:32 UTC) und d) 2/
UTC (Beginn Radiosondenaufstieg 23:40 UTC). Gezeigt sind die Modellergebnisse bis 2420 m
Héhe (Modellniveau 10 bzw. 25).
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Abbildung 4.4: Bias (LM - Messungen) fir a) Temperatur und b) Windgeschwindigkeit fir den
Vergleich zwischen Mastmessungen an der Station Summit, Gronland, und LM-Simulationen fiir
den Zeitraum 8. bis 12. Juli 2002 fiir die Basissimulation (basic), die Simulation mit lokalem

Mischungswegansatz (ml) und die Simulation mit skalarer Rauhigkeitslinge (zp).

Aus den Profilen fiir den 10. Juli 2002 ergibt sich ein mit den Radiosondenmessungen
konsistentes Ergebnis (Abb. 4.5). Betrachtet werden nur die Profile alle sechs Stunden, und
zwar um 6 UTC, 12 UTC, 18 UTC und 24 UTC. Die Temperaturzunahme in den untersten
30 m im Laufe des Tages wird vom LM unterschitzt. Die in den Messungen sichtbare
Inversion um 12 UTC, 18 UTC und 24 UTC wird vom Modell, méglicherweise auch
aufgrund der immer noch geringeren vertikalen Auflosung des Modells in Bodennihe, nicht
wiedergegeben. Auch die Windgeschwindigkeitsprofile werden von den Simulationen nicht
adédquat représentiert. Aufler um 6 UTC iiberschétzt das Modell die Windgeschwindigkeit
in fast allen Hohen.

Der Temperaturbias kann auch in den Zeitreihen der simulierten und gemessenen Tem-
peraturen in 5 m und 50 m Hohe gesehen werden (Abb. 4.6). In 5 m Hohe wird die Tem-
peratur wihrend der gesamten Zeit unterschitzt, insbesondere die Temperaturzunahme
im Laufe des Tages wird vom Modell unterschitzt (Abb. 4.6a). Im Gegensatz dazu ist
in 50 m Hohe kein klarer Bias zu erkennen (Abb. 4.6b). An einigen Terminen wird der

Tagesgang der Temperatur iiberschéitzt, an anderen unterschitzt.

Neben den Mastmessungen stehen fiir den simulierten Zeitraum genaue Strahlungsmes-
sungen mit einem téglich gewarteten Solar Tracker der ETH Ziirich zum Vergleich zur
Verfiigung. Aus diesem ergibt sich ein Korrelationskoeffizient von 0,79 fiir die gesamte
Strahlungsbilanz. Dabei ist die Ubereinstimmung der kurzwelligen Strahlungsbilanz mit

einem Korrelationskoeffizienten von 0,94 und einem Bias von —10,65 Wm~2 sehr gut,



4.1. VERGLEICH ZWISCHEN LM-SIMULATIONEN UND MESSUNGEN 49
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Abbildung 4.5: Am ETH-Mast gemessene (meas) und mit dem LM fiir die Basissimulati-
on simulierte (basic) Temperatur- und Windgeschwindigkeitsprofile an der Station Summit,
Gronland, fir den 10. Juli 2002 um a) 6 UTC, b) 12 UTC, ¢) 18 UTC und d) 24 UTC.
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Abbildung 4.6: Zeitreihe der am ETH-Mast gemessenen (meas) und LM-simulierten Zeitreihen
der Temperatur fir die Basissimulation (basic), die Simulation mit lokalem Mischungswegansatz
(ml) sowie skalarer Rauhigkeitslinge (zp) an der Station Summit, Grinland, fir den Zeitraum
vom 3. bis 12. Juli 2002 in a) 5 m und b) 50 m Hihe. Der Ubersichtlichkeit halber ist nur jeder

zweite Punkt mit einem Symbol versehen.

wihrend die langwelligen Strahlungsmessungen gréBere Abweichungen aufweisen (Korre-
lationskoeffizient: 0,55; Bias: —11,1 Wm™2). Die gesamte Strahlungsbilanz ergibt einen
Korrelationskoeffizienten von 0,79 und einen Bias von -21,78 Wm 2. Der Vergleich mit
dem Solar Tracker weist bei der kurzwelligen Strahlungsbilanz eine bessere Korrelati-
on auf als der Vergleich mit PARCA-Messungen an der Station Summit, wihrend der
Bias sogar etwas grofler ist. Der Verlauf der solaren Einstrahlung wird somit vom LM
gut wiedergegeben, wihrend die Stérke der kurzwelligen Strahlungsbilanz am Boden teils
unterschitzt wird. Die langwellige Ausstrahlung des Bodens wird durch die mangelhaf-
te Reprisentation des Tagesgangs der Bodentemperatur unterschiitzt. Der Vergleich der
Zeitreihe der mit dem Solar Tracker gemessenen und simulierten Strahlungsbilanzen zeigt
eine Unterschéitzung der Maxima der kurzwelligen Strahlungsbilanz an einigen Tagen,
speziell vom 8. bis 11. Juli 2002 (Abb. 4.7). Dies deutet auf eine fehlerhafte Reprisen-
tation der Wolkenbedeckung im Modell oder Fehler bei der Albedo im Modell hin. Fiir
den Zeitraum des IGLOS-Experiments liegen sechs- bis dreistiindige Beobachtungen des
Wolkenbedeckungsgrades an der Station Summit von der ETH Ziirich vor, fiir einzelne
Termine liegen noch genauere Informationen iiber Wolkentyp im Rahmen des IGLOS-
Experiments vor (Driie und Heinemann, 2003).

Der Vergleich der simulierten und beobachteten Wolkenbedeckung weist einige Unter-
schiede auf (Abb. 4.8). Die Simulation {iberschétzt hiufig die Wolkenbedeckung, sowohl
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Abbildung 4.7: Mit dem Solar Tracker der ETH gemessene (meas) und mit dem LM fir die
Basissimulation simulierte (basic) gesamte (oben), kurzwellige (mitte) und langwellige (unten)

Strahlungsbilanzen am Boden an der Station Summit, Gronland fir den Zeitraum 3. bis 12. Juli
2002.

fiir die Gesamtbedeckung als auch fiir die Bedeckung mit niedrigen Wolken. Dabei sind
die Uberschiitzungen am stiirksten bei den niedrigen Wolken (Abb. 4.8b). Wihrend die
beobachtete Bedeckung mit niedrigen Wolken nur selten héher als 60% liegt, sind die
simulierten Bedeckungen h#ufig bei 100%. Auf der anderen Seite kommt es auch vor,
dass die Beobachtungen Wolkenbedeckung aufweisen, die Simulation jedoch nicht. So
nimmt im Laufe des 3. Juli 2002 die simulierte Wolkenbedeckung mit niedrigen Wolken
ab, wihrend die Beobachtungen eine Zunahme der Bedeckung gegen Nachmittag aufwei-
sen (Abb. 4.8b).

Zumindest am 9. und 11. Juli 2002 kénnen somit die Unterschiede in der kurzwelligen
Strahlungsbilanz auf die Wolkenreprésentation im LM zuriickgefiihrt werden. Wéhrend
an diesen Tagen keine oder nur wenige bzw. hohe Wolken beobachtet wurden, sind in
den Simulationsergebnissen wihrend des Tages niedrige Wolken zu finden, die die sola-
re Einstrahlung reduzieren. Allerdings reichen die Unterschiede in der Wolkenbedeckung

nicht aus, um alle Abweichungen zu erkldren. Neben den Unterschieden in der Wolken-
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Abbildung 4.8: Beobachtete (meas) und mit dem LM fiir die Basissimulation simulierte (basic)
a) gesamte Wolkenbedeckung und b) Wolkenbedeckung mit niedrigen Wolken an der Station
Summit, Grénland fir den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002. Die Wolkenbeobachtung erfolgt an den

meisten Tagen alle drei Stunden, gelegentlich auch seltener.

bedeckung kénnen die Unterschiede in der kurzwelligen Strahlungsbilanz auch durch Un-
terschiede in der Schneealbedo bedingt sein. Im LM wird die Schneealbedo als zeitlich
konstant angenommen. Der aus Satellitendaten abgeleitete Schneealbedowert an der Sta-
tion Summit hat fiir den Zeitraum des IGLOS-Experiments den Wert 85%. Tatséchlich ist
die gemessene Albedo zeitlich variabel und nimmt Werte zwischen 75% und 92% an. Die
Schneealbedo ist abhingig von der Temperatur, der Windgeschwindigkeit, Schneedichte
und Wassergehalt des Schnees sowie der mikrophysikalischen Eigenschaften des Schnees.
Diese Parameter sind zeitlich variabel, was zu einer Variabilitdt der Schneealbedo fiihrt.
Eine tatsiichliche Albedo, die iiber der LM-Albedo von 85% liegt, bewirkt mehr Reflexion
und somit eine niedrigere kurzwellige Strahlungsbilanz, wihrend umgekehrt eine niedri-
gere gemessene Albedo hohere Werte in der kurzwelligen Strahlungsbilanz ergibt. Somit
kénnen die Unterschitzungen der kurzwelligen Strahlungsbilanz durch das Modell auch
durch eine Uberschiitzung der Albedo zu diesen Zeiten bedingt sein. Die Maxima der ge-
messenen Albedo treten nachts auf, wihrend tagsiiber die gemessene Albedo meist unter
85% liegt.

Die langwellige Strahlungsbilanz weist gréflere Unterschiede zwischen Messungen und Si-
mulationsergebnissen auf (Abb. 4.7). Die Minima der langwelligen Strahlungsbilanz, d.h.
die Maxima der langwelligen Ausstrahlung, werden an mehreren Tagen, speziell vom 8. bis

10. Juli 2002, von der Simulation iiberschitzt, was auf eine Unterschitzung der langwelli-
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gen Ausstrahlung deutet. Dies ist auf eine Unterschéitzung der Erwirmung des Bodens im
Laufe des Tages zuriickzufiihren, wie sie auch im Vergleich der Temperaturen zu erkennen
ist. Daneben treten auch Uberschitzungen der langwelligen Strahlungsbilanz am Boden
durch die Simulationen auf. Wahrend die Simulationen beispielsweise am 3. Juli 2002 eine
langwellige Strahlungsbilanz von etwa 100 Wm™2 ergeben, zeigen die Messungen in der
zweiten Hilfte des Tages eine langwellige Strahlungsbilanz um 20 Wm™=2. Auch an anderen
Tagen, an denen die gemessene langwellige Strahlungsbilanz im Laufe des Tages grofiere
Werte, d.h. eine geringere Ausstrahlung, annimmt, weisen die Simulationsergebnisse ge-
ringere Werte, d.h. mehr Ausstrahlung, auf. Diese resultieren moglicherweise dhnlich wie
die Abweichungen in der kurzwelligen Strahlungsbilanz aus einer fehlerhaften Wolken-
reprasentation, da das Vorhandensein von Wolken eine Gegenstrahlung der langwelligen

Ausstrahlung bewirkt.

Vergleich mit Turbulenzmessungen

An drei Tagen (9., 10. und 11. Juli 2002) stehen neben den Wind- und Temperaturmes-
sungen des ETH-Mastes auch Messungen der turbulenten kinetischen Energie (TKE) in
bis zu vier Héhen (2 m, 5 m, 10 m und 50 m) zur Verfiigung. Diese liegen in halbstiind-
licher Auflésung vor. Dabei sind nicht an allen drei Tagen Werte fiir alle Hohen zu allen
Messzeiten vorhanden. Desweiteren wurden an sechs Tagen (3., 4., 8., 10., 11. und 12.
Juli 2002) Bestimmungen des turbulenten Wirmeflusses am Boden aus Messungen mit
einem Sonic Anemometer, das etwa 10 km von der Station Summit entfernt aufgestellt

war, durch die Universitdt Bonn durchgefiihrt (Driie und Heinemann, 2003).

Da bei den TKE-Messungen nicht an allen Terminen fiir alle Héhen Werte vorliegen,
werden im Folgenden nur die Profile fiir den 10. Juli 2002 von 6 UTC bis 24 UTC im
Abstand von sechs Stunden betrachtet. Die TKE nimmt Werte zwischen 0 m?s~? und
0,25 m?s~2 an, wobei sie, erwartungsgeméif, mit der Hshe abnimmt (Abb. 4.9). Um 6 UTC
und auch 12 UTC stimmen das gemessene und das simulierte TKE-Profil gut iiberein,
wihrend um 18 UTC und 24 UTC die Bassisimulation die TKE stark iiberschétzt. Die

gemessene TKE ist zu diesen Terminen kleiner als 0,05 m?s™2

, s herrscht also nur geringe
Turbulenz, wihrend die simulierte TKE Werte um 0,2 m?s 2 annimmt. Die Simulation

iiberschétzt die Turbulenz zu diesen Zeiten.

Da die Messdauer der fiihlbaren Wiarmefliisse am 8. und am 12. Juli 2002 weniger als
sechs Stunden betrug, werden nur die Ergebnisse der restlichen vier Tage betrachtet. Aus
den nicht gezeigten Daten vom 8. und 12. Juli 2002 ergeben sich keine weiteren Erkennt-

nisse. Die gemessenen und simulierten Wirmefliisse liegen im Bereich von -20 Wm 2 bis
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Abbildung 4.9: Gemessene (meas) und simulierte TKE-Profile fir die Basissimulation (basic)
sowie die Simulationen mit lokalem Mischungswegansatz (ml) und skalarer Rauhigkeitslinge (z)
an der Station Summit, Gronland, fir den 10. Juli 2002 um a) 6 UTC, b) 12 UTC, ¢) 18 UTC
und d) 24 UTC.

10 Wm ™2 (Abb. 4.10). Wihrend des Tages (positive Strahlungsbilanz am Boden von 8
bis 18 UTC) ist eine Unterschitzung der gemessenen Wérmefliisse an allen Tagen zu er-
kennen. Auch die starken negativen Fliisse wihrend der Nacht am 3. und 4. Juli werden

vom Modell in der Grifle unterschitzt.

Dynamik des katabatischen Windes
Die Struktur der Windgeschwindigkeit beeinflusst die Schneeumverteilung durch Schnee-
drift. Auftreten des katabatischen Windes fiihrt zu hohen Windgeschwindigkeiten im

Randgebiet Gronlands, was zu vermehrter Schneedrift fiihren kann. Unter katabatischem
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Abbildung 4.10: Gemessene (meas) und simulierte fihlbare Warmeflisse fir die Basissimu-
lation (basic) sowie die Simulationen mit lokalem Mischungswegansatz (ml) und skalarer Rau-

higkeitslinge (zy) an der Station Summit, Grénland, fir den a) 3., b) 4., ¢) 9. und d) 10. Juli
2002.

Wind versteht man einen Wind aufgrund einer Dichtestromung, der in der Regel hang-
abwirts gerichtet ist. Er tritt in Gronland auf, wenn sich die bodennahe Luft in héheren
Lagen iiber dem Eisschild aufgrund von Strahlungs- und Warmeflussdivergenzen abkiihlt.
Aufgrund der Neigung des Eisschildes erfihrt diese Luft eine zuséitzliche Beschleunigung
nach unten. Eine weitere Modifikation, und lokal auch Verstirkung, erfihrt der kataba-
tische Wind durch topographische Effekte in den Randgebieten (Klein, 2000). Auch die
solare Finstrahlung kann den katabatischen Wind beeinflussen. Je nach Jahreszeit kann
der katabatische Wind tagsiiber verringert werden oder gar nur auf die Nacht und den
frithen Morgen beschrénkt sein (Klein, 2000). Weiterhin ist ein Einfluss der synoptischen
Situation auf den katabatischen Wind zu beobachten. Um die Entwicklung des kataba-

tischen Windes wihrend des simulierten Zeitraums zu untersuchen, werden bodennahe

Windfelder iiber Gronland betrachtet.



56 KAPITEL 4. SIMULATIONSERGEBNISSE

Als Beispiel fiir das Muster des katabatischen Windes unter giinstigen synoptischen Be-
dingungen wird das bodennahe Windfeld fiir den 10. Juli 2002 betrachtet, wobei das Feld
alle sechs Stunden gezeigt wird (Abb. 4.11, 4.12). Dieser Tag ist durch ein Hochdruck-
gebiet iiber Gronland gekennzeichnet, das zu einem ausgeprégten katabatischen Wind
fiihrt. Im Nordwesten Gronlands ist eine starke Siidkomponente des Windes zu finden
(Abb. 4.11, 4.12). Der katabatische Wind wird durch die synoptische Situation verstérkt,
wodurch wihrend des gesamten Tages hohe Windgeschwindigkeiten von mehr als 10 ms=!
auftreten. Der Tagesgang des katabatischen Windes wird durch die synoptische Situation

iberlagert und ist daher nur bedingt zu sehen.
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Abbildung 4.11: Mit LM simuliertes Windfeld in 8 m Hdéhe (Vektoren), Horizontalwindge-
schwindigkeit in 8 m Hohe (Schattierung, nur iber Landpunkten gezeigt) und Elevation (Kontur)
iber Gronland fir den 10. Juli 2002 um 6 UTC (links) und 12 UTC (rechts). Jeder finfte Vek-
tor des Windfeldes ist gezeigt. Zusdtzlich sind die Position, an denen ein Querschnittes (links,
schwarze Linie zwischen X und Y entspricht dem Querschnitt) sowie zwei Profile (rechts, A
(entspricht den geographischen Koordinaten -47,6°FE und 66,8°N) und B (entspricht den geogra-
phischen Koordinaten -40°E und 65°N)) gezeigt werden, eingetragen
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Abbildung 4.12: Mit LM simuliertes Windfeld in 8 m Hdihe (Vektoren), Horizontalwindge-
schwindigkeit in 8 m Héhe (Schattierung, nur diber Landpunkten gezeigt) und Elevation (Kon-
tur) iber Gronland fir den 10. Juli 2002 um 18 UTC (links) und 24 UTC (rechts). Jeder finfte
Vektor des Windfeldes ist gezeigt.

Im Gegensatz dazu ist der Tagesgang des katabatischen Windes am 7. Juli 2002 recht gut
zu sehen (Abb. 4.13, 4.14). Wihrend um 6 UTC und 24 UTC starke katabatische Winde
zu beobachten sind, sind die Windgeschwindigkeiten speziell um 18 UTC geringer (Abb.
4.14). An diesem Tag wirkte die synoptische Situation nicht als zusitzlicher Verstéirker
fiir den katabatischen Wind. Daher kann der Einfluss der solaren Einstrahlung stéirker
zum Tragen kommen, die im Laufe des Tages zu einer Erwirmung des Eises und der
bodennahen Luft fithrt, wodurch das Auftreten des katabatischen Windes verringert oder

ganz verhindert wird.

Der Aufbau sowie Tagesgang des katabatischen Windes lassen sich auch in den Verti-
kalschnitten des Windes fiir den 7. Juli 2002 erkennen (Abb. 4.15). Die Horizontalwind-
geschwindigkeit ist am niedrigsten um 18 UTC, wihrend des Tages nimmt die Windge-
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Abbildung 4.13: Wie Abb. 4.12, nur fir den 7. Juli 2002 wum 6 UTC (links) und 12 UTC
(rechts).

schwindigkeit im Vergleich zu den Nachtwerten ab. Dennoch sind wéihrend der ganzen
Zeit hohe Windgeschwindigkeiten zu sehen, wobei die héchsten Windgeschwindigkeiten
im Hohenbereich der Modellniveaus 32 bis 30 zu finden sind (etwa 20 m bis 50 m Hghe).
Der Verlauf der Windvektoren folgt zum grofiten Teil der Orographie. Wahrend die Oro-
graphiehohe von Ost nach West abnimmt, ist der Verlauf des Vertikalwindes ebenfalls
nach unten, wihrend das Vorhandensein einer Erhebung zu einem nach oben gerichteten
Vertikalwind fiihrt. Die héchsten Windgeschwindigkeiten treten in der Gegend mit der
groften Steigung auf.

Die Gradienten der potentiellen Temperatur weisen wiahrend der Nacht iiber Land eine
Zunahme mit der Hohe auf, so dass dort eine stabile Schichtung vorherrscht (Abb. 4.15).
Um 18 UTC ist stellenweise aus der potentiellen Temperatur eine neutrale Schichtung zu
erkennen, die zum Teil auch wihrend der anderen Termine {iber dem Wasser zu finden

ist. Ein vergleichbares Bild ergibt sich aus den Querschnitten am 10. Juli 2002, allerdings
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Abbildung 4.14: Wie Abb. 4.12, nur fir den 7. Juli 2002 um 18 UTC (links) und 24 UTC

(rechts).

mit insgesamt héheren Windgeschwindigkeiten und stabilerer Schichtung (nicht gezeigt).

Ein #hnliches Bild ergibt sich auch aus den Profilen der Windgeschwindigkeit an aus-
gewiihlten Positionen (Abb. 4.16). Beispielhaft gezeigt sind hier die Wind- und Tempe-
raturprofile fiir die kiistennahe PARCA-Station Swiss Camp und zwei weitere Punkte

(keine Messstationen, sondern aufgrund der Horizontalschnitte als interessant erscheinen-
de Positionen) im Siiden Grénlands, deren Positionen (A und B) auf der Abbildung 4.11
gezeigt sind. An allen diesen Positionen ist am 10. Juli 2002 ein ausgepréigter LLJ in etwa
50 m Hohe zu finden (Abb. 4.16). Die grofiten Windgeschwindigkeiten sind dabei an der

Station Swiss Camp zu finden, die Windgeschwindigkeit erreicht hier Werte bis 20 ms™'.

Der LLJ hat maximale Werte um 6 UTC und nimmt wihrend des Tages in der Intensitét

ab.



60 KAPITEL 4. SIMULATIONSERGEBNISSE

Modellniveau

a) 2002:7:7:6, y 85
25 —— T - - - - 25
][ i ok g : i so00
26 <2230 €% A Vi - . - 26
27 2500 27
28 g 28 g
ZDUU<=D' = :—
291< foi] 829 g:
g : o S o
: 1500 B = @
30 f2<3 - =z =30
P z 3 Z
31144 3 1000 =3 §31 =
: 3
32 et : 32 3
33 e«««« - 33
34 34
N A
» 35 40 45 50 55 60 65 70 75 80 » 35 40 45 50 55 60 65 70 75 80
iom/s Gitterkoordinaten in O-W-Richtung o m/ Gitterkoordinaten in O-W-Richtung
2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24
2002:7:7:18, y 85 d) 2002:7:8:0, y 85
) £ 3000 ,. 2000
’/’*'; 2500 ~:d 2500
z T
g ZDUU(:D' 2000 g_
3 ety g e
= oA 1500 B = 1500 S
= % 2, < 30 @
3 A 2 3 z
3 31 lbess /":'é ; 1000 =+ = 1000 Z
= AL 3 = : ;
32 ‘«6‘: ¢ ’jt 500 1500
76 : < p Al
PLTIAGA , .
LU bk
NI R ‘ AR
4 d b 4 +1-500 MEA N\ 3 : i/f -500
» 35 40 45 50 55 60 65 70 75 80
iom/s Gitterkoordinaten in O-W-Richtung iom/s Gitterkoordinaten in O—-W-Richtung
2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24 2 4 6 8 10 12 14 16 18 20 22 24

Abbildung 4.15: z2-Schnitt am Gitterpunkt y=85 der Windvektoren (u,w) fiir den Bereich
z=33, d.h. 67,7°W, bis z=81, d.h -36,3°W, (Westseite Gronlands, Position des Querschnitts ist
in Abb. 4.11 (links) angegeben) der untersten zehn Modellniveaus (entspricht dem Hohenbereich
von etwa 8 m (2=35) bis etwa 150 m (2=25) iber dem Boden, aufgrund der bodenfolgenden
Koordinaten ist die Hohe der Modellniveaus nicht raumlich konstant) fir den 7. Juli 2002 um
a) 6 UTC, b) 12 UTC, ¢) 18 UTC und d) 24 UTC. Die linke Hohenachse gibt die Modellniveaus
wieder, die rechte Héohenachse zeigt die Orographie iber Normalnull (dicke Linie) entlang der
Gitterkoordinaten in Ost- West-Richtung. Der Vertikalwind wurde zur besseren Darstellung mit
100 skaliert. Zusdtzlich ist die Horizontalwindgeschwindigkeit schattiert dargestellt. Die diinnen

Linien geben die Isolinien der potentiellen Temperatur mit dem Intervall 2 K an.
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a) Wind Profiles for July 10, 2002
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Abbildung 4.16: Profile der Windgeschwindigkeit fir die Basissimulation an der PARCA-
Station Swiss Camp und zwei Positionen in Gronland (A und B, Lage der Punkte s. Abb. 4.11)
fir die untersten 500 m fir den 10. Juli 2002 um a) 6 UTC, b) 12 UTC, ¢) 18 UTC und d)

2/ UTC

Die betrachteten Temperaturprofile weisen am 10. Juli 2002 einen starken Gradienten in
Bodenndhe auf. Wiahrend die Temperatur an Swiss Camp und der Position B oberhalb
von 100 m zwischen 6°C und 10°C liegt, ist die Bodentemperatur unter 0°C (Abb. 4.17).
An der Position A (Abb. 4.11) liegt die Temperatur in der Hohe um 2°C. Wihrend des
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Tages nimmt die Bodentemperatur an allen Positionen zu, so dass sie auch Werte um 0°C
erreicht, wihrend die Temperatur in héheren Schichten leicht abnimmt. Dennoch bleibt
ein deutlicher Temperaturgradient sichtbar, es liegt eine stabile Schichtung vor. An der

Position A ist ein besonders starker Anstieg der Bodentemperaturen im Laufe des Tages
zu finden, der um 12 UTC zu einer Bodeninversion fiihrt
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Abbildung 4.17: Profile der Temperatur fir die Basissimulation an der PARCA-Station Swiss
Camp und zwei weiteren Positionen in Grénland (A und B, Lage der Punkte s. Abb. 4.11) fiir
die untersten 500 m fir den 10. Juli 2002 um a) 6 UTC, b) 12 UTC, ¢) 18 UTC und d) 24 UTC
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Die Profile am 7. Juli 2002 ergeben ein dhnliches Bild (Abb. 4.18) wie die Profile am
10. Juli 2002. Allerdings sind die Windgeschwindigkeiten am 7. Juli 2002 generell niedri-
ger, so dass die maximalen Windgeschwindigkeiten im Bereich von 10 ms™! bis 15 ms™!
liegen. Dabei werden die maximalen Werte um 12 UTC erreicht. Die Abnahme der Wind-
geschwindigkeit im Laufe des Tages ist an allen Positionen ausgeprigter als am 10. Juli
2002, allerdings erfolgt die Abnahme langsamer als am 10. Juli 2002. Die Temperaturpro-
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Abbildung 4.18: Profile der Windgeschwindigkeit fir die Basissimulation an der PARCA-
Station Swiss Camp und den in Abb. 4.11 angegebenen Positionen A und B fir die untersten
500 m fir den 7. Juli 2002 um a) 6 UTC, b) 12 UTC, ¢) 18 UTC und d) 24 UTC
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file fiir den 7. Juli 2002 ergeben ein vergleichbares Bild wie die Profile am 10. Juli (Abb.
4.19). Die Temperaturen an der Station Swiss Camp und der Position A sind geringer als
am 10. Juli 2002, wihrend die Temperaturen an der Position B in der gleichen Grofenord-
nung liegen wie am 10. Juli 2002. Der Temperaturgradient an der Station Swiss Camp ist
wiahrend des Tages geringer als am 10. Juli 2002 zur gleichen Zeit. Die Temperaturprofile
an den anderen Positionen unterscheiden sich kaum von den Profilen am 10. Juli 2002. An

der Position A ist auch am 7. Juli 2002 um 12 UTC eine Inversion am Boden zu erkennen.

Am 7. Juli 2002 14sst sich der Tagesgang des katabatischen Windes sowohl in den Profilen
und Hohenschnitten als auch in den Windfeldern des untersten Modellniveaus beobach-
ten. Wiahrend in der Nacht ein ausgeprigter katabatischer Wind zu finden ist, nimmt
tagsiiber die Windgeschwindigkeit ab. Insgesamt ist die Windgeschwindigkeit an diesem
Tag relativ gering. Der katabatische Wind fiihrt auch zu einer Kaltluftadvektion an den
kiistennahen Stationen. An den Stationen, die nicht vom katabatischen Wind beeinflusst
werden, ist dagegen eine gute Durchmischung der Atmosphére zu beobachten. Sowohl
Windgeschwindigkeits- als auch Temperaturprofile weisen nur geringe Gradienten mit der
Hohe auf.

Im Gegensatz dazu ist am 10. Juli 2002 durch die synoptische Situation eine insgesamt
héhere Windgeschwindigkeit und eine Verstiarkung des katabatischen Windes wéihrend
des ganzen Tages zu sehen. Auch hier ist nur an den kiistennahen Stationen ein Einfluss
des katabatischen Windes zu sehen. Diese Stationen sind in den Profilen durch einen
ausgeprigten LLJ und hohen Temperaturgradienten gekennzeichnet. Dabei weisen die
Windgeschwindigkeitsprofile an der Station Swiss Camp ebenfalls eine leichte Abnahme
des LLJ im Laufe des Tages auf, diese ist jedoch weniger ausgeprigt als am 7. Juli 2002.

4.2 Studien zur Turbulenzparametrisierung

Da die Vergleiche der Turbulenzgrofien grofiere Abweichungen der Modellergebnisse von
den Messungen aufweisen, wurden Sensitivitédtsstudien beziiglich der Turbulenzparametri-
sierung durchgefiihrt. Zu den im LM vorhandenen Turbulenzparametrisierungen wurden
zusidtzlich die Bestimmung einer skalaren Rauhigkeitsldnge iiber Eis und Schnee nach An-
dreas (2002) sowie die Verwendung einer lokalen Mischungsweglinge, wie von Heinemann
(2004) vorgeschlagen, implementiert. Diese Turbulenzparametrisierungen sind in Kapitel

3.2 dargestellt. Fiir den Zeitraum des IGLOS-Experimentes wurden Simulationen mit der
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Abbildung 4.19: Profile der Temperatur fir die Basissimulation an der PARCA-Station Swiss
Camp und den in Abb. /.11 angegebenen Positionen A und B fiir die untersten 500 m fir den
7. Juli 2002 um a) 6 UTC, b) 12 UTC, ¢) 18 UTC und d) 24 UTC

skalaren Rauhigkeitslinge sowie Simulationen mit der lokalen Mischungswegléinge durch-
gefiihrt und mit Messungen sowie den Ergebnissen der Basissimulation verglichen. Dabei

wurde mit Ausnahme der Turbulenzparametrisierung der gleiche Modellaufbau wie bei
der in Kapitel 4.1.1 beschriebenen Basissimulation verwendet.
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Vergleich mit PARCA-Messungen

Der Einfluss der Turbulenzparametrisierung beim Vergleich mit PARCA-Daten ist ge-
ring. An einigen Stationen ergibt sich eine Verbesserung, an anderen keine Anderung
oder gar eine Verschlechterung (Tab. 2, 3, Anhang). Die Anderungen im Vergleich der
kurzwelligen Strahlungsbilanz, der gesamten Strahlungsbilanz und des Bodendrucks sind
vernachliissigbar. Bei Windgeschwindigkeit und Temperatur ergeben sich kleinere Ande-
rungen. Die Verwendung der skalaren Rauhigkeitsldnge fiihrt an fast allen Stationen zu
geringerem Bias und hoheren Korrelationskoeffizienten der Temperatur. Allerdings ist
dennoch an nur fiinf Stationen der Korrelationskoeffizient gréfier als 0,5, maximal erreicht
er 0,696. Die Verwendung des lokalen Mischungswegansatzes fiihrt nur bei vier Statio-
nen zu einer leichten Verbesserung beim Temperaturvergleich, die anderen ergeben etwas
schlechtere Werte. Ahnlich ist es beim Vergleich der Windgeschwindigkeiten, wo die bei-
den Turbulenzparametrisierungen nur an einzelnen Stationen zu kleinen Verbesserungen

im Vergleich zu der Basissimulation fiihren.

Vergleich mit Messungen an der Station Summit

Auch der Vergleich mit Radiosondenaufstiegen und Mastmessungen an der Station Sum-
mit ergibt keine eindeutige Verbesserung der Ergebnisse unter Verwendung des lokalen
Mischungswegansatzes oder der skalaren Rauhigkeitslinge. Die Verwendung der skala-
ren Rauhigkeitsldnge fithrt zu einem geringeren Bias in den bodennahen Temperaturen,
withrend die héheren Niveaus kaum beeinflusst werden (Abb. 4.2, 4.4). Die Anderungen
bei der Windgeschwindigkeit sind fiir beide Sensitivitétsstudien gering (Abb. 4.2, 4.4).

Die Profile am ETH-Mast fiir den 10. Juli 2002 zeigen ebenfalls nur geringe Unterschiede
zwischen den einzelnen Simulationen (Abb. 4.20). Die Verwendung der skalaren Rauhig-
keitslénge fiihrt zu einer etwas hoheren Temperatur im untersten Modellniveau und zu
kleinen Abweichungen in den anderen H&hen. Die Unterschiede in Bodennéhe sind am
grofiten wihrend der Nacht, wo die Verwendung der skalaren Rauhigkeitslinge zu einem
grofleren Temperaturgradienten zwischen Boden und unterstem Modellniveau fiihrt. Die
Windgeschwindigkeitsprofile sind am stiarksten wihrend des Tages beeinflusst, wobei auch

hier die Anderungen insgesamt gering sind.

Die Anderungen aufgrund der Verwendung der lokalen Mischungsweglinge sind kaum
sichtbar. Um 18 UTC und 12 UTC ist der Temperaturgradient bei Verwendung der loka-
len Mischungsweglinge etwas geringer als in der Basissimulation. Eine Verbesserung im
Vergleich zu den Messungen ist dabei allerdings nicht zu erkennen. Die Windgeschwindig-
keiten weisen in erster Linie in den héheren Niveaus leichte Anderungen auf. Diese sind

allerdings gering und zeigen keine Verbesserung im Vergleich zu der Basissimulation.
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Abbildung 4.20: Gemessene (meas), mit LM fiir die Basissimulation simulierte (basic) und un-

ter Verwendung des lokalen Mischungswegansatzes (ml) sowie der skalaren Rauhigkeitslinge (zg)

simulierte Profile der Temperatur und Windgeschwindigkeit an der Station Summit, Gronland,
fiir den 10. Juli 2002 um a) 6 UTC, b) 12 UTC, ¢) 18 UTC, d) 24 UTC.
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Der Vergleich mit Strahlungsmessungen durch den Solar Tracker ergibt fiir den lokalen
Mischungswegansatz einen Korrelationskoeffizienten von 0,94 (0,57) fiir die kurzwellige
(langwellige) Strahlungsbilanz. Der Bias liegt bei -10,3 Wm™2 (-10,62 Wm™2). Fiir die
skalare Rauhigkeitslinge ergibt sich ein Korrelationskoeffizient von 0,94 (0,56) und ein
Bias von -10,69 Wm™2 (-10,02 Wm™2) fiir die kurzwellige (langwellige) Strahlungsbilanz.
Die Anderungen in der Strahlungsbilanz durch die neuen Turbulenzparametrisierungen
sind somit gering. Die Biasse sind etwas geringer und die Korrelationskoeffizienten fiir die

langwellige Strahlungsbilanz etwas grofler als in der Basissimulation.

Vergleich mit Turbulenzmessungen

Die Verwendung der skalaren Rauhigkeitslinge und des lokalen Mischungswegansatzes
fiithrt zu groBeren Anderungen in der Turbulenz. Dabei sind die grofiten Einfliisse bei
der TKE zu sehen. Die fiihlbaren Wiarmefliisse sind bei Verwendung der skalaren Rauhig-
keitsldnge etwas hoher, was den Messungen niherkommt (Abb. 4.10). Allerdings sind auch
diese Anderungen insgesamt gering. Die Verwendung des lokalen Mischungswegansatzes

ergibt nur sehr geringe Anderungen im Vergleich zur Basissimulation (Abb. 4.10).

Der Vergleich der TKE-Profile zeigt einen gréfleren Einfluss der Turbulenzparametrisie-
rung (Abb. 4.9). Wihrend die TKE-Profile der Basissimulation um 18 UTC und 24 UTC
die TKE stark iiberschiitzen, weisen beide Turbulenzparametrisierungen zu diesen Zeiten
gute Ubereinstimmungen in der Gréfe und dem Verlauf der TKE auf. Um 6 UTC sind
die Unterschiede zwischen allen drei Simulationen gering, allerdings ist der Verlauf der
Kurve fiir die Simulation mit skalarer Rauhigkeitslénge ndher an dem gemessenen Profil.
Die TKE im untersten Niveau wird von allen drei Simulationen stark unterschétzt. Fiir
das Profil um 12 UTC zeigt die Simulation mit lokalem Mischungswegansatz die beste
Ubereinstimmung mit der Messung, allerdings wird auch hier die TKE unterschitzt. Die
Simulation mit skalarer Rauhigkeitslinge weist zu diesem Zeitpunkt die grofiten Abwei-
chungen zu den Messungen auf, die TKE wird hier stark unterschétzt. Um 18 UTC und
24 UTC sind die Unterschiede zwischen den beiden neuen Turbulenzparametrisierungen
gering, beide ergeben im Gegensatz zur Basissimulation gute Ubereinstimmungen mit
den Messungen, auch wenn um 24 UTC die TKE in den héheren Niveaus noch leicht
iiberschétzt wird.

Insgesamt ist der Einfluss der Turbulenzparametrisierungen auf die mittleren Groflen wie
Druck, Strahlungsbilanz, Temperatur und Windgeschwindigkeit gering, wihrend die tur-
bulenten Groflen wie TKE sensitiver sind. Beide neuen Turbulenzparametrisierungen er-

geben eine bessere Ubereinstimmung der TKE mit Messungen, wobei sich die besten Er-
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gebnisse mit dem lokalen Mischungswegansatz ergeben. Auch die fiihlbaren Warmefliisse
werden durch die Turbulenzparametrisierung leicht beeinflusst, wobei hier die Verwendung

der skalaren Rauhigkeitslinge zu etwas besseren Ergebnissen fiihrt.

4.3 SNOWPACK-Simulationen

4.3.1 Mit Messungen angetriebene Simulationen

Die Messungen des PARCA-Netzwerkes wurden verwendet, um das SNOWPACK anzu-
treiben. Die Simulationen wurden fiir den Zeitraum vom 1. Mai bis 1. September 2002
durchgefiihrt, fiir welchen PARCA-Messungen an 13 Stationen vorliegen: Swiss Camp, CP,
NASA-U, GITS, Humboldt, Summit, TUNU-N, DYE-2, Saddle, South Dome, NGRIP,
NASA-SE und JAR2. Dabei sind nicht an allen Stationen fiir den gesamten Simulati-
onszeitraum Messungen vorhanden, deshalb werden im folgenden nur die acht PARCA-
Stationen genauer betrachtet, die bereits fiir den Vergleich mit LM-Simulationen heran-
gezogen wurden. Als Anfangsschneefeld wird fiir alle Stationen dasselbe Feld angenom-
men, welches eine Schneehéhe von 2,0 m und insgesamt 3 Schichten besitzt. Aus den
SNOWPACK-Simulationen ergeben sich zum einen Informationen iiber die Schneedecken-
entwicklung an den PARCA-Stationen, zum anderen ein Uberblick iiber die Schneedrift

in Abhéngigkeit von meteorologischen Groflen iiber einen lingeren Zeitraum.

Es zeigt sich, dass die Schneedecke in den tieferen Schichten ohne Einsetzen von Schmelzen
nur geringe oder gar keine Anderungen aufweist, wihrend neu fallender Schnee gréferen
Verdnderungen unterliegt. An der Station Summit sind in den mikrophysikalischen Pa-
rametern Dendrizitdt, Spherizitit, Bindungszahl, Kérnchengréofle und Koordinationszahl
withrend der Simulationsdauer nur geringe Anderungen zu sehen (Abb. 4.21). Mit Aus-
nahme der Spherizitit und Kornchengréfle beschrinken sich die Verdnderungen auf die
obersten 20 cm. In diesem Bereich findet Verringerung der Schneedecke durch Abschmel-
zen und Schneedrift sowie Zunahme der Schneedecke durch Neuschnee statt. Dieser Neu-
schnee verdndert seine Eigenschaften im Laufe der Zeit: es findet Setzung statt, es bilden
sich Bindungen zwischen den Schneekristallen, die Schneeteilchen verlieren an Dendrizitt,
wahrend sich durch Anlagerung von Wasserdampf ihre Spherizitédt dndert.

Bei der Spherizitit ist an Summit eine Anderung auch in den tieferen Schneeschichten

wahrend der ersten 14 Tage zu beobachten. Die Spherizitdt nimmt dort im Laufe der
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Zeit ab, bis sie in allen tieferen Schichten den Wert Null besitzt. Die anfinglich ange-
nommene Spherizitdt des Anfangsfeldes ist fiir den Temperaturbereich am Summit zu
grofl. Im Gegensatz dazu nimmt die Kérnchengréfie an Summit etwa ab Juni 2002 von
oben her zu. Mit zunehmenden Temperaturen ist mehr Wasser im Schnee vorhanden, der
sich bevorzugt an den gréfleren Schneeteilchen anlagert. Dies fithrt zu einer Zunahme der
Kornchengréfie. Ein dhnliches Bild wie an der Station Summit findet sich auch an den
Stationen NASA-U, GITS und Humboldt (nicht gezeigt), teils auch NGRIP. Auch hier
finden Anderungen in den mikrophysikalischen Parametern in erster Linie an der Ober-
fliche statt. Bei der Station GITS ist stirkerer Schneefall als an Summit zu beobachten,

die generelle Entwicklung wird dadurch jedoch nicht beeinflusst.

An den Stationen Swiss Camp und JAR2 findet im Laufe der Simulation stirkeres Schmel-
zen statt. Bei JAR2 wird durch SNOWPACK eine Abnahme der Schneedecke von 2 m auf
0 m im Verlaufe der Simulation simuliert, wihrend Swiss Camp nur eine starke Reduktion
der Schneehdhe aufweist. Mit Einsetzen von Schmelzen (an Station Swiss Camp am 2.
Juni 2002) verdndern sich die mikrophysikalischen Eigenschaften in allen Schneeschich-
ten. Die Spherizitédt und die Koordinationszahl nimmt stark zu, die Kérnchengrofie wéchst
ebenfalls, wenn auch weniger intensiv (Abb. 4.22). Im Gegensatz dazu bleiben Dendrizitét
und Bindungszahl nahezu unbeeinflusst, sie &ndern sich nur bei Auftreten von Neuschnee
(Abb. 4.22). Die Schneeh6he nimmt langsam ab, solange kein erneuter Schneefall auftritt.

Dieser Einfluss von Schmelzen ist auch an den Stationen TUNU-N und NGRIP zu beob-
achten, allerdings ist das Schmelzen dort auf die oberen Schneeschichten beschréinkt. Auch
an diesen Stationen nimmt mit Einsetzen von Schmelzen die Spherizitit und Koordina-
tionszahl stark zu (Abb. 4.23). Da die Temperaturen an diesen Stationen nur kurzzeitig
0°C erreichen, findet hier nur wenig Abschmelzen der Schneeschicht statt. Die Schneeh6he
verringert, sich nur kurzzeitig. Durch Neuschnee wird die angeschmolzene Schicht inner-
halb kurzer Zeit iiberdeckt, sie behélt jedoch ihre mikrophysikalischen Eigenschaften bei.
Bei grofilen Neuschneemengen, wie an der Station TUNU-N, nehmen Koordinationszahl
und Spherizitdt langsam wieder ab, allerdings ldsst sich nicht genau sagen, ob dies eine
Verdnderung der Schmelzschicht aufgrund des Gewichts des Neuschnees ist oder ob es

sich dabei um Einflieen von Neuschnee in die Schmelzschicht handelt.

Fiir die Station Summit liegt ein im Juni 2002 gemessenes Schneefeld vor, das eine héhere
Auflésung als das fiir die vorigen Simulationen angenommene Schneefeld aufweist. Um
den Einfluss des Anfangsschneefeldes auf die SNOWPACK-Simulation zu untersuchen,

wird eine Simulation mit dem gemessenen Feld als Anfangsfeld durchgefiihrt. Da die Mes-
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Abbildung 4.21: Mit SNOWPACK simulierte mikrophysikalische Grofien a) Dendrizitdt, b)
Bindungszahl, ¢) Spherizitit, d) Kirnchengrife, e) Koordinationszahl und f) Kérnchentyp fir
den Zeitraum 2. Mai bis 3. September 2002 an der Station Summit. Der Antrieb des SNOW-
PACK erfolgt mit PARCA-Messungen an der Station Summit.
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Abbildung 4.22: Mit SNOWPACK simulierte mikrophysikalische Grofien a) Dendrizitdt, b)
Bindungszahl, ¢) Spherizitit, d) Kirnchengrife, e) Koordinationszahl und f) Kérnchentyp fir
den Zeitraum 2. Mai bis 3. September 2002 an der Station Swiss Camp. Der Antrieb des SNOW-
PACK erfolgt mit PARCA-Messungen an der Station Swiss Camp.
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Abbildung 4.23: Mit SNOWPACK simulierte mikrophysikalische Grofien a) Dendrizitdt, b)
Bindungszahl, ¢) Spherizitit, d) Kirnchengrife, e) Koordinationszahl und f) Kérnchentyp fir
den Zeitraum 2. Mai bis 3. September 2002 an der Station NGRIP. Der Antrieb des SNOW-
PACK erfolgt mit PARCA-Messungen an der Station NGRIP.
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sung des Feldes erst fast zwei Monate nach Beginn der Simulation erfolgt ist und die
Messung nicht direkt am Punkt der AWS durchgefiihrt wurde, entspricht dieses Feld auch
nicht dem realen Anfangsfeld. Die Simulation erlaubt jedoch eine weitere Abschitzung der
Schneedeckenentwicklung und des Einflusses des Anfangsschneefeldes.

Es zeigt sich, dass auch unter Verwendung des gemessenen Schneefeldes die Anderungen
der Schneemikrostruktur gering sind (Abb. 4.24). Im Gegensatz zum einfachen Anfangs-
feld mit drei Schichten sind beim gemessenen Feld gréflere Unterschiede in den Profilen der
Bindungszahl, der Kérnchengréfie und des Koérnchentyps zu finden, wihrend Spherizitét,
Dendrizitdt und Koordinationszahl ein einheitliches Profil aufweisen, das im Vergleich zu
dem angenommenen Anfangsfeld mit drei Schichten sogar geringere Variationen besitzt.
Das gemessene Schneeanfangsfeld weist auch grofiere Variationen in der Schneetemperatur
auf. Wahrend im Dreischichtenfeld die Schneetemperatur in allen drei Schichten konstant
als 253,15 K angenommen wird, nimmt die gemessene Schneetemperatur mit zunehmen-
der Schneetiefe zu. Die obersten Schneeschichten haben Werte von 249,05 K, wihrend
die unterste gemessene Schneeschicht eine Temperatur von 270,65 K besitzt. Dies fiihrt
zu Unterschieden in der Schneetemperatur, die sich bei der oberen Schicht allerdings auf
die Anfangszeit beschréinken. Wéhrend die Simulationen mit dem gemessenen Schneefeld
zu Beginn der Simulation ein Maximum der Schneetemperatur in hoheren Schichten auf-
weist, liegt dieses Maximum bei Verwendung des einfacheren Schneefeldes in den unteren
Schichten (nicht gezeigt). Auch die interne Verteilung der Schneetemperaturen weist Un-
terschiede auf. Bei dem gemessenen Schneefeld findet sich bei einer Schneehdhe von etwa
140 c¢m eine Schicht facettierten Schnees (Abb. 4.24f), die die Warmeleitung behindert.
Dadurch ist bei Verwendung des einfachen Schneeanfangsfeldes die Schneetemperatur in
den unteren Schichten geringer als bei Verwendung des gemessenen Feldes, wihrend die

oberen Schichten nur geringe Unterschiede aufweisen (nicht gezeigt).

Solange kein Schmelzen auftritt, bleiben somit die mikrophysikalischen Figenschaften der
Schneedecke groBtenteils konstant. Nur Neuschnee erfihrt im Laufe der Zeit eine Ande-
rung seiner mikrophysikalischen Eigenschaften. Erreichen die Schneetemperaturen dage-
gen Werte um 0°C, so dndern sich die meisten mikrophysikalischen Eigenschaften abrupt.
Diese verdnderten Eigenschaften bleiben auch erhalten, wenn die Temperaturen wieder
sinken, und auch Auftreten von Neuschnee beeinflusst diese Schicht kaum. In Gegenden,
in denen kein Schmelzen und kein Neuschnee auftreten, ist fiir eine realistische Schnee-
reprasentation also eine méglichst genaue Kenntnis des Anfangsfeldes wiinschenswert, da
dieses sich im Laufe der Zeit nur wenig &ndert, wihrend bei Auftreten von Neuschnee oder

Schmelzen die Eigenschaften des Schneefeldes relativ schnell an die Realitét angepasst wer-
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Abbildung 4.24: Mit SNOWPACK simulierte mikrophysikalische Grofien a) Dendrizitdt, b)
Bindungszahl, ¢) Spherizitit, d) Kirnchengrife, e) Koordinationszahl und f) Kérnchentyp fir
den Zeitraum 2. Mai bis 3. September 2002 an der Station Summit unter Verwendung eines im
Juni 2002 gemessenen Schneefeldes als Anfangsfeld. Der Antrieb des SNOWPACK erfolgt mit
PARCA-Messungen an der Station Summit.
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den. Die Entwicklung der Schneetemperaturen ist sowohl von den Anfangstemperaturen
als auch von den mikrophysikalischen Eigenschaften des Schnees abhéngig. Unterschiedli-
che Schneetypen besitzen verschieden gute Wirmeleitungseigenschaften. Die Verwendung
der Eigenschaften des einfachen Schneefeldes fiihrt zu einer recht guten Warmeleitung
und damit verbunden relativ einheitlichen Schneetemperaturfeldern. Die Schneetempera-
tur ist in erster Linie durch die Anfangswerte sowie die Randwerte, gegeben in erster Linie

durch die atmosphérischen Werte, bestimmt (nicht gezeigt).

Neben den mikrophysikalischen Schneefeldern sind auch die SNOWPACK-Ergebnisse
beziiglich Schneedrift von Interesse. SNOWPACK simuliert den vertikal integrierten Mas-
senfluss durch Schneedrift Fy (in kgm~'s™'), der den lokalen horizontalen Transport von
Schnee darstellt. Dieser ist mit Messungen am Weissfluhjoch bei Davos validiert worden
(Doorschot et al., 2004), wobei sich gute Ubereinstimmungen zwischen Modellergebnissen
und Messungen ergeben haben. Die Schneedrift S (in kgm?2) repriisentiert die Masse an
Schnee in der Luft aufgrund von Saltation und Suspension. Schneedrift steht in Beziehung
zu dem Massenfluss an Schnee aufgrund von Fs = S- | ¢ |. Da bei den PARCA-Messungen
die Windgeschwindigkeit an einigen Stationen Datenliicken aufweist, wird im Folgenden
nur der im SNOWPACK bestimmte Massenfluss an Schnee betrachtet. Dies ergibt eine
qualitative Aussage iiber das Auftreten von Schneedrift, aber keine quantitative Aussage

iiber die Menge an Schneedrift.

Es ergeben sich auch bei der Schneedrift gréflere Unterschiede zwischen den einzelnen
PARCA-Stationen. Betrachtet werden die Schneehéhe und Menge an Neuschnee (iiber 24
Stunden), Windgeschwindigkeit und Schneedriftfluss an den Stationen Humboldt, NASA-
U, Swiss Camp und Summit (Abb. 4.25). Dabei ist an der Station Swiss Camp zu Beginn

1

der Simulation ein Schneedriftereignis mit Werten von bis zu 320 ¢ m~! s~! zu beobach-

ten. Da diese hohen Schneedriftwerte die Ausnahme bilden, wurde zur besseren Ubersicht
die Skala der Schneedrift an der Station Swiss Camp auf maximal 100 ¢ m™! s !, an
den anderen Stationen auf 40 ¢ m~'s~! beschrinkt. Schneedrift tritt in erster Linie bei
Schneefall auf, da der Neuschnee im allgemeinen eine niedrigere Grenzgeschwindigkeit
fiir Einsetzen von Schneedrift hat als die vorhandene Schneedecke. Das Einsetzen des er-
sten Schneedriftereignisses an der Station Humboldt tritt mit dem ersten Schneefall im
Laufe der Messungen auf (Abb. 4.25a). Allerdings ist Schneefall alleine nicht ausreichend
fiir Einsetzen von Schneedrift. Wihrend eines spéteren Schneefallereignisses (julianischer
Tag 155) ist die Windgeschwindigkeit an der Station Humboldt geringer, so dass sie nicht
ausreichend fiir Schneedrift ist (Abb. 4.25a). Das Einsetzen von Schneedrift erfolgt dort
erst spdter, nach Zunahme der Windgeschwindigkeit. Ein &hnliches Bild ergibt sich auch
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an den anderen Stationen. Das Zusammenspiel von Schneefall und hoher Windgeschwin-
digkeit fiihrt zu Einsetzen von Schneedrift, die auch nach Beendigung des Schneefalls
aufrechterhalten werden kann. In manchen Situationen tritt Schneedrift auch unabhéngig
von Schneefall auf, wie an der Station Summit (Abb. 4.25d, julianischer Tag 185 bis
187). Zu dieser Zeit sind die Schneeeigenschaften der obersten Schneeschicht giinstig fiir
Schneedrift, so dass die hohe Windgeschwindigkeit ausreicht, um Schneedrift zu initiieren.
Insgesamt hat der Schneedriftfluss meist Werte bis 50 gm~'s™!, mit Ausnahme der Stati-
on Swiss Camp, wo zu Beginn der Simulation der Schneedriftfluss Werte bis 320 gm~ts™1

annimmt (Abb. 4.25¢).

Die Windgeschwindigkeit und teilweise auch die Schneehthe weisen an einigen Statio-
nen iiber ldngere Zeitrdume konstante Werte auf. Dort liegen bei den PARCA-Stationen
keine bzw. nur unrealistische Werte vor. SNOWPACK fiihrt eine Qualitédtskontrolle der
Messwerte durch, bei der bei unrealistischen Werten bis zum néchsten realistischen Wert

ein konstanter Wert angenommen wird.

Der Einfluss des Anfangsfeldes auf die Schneedrift ist im Vergleich der Schneedrift fiir die
Station Summit mit einfachem und gemessenem Schneeanfangsfeld zu sehen. Die Verwen-
dung des gemessenen Schneeanfangsfeldes fiihrt wihrend grofier Teile der Simulationszeit
zu hoheren Schneedriftwerten. Das Auftreten von Schneedriftereignissen erfolgt bei beiden
Simulationen zu gleichen Zeiten (nicht gezeigt), nur die Menge an Schneedrift ist bei der
Simulation mit gemessenem Schneeanfangsfeld im Mittel etwas hoher (Abb. 4.26). Dies
ist auf die Unterschiede in der Schneemikrophysik sowie auf die darauf folgenden klei-
nen Abweichungen in der Schneetemperatur in den oberen Schichten zuriickzufiihren. Die
Verwendung des gemessenen Schneefeldes fiihrt zu etwas hoheren Schneetemperaturen in
den oberen Schichten, bedingt durch die h6heren Anfangswerte und die Schicht facettier-
ten Schnees, die zu einer geringeren Wérmeleitung in den Boden fiihrt. Dies erlaubt eine
grofere Menge an Schneedrift.

Insgesamt liefert die Anwendung des SNOWPACK auf die PARCA-Stationen realistische
Ergebnisse. Die Schneedeckenentwicklung weist die gréften Anderungen bei Eintreten von
Schmelzen sowie in den obersten Schichten auf. Die vorliegenden Simulationen wurden
mit einem einfachen Anfangsfeld durchgefiihrt, das nicht an allen Positionen der PARCA-
Stationen der Realitdt entspricht. Dadurch kann es zu Abweichungen von der Realitét
kommen. Da keine Messungen der Schneeeigenschaften oder der Schneedrift an den ver-
schiedenen Stationen vorliegen, lisst sich der Einfluss des Anfangsfeldes nicht verifizieren.

An allen betrachteten Stationen ergeben sich im Laufe der Simulationsdauer Schnee-
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Abbildung 4.25: Mit SNOWPACK simulierte Schneehéhe (Skala rechts), iiber 24 Stunden
summierter Neuschnee (Skala links), Windgeschwindigkeit und Schneedrift durch PARCA-
Messergebnisse an den Stationen a) Humboldt, b) NASA-U, c) Swiss Camp und d) Summit
angetrieben fir den Zeitraum Mai (julianisches Datum 122) bis September 2002 (julianisches
Datum 245). Man beachte die Unterschiede in der Skala fiir Neuschneehdhe (Mazimum 70 cm

statt 20 cm) und Schneedrift (Mazimum 100 gm~'s™! statt

und den anderen Stationen.

40 gm~

1s=1) zwischen Swiss Camp

driftereignisse. Schneedrift wird dabei in erster Linie zu Zeiten von Schneefall simuliert,
wenn dieser mit hoheren Windgeschwindigkeiten zusammenfillt. Es treten allerdings auch
Schneedriftereignisse auf, die nicht direkt mit Schneefall korrelieren. In diesen Fillen
war die Windgeschwindigkeit in Kombination mit den Schneeeigenschaften der obersten

Schneeschicht ausreichend, um Schneedrift zu initiieren.
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Abbildung 4.26: Differenz der mit SNOWPACK simulierten Schneedrift in gm~" s~ an der
Station Summit fir die Simulation mit gemessenes Feld Minus Simulation mit einfachem Feld.
Man beachte den Unterschied in der Skala im Vergleich zu Abb. 4.25.

4.3.2 Mit LM-Ergebnissen angetriebene Simulationen

Die Ergebnisse der Basissimulation werden zur Simulation mit dem Schneemodell SNOW-
PACK herangezogen, um Schneedrift- und Akkumulationsfelder fiir ganz Grénland zu be-
stimmen. Die Basissimulation wird gewé#hlt, da der Einfluss der Turbulenzparametrisie-
rung auf die mittleren Gréfen, die fiir die Simulation mit SNOWPACK benétigt werden,
gering und nicht eindeutig war. Es ldsst sich keine klare Verbesserung dieser Werte bei

Verwendung der neuen Turbulenzparametrisierungen erkennen.

Zur Simulation mit SNOWPACK wird fiir jeden Landgitterpunkt auf dem LM-Gitter
aus den Ergebnissen der LM-Simulationen ein Eingabefile fiir SNOWPACK erstellt, das
die atmosphérischen Randdaten fiir SNOWPACK fiir den gesamten Zeitraum (10 Tage)
des IGLOS-Experimentes enthélt. Als Anfangsschneefeld wird ein aus Messungen an der
Station Summit wihrend des erweiterten Zeitraums des IGLOS-Experiments (29. Juni
2002, dieser Termin gehorte zu der Vorbereitungsphase) bestimmtes Feld mit 14 Schnee-
schichten verwendet. Dies entspricht speziell in den Randgebieten nicht der Realitét, da
die Struktur des Schnees von Gitterpunkt zu Gitterpunkt variiert, ist aber in Ermange-
lung von Messungen iiber ganz Gronland die beste Néherung. Es ist auch zu beachten,
dass die tatséchliche Schneehche rdumlich variieren kann, so dass an einigen Gitterpunk-
ten in den LM-Ergebnissen eine geringere Schneehthe als in dem Anfangsfeld auftritt.
Dies fiihrt zu einer starken Abnahme des Schnees in den ersten Zeitschritten. Um Pro-
bleme durch eine zu grofle LM-Schneehéhe zu verhindern, wird die LM-Schneehéhe nach

oben auf 2 m beschrinkt, was der Hohe des gemessenen Anfangsfeldes entspricht. Die
SNOWPACK-Simulation fiir jeden Gitterpunkt begann am 3. Juli 2002 um 0 UTC und
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endete am 12. Juli 2002 um 24 UTC, der Zeitschritt betriigt eine Stunde. Dabei wird die
Anfangsschneehohe aus dem Wassergehalt des Schnees bestimmt, welcher im LM simuliert

wird.

Es wird angenommen, dass die Akkumulation von Schnee durch Schneedrift als Divergenz
des Massenflusses an Schneedrift Fi¢ bestimmt werden kann. Dies geschieht unter Verwen-
dung des LM-Windfeldes. Es ist dabei zu beachten, dass die Gitterweite von 14 km nicht
ausreichend sein mag, um lokale Schneeverteilung realistisch zu beschreiben. Messungen
der Schneeakkumulation durch Drift am Lyddon Ice Rise in der Antarktis haben Varia-
tionen der Akkumulation bereits auf einer Skala von 500 m ergeben (King et al., 2004).
Auf der anderen Seite wurden durch van Lipzig et al. (2004) Schneedriftsimulationen fiir
die Antarktische Halbinsel mit einer Auflésung von 14 km durchgefiihrt. Dieser Ansatz
wird daher als erster quantitativer Versuch der mesoskaligen Simulation von Schneedrift
iiber dem gronldndischen Eisschild angesehen, der weitere Analysen und auch Validation

bendtigt.

Im SNOWPACK wird auch die Evaporation und Sublimation von Schnee simuliert, so
dass ein direkter Vergleich des Einflusses von Schneedrift auf die gesamte Massenbilanz
des Eisschildes von Gronland moglich ist. Betrachtet wird hier nur die Akkumulation im
Gebiet des gronlidndischen Eisschildes, da aufgrund der Verwendung eines einheitlichen
Schneefeldes als Anfangsfeld die Evaporation und Sublimation iiber der Tundra unreali-

stische Werte annehmen.

Beispielhaft ist hier die mit SNOWPACK simulierte Schneedrift und die mit LM simulierte
Windgeschwindigkeit fiir Gronland fiir den 4. Juli 2002 in sechsstiindigem Abstand gezeigt
(Abb. 4.27). Es zeigt sich, dass in erster Linie die Gebiete mit hoher Windgeschwindig-
keit fiir Schneedrift pradestiniert sind. Allerdings fiihrt hohe Windgeschwindigkeit nicht
automatisch zu Schneedrift. Umgekehrt tritt auch Schneedrift in Gebieten mit mittleren
Windgeschwindigkeiten auf. Generell ist Schneedrift in erster Linie in den Randgebieten

des gronlandischen Eisschildes zu finden, in denen katabatische Winde auftreten.

Zur Bestimmung der Schneedrift existieren verschiedene Parametrisierungen, die die Drift
in Abhéingigkeit von der Windgeschwindigkeit bestimmen (King und Turner, 1997). Der
Massenfluss an Schnee Fg wird dabei bestimmt aus In(1000 - Fs) = ¢ - |0] + d, wobei die
Parameter c und d fiir die verschiedenen Parametrisierungen in Tabelle 4.4 angegeben sind.
Eine weitere Parametrisierung ist die von Takahashi (1985): Fg = 7,18 % 10~* % |]>17, die
allerdings im Folgenden nicht betrachtet wird, da sie keine weiteren Erkenntnisse bietet.

Um den Einfluss der Schneeeigenschaften auf die Schneedrift zu untersuchen, wird die



4.3. SNOWPACK-SIMULATIONEN 81

Abbildung 4.27: Mit SNOWPACK simulierte Schneedrift in gm=2 (Konturen) und mit LM
simulierte Windgeschwindigkeit in ms™' (schattiert) fir den 4. Juli 2002 um a) 6 UTC, b)
12 UTC, ¢) 18 UTc und d) 24 UTC.

von SNOWPACK simulierte Schneedrift an ausgewahlten Punkten mit der Schneedrift

aus den in Tabelle 4.4 angegebenem Parametrisierungen verglichen.

Der Vergleich der mit SNOWPACK simulierten Schneedrift mit einfachen Parametrisie-
rungen weist einige Unterschiede auf. Betrachtet werden hier die SNOWPACK-simulierte
Schneedrift und die unter Verwendung der LM-simulierten Windgeschwindigkeit para-
metrisierte Schneedrift an vier ausgewihlten PARCA-Stationen: Humboldt, NASA-U,
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Name Referenz ¢ d
Budd Budd et al. (1966) 0.235 | 2.72
Kobmax | Kobayashi (1978) - maximale Werte | 0.397 | -0.276
Kobmin | Kobayashi (1978) - minimale Werte | 0.397 | -2.12
Dover Dover (1993) 0.632 | -3.69

Tabelle 4.4: Werte der Koeffizienten fiir die verschiedenen Schneedriftparametrisierungen nach
King und Turner (1997)

Swiss Camp und Summit (Abb. 4.28, 4.29). Dabei fiihrt die Parametrisierung nach Budd
et al. (1966) an allen Stationen zu den hichsten Schneedriftwerten, gefolgt von der Pa-
rametrisierung nach Kobayashi (1978) (maximale Werte - Kobmax), die bereits um eine
Groflenordnung niedriger ist. An der Station Humboldt liegt die maximale SNOWPACK-
simulierte Schneedrift in der gleichen Gréfenordnung wie die Parametrisierung nach Dover
(1993). Diese beiden Kurven stimmen wihrend der meisten Zeit gut iiberein, allerdings
setzt die SNOWPACK-simulierte Schneedrift spéter ein, hort frither auf und weist zwi-
schendurch Werte von Null auf, wihrend die Parametrisierung durchgehend Schneedrift
simuliert (Abb. 4.28a). An der Station NASA-U ist die SNOWPACK-simulierte Schnee-
drift wihrend grofer Teile der Simulation gleich Null (Abb. 4.28). Gegen Ende der Si-
mulationsdauer tritt {iber lingere Zeit SNOWPACK-simulierte Schneedrift auf, zu dieser
Zeit stimmt sie gut mit der parametrisierten Schneedrift nach Dover und Kobmin {iberein
(Abb. 4.28). Auch an der Station Swiss Camp ist die SNOWPACK-simulierte Schneedrift
wéhrend langerer Zeitraume Null, dagegen zeigen die Parametrisierungen wihrend der
gesamten Zeitdauer Schneedriftereignisse (Abb. 4.29a). Bei Auftreten von Schneedrift in
den SNOWPACK-Simulationen werden Werte knapp oberhalb der niedrigsten Parametri-
sierungen erreicht (Abb. 4.29a). An der Station Summit ist die SNOWPACK-simulierte
Schneedrift wihrend der gesamten Zeit Null, wihrend die Parametrisierungen kontinu-
ierliche Schneedrift aufweisen (Abb. 4.29b). Die synoptischen Beobachtungen der ETH
Ziirich zeigen im Zeitraum vom 3. bis 12. Juli 2002 keine Driftereignisse an Summit, so-
mit iiberschitzen die Parametrisierungen die Schneedrift stark. Allerdings war an einigen
Tagen leichte bodennahe Drift vorhanden (Heinemann, 2006), die von der SNOWPACK-

Simulation nicht wiedergegeben wird.

Alles in allem weist die Parametrisierung nach Budd die héchsten Driftwerte auf, wihrend
die Parametrisierungen nach Dover und Kobmin recht nahe beieinander liegen und auch
am néchsten an den SNOWPACK-Ergebnissen liegen. Dennoch lésst sich keine der Pa-

rametrisierungen als die beste fiir ganz Gronland auswéhlen, selbst wenn angenommen
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wird, dass die SNOWPACK-Simulationen die Realitdt perfekt darstellen. Da die Para-
metrisierungen nur die Windgeschwindigkeit beriicksichtigen, aber keine minimale Wind-
geschwindigkeit (Grenzgeschwindigkeit u,;) fiir das Einsetzen von Schneedrift verlangen,
ist bei ihnen immer Schneedrift vorhanden, wobei die Menge an Schneedrift von den ver-
wendeten Parametern und der Windgeschwindigkeit abhéngt. Tatséchlich ist aber das
Einsetzen der Schneedrift und somit auch die Masse an Schneedrift stark abhingig von
den Eigenschaften der Schneeoberfliche. Die Grenzgeschwindigkeit, bei der Schneedrift
beginnt, ist relativ niedrig fiir trockenen Schnee und nimmt stark zu beim Einsetzen von
Schmelzen oder bei Vorhandensein von Eisschichten oder Rauhreif. In ihren Untersu-
chungen haben van Lipzig et al. (2004) eine starke Abhéngigkeit des Driftflusses von der
Grenzgeschwindigkeit u,; gefunden mit einer Anderung der Massenbilanz von 15% bei
einer Zunahme von u,; von 0,1 ms~!. Der Einfluss der Grenzgeschwindigkeit und dessen
Abhéngigkeit von den Schneeeigenschaften wird im SNOWPACK beriicksichtigt, da dort
die Grenzgeschwindigkeit in Abhéingigkeit von der Schneemikrostruktur berechnet wird.
Daraus ergibt sich, dass auch die Simulation der Schneedrift von den Anfangseigenschaften
des Schneefeldes abhéngt. Da fiir die Simulation mit SNOWPACK ein rdumlich konstantes
Schneefeld fiir das gesamte Modellgebiet angenommen wurde, kénnen auch dort Fehler-
quellen fiir die Schneedriftsimulation liegen. Ohne verléssliche Messungen der Schneedrift
ist eine Abschétzung des Einflusses dieser Ungenauigkeiten nicht mdéglich. Die Betrach-
tung der zeitlichen Entwicklung der Schneemikrostruktur ergibt gréBere Anderungen der
Schneeeigenschaften in erster Linie beim Einsetzen von Schmelzen sowie beim Auftreten
von Neuschnee (Kap. 4.3.1). Gerade fiir die Bestimmung von Schneedrift ist daher eine
moglichst genaue Reprisentation des Niederschlags von Bedeutung, da Neuschnee eine
geringere Grenzgeschwindigkeit fiir Einsetzen von Schneedrift aufweist. Die mikrophysi-
kalischen Eigenschaften der bestehenden Schneedecke sind fiir Schneedrift von geringerer

Bedeutung, da &lterer Schnee im allgemeinen weniger leicht verdriftet wird.

Die aus Schneedrift abgeleitete Schneeakkumulation liegt fiir weite Teile Gronlands im
Bereich von 0,01 kgm™2 fiir den einzelnen Tag (Abb. 4.30). Uber die gesamte Simulati-
onsdauer summiert ergeben sich Werte von +/- 0,1 kgm=2. Im Vergleich dazu liegt die
Summe von Evaporation und Sublimation von Schnee im Bereich von +/-0,1 kgm™? fiir
einzelne Tage bzw. +/-1 kgm ™2 iiber die gesamte Simulationsdauer summiert. Die Evapo-
ration/Sublimation weist iiber den meisten Teilen Gronlands positive Werte auf, d.h. die
Schneemenge wird durch Evaporation/Sublimation vermindert. Vereinzelte Stellen iiber
dem Plateau Grénlands weisen dagegen negative Werte fiir Evaporation/Sublimation auf,

an diesen Orten nimmt die Schneemasse durch Gefrieren von Fliissigwasser und Wasser-
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Abbildung 4.28: Mit SNOWPACK simulierte (SNOWPACK) und unter Verwendung von LM-
simulierten Windgeschwindigkeiten parametrisierte (s. Tab. 4.4) Schneedrift in gm=2 an den
Positionen der PARCA-Stationen a) Humboldt und b) NASA-U fiir den Zeitraum 3. bis 12. Juli

2002.
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Abbildung 4.29: Mit SNOWPACK simulierte (SNOWPACK) und unter Verwendung von LM-
simulierten Windgeschwindigkeiten parametrisierte (s. Tab. 4.4) Schneedrift in gm 2 an den
Positionen der PARCA-Stationen a) Swiss Camp und b) Summit fir den Zeitraum 3. bis 12.
Juli 2002. Zur Legende, vergleiche Abb. 4.28a.
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dampf zu (Abb. 4.30). Im Gegensatz dazu weist die Akkkumulation aufgrund von Schnee-
drift groBere rdumliche Variationen auch auf kleinem Gebiet auf. Gebiete mit positiver
und negativer Akkumulation sind fiir den Zeitraum von 10 Tagen fast iiber dem gesamten
Eisschild zu finden (Abb. 4.30b). Die groiten Werte fiir Akkumulation durch Schneedrift
werden in den Randgebieten des Eisschildes beobachtet, wo sowohl Windgeschwindigkeit
als auch Schneedrift die hochsten Werte erreichen.

Uber weiten Teilen Gronlands ist das Verhiltnis von Akkumulation durch Schneedrift
und durch Evaporation/Sublimation im Bereich von +/-0,1 (Abb. 4.31). In den durch
katabatische Winde beeinflussten Randgebieten des gronldndischen Eisschildes sind da-
gegen auch Werte grofler als eins zu finden. In den meisten Teilen Gronlands ist somit
der Beitrag von Schneedrift auf die Massenbilanz gering, in Gebieten mit hohen Wind-
geschwindigkeiten (und Neuschnee) ergibt sich allerdings ein nicht zu vernachlissigender
Beitrag.

Déry und Yau (2002) haben Simulationen der mittleren jahrlichen Schneedrift und Schnee-
akkumulation iiber der Arktis fiir 25 Jahre durchgefiihrt. Die stdrksten Schneedriftwerte
in Gronland treten auch in ihren Simulationen in den Randgebieten auf. Entsprechend
sind auch die Akkumulationen am groften in den Randgebieten. Im Vergleich zu den Si-
mulationen mit SNOWPACK sind allerdings Unterschiede in der Verteilung der Maxima
zu sehen. Wihrend bei den SNOWPACK-Simulationen hohe Werte der Akkumulation
im Nordwesten Gronlands zu sehen sind, ergeben die Simulationen von Déry und Yau
(2002) maximale Werte im Nordosten und Westen. Die Akkumulation nach Déry und
Yau (2002) ergeben maximale Werte von —0,044 kg m~—2 d~', sind also groier als die aus
den SNOWPACK-Simulationen bestimmte Akkumulation. Dabei ist zu beachten, dass
die Simulationen von Déry und Yau (2002) mit einem einfachen Schneedriftmodell durch-
gefiihrt wurden, das von ERA-15-Daten in einer Auflésung von 2,5° und einer zeitlichen
Dichte von 6 Stunden angetrieben wurde. Sowohl die Auflésung als auch die Bestimmung
von Schneedriftereignissen ist somit grober als bei den SNOWPACK-Simulationen. Die Er-
gebnisse resultieren aus einem zeitlichen Mittel {iber 25 Jahre, wihrend die SNOWPACK-
Simulationen auf 10 Tage im Juli 2002 beschrénkt sind. Da die Schneedrift zeitlich variabel
ist, kann auch dies zu Unterschieden in der Drift fiihren.

Um den Einfluss des Anfangsschneefeldes auf die Schneedrift und somit die Akkumulation
zu untersuchen, wurden fiir ausgewahlte PARCA-Stationen SNOWPACK-Simulationen,
angetrieben mit LM-Ergebnissen, mit einem einfachen dreischichtigen Anfangsfeld durch-
gefiihrt. Dieses Feld wird auch fiir die gekoppelten Simulationen und die mit PARCA-
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Abbildung 4.30: Akkumulation von Schnee in kgm 2 durch Schneedrift fir den a) 4. Juli 2002
und b) den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 sowie durch Evaporation/Sublimation fir c) den 4.
Juli 2002 und d) den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002.
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Abbildung 4.31: Verhdltnis der Akkumulation von Schnee durch Schneedrift und FEvaporati-
on/Sublimation fir a) den 4. Juli 2002 und b) den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002.

Daten angetriebenen Simulationen verwendet. Fiir den betrachteten Zeitraum ergibt sich
nur ein geringer Einfluss des Anfangsfeldes auf die Schneedrift. Die groiten Unterschiede
in der Schneedriftmenge treten gegen Mitte der Simulationsdauer an der Station NASA-
U auf (Abb. 4.32). Wihrend der ersten vier Tage sind keine Unterschiede zwischen den
Simulationen zu erkennen. Die ersten Abweichungen sind am Ende des fiinften Tages zu
sehen, wo die Simulation mit einfacherem Schneefeld zu einem fritheren Einsetzen von
Schneedrift fiihrt, wihrend die Simulation mit komplexerem Schneefeld erst zwei Tage
spater Schneedrift aufweist. Wahrend der Zeitrdume, wo bei beiden Simulationen Schnee-
drift auftritt, sind keine Unterschiede in der Schneedriftmenge zu sehen. An den anderen
PARCA-Stationen sind keine Unterschiede in der Schneedrift zu erkennen. Die Verwen-
dung des komplexeren Schneefeldes mit 14 Schichten kann somit unter bestimmten Be-
dingungen das Einsetzen von Schneedrift verhindern, da bei dem komplexeren Schneefeld
eine Schicht mit starker Bindung der Schneeteilchen untereinander, d.h. hoher Grenzge-
schwindigkeit fiir Einsetzen von Schneedrift, vorhanden ist. Bei Schneedrift ergibt sich

jedoch kein erkennbarer Einfluss des Schneeanfangsfeldes auf die Schneedriftmenge.
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Drift at NASA-U
July 3to 12, 2002
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Abbildung 4.32: Mit SNOWPACK simulierte Schneedrift fir die Station NASA-U fiir den
Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002, angetrieben mit LM-Ergebnissen, unter Verwendung eines an der
Station Summit gemessenen Schneefeldes mit 14 Schneeschichten (14 level snow field) und eines

vereinfachten Schneefeldes mit drei Schneeschichten (three level snow field) als Anfangsfeld.

4.4 Kopplung der Modelle LM und SNOWPACK

Die Validation des LM mit Messungen iiber Gronland zeigt Defizite speziell in der Simu-
lation der Bodentemperatur auf (Kap. 4.1). Desweiteren ist die Simulation der Schnee-
drift sowie der Evaporation und Sublimation von Schnee im LM nicht vorgesehen. Eine
Moglichkeit, die Schneedecke sowie ihren Einfluss auf die Atmosphire realistischer dar-
zustellen, ist die Kopplung des Atmosphéarenmodells LM mit dem Schneemodell SNOW-
PACK. SNOWPACK ermdglicht eine hohere rdumliche Auflsung der Schneedecke auf-
grund seiner unbegrenzten Anzahl an Schichten und daher eine realistischere Ableitung
der fiir die Atmosphére wichtigen Schneeeigenschaften wie Schneedrift und Schneealbedo.
Das SNOWPACK verfiigt weiterhin iiber eine bessere Darstellung des Warmetransportes
in der Schneedecke durch die Verwendung der Schneemikrostruktur, allerdings lassen sich
die Temperaturerkenntnisse aus dem SNOWPACK nur bedingt auf das LM iibertragen,
da das LM mit zwei Bodenschichten fester Dicke verwendet wird. Eine direkte Ubertra-
gung der Schneetemperaturen aus dem SNOWPACK auf die LM-Bodenschichten ist daher
nicht moglich. Da die Bodentemperatur im SNOWPACK als untere Randbedingung kei-
ne Anderungen erfihrt und die Oberflichentemperatur nur kleinere Anderungen erlebt,
ist der direkte Einfluss des SNOWPACK auf die Temperaturbestimmung im LM gering.

Dagegen ist die Reprisentation der Schneedrift sowie Evaporation und Sublimation von



90 KAPITEL 4. SIMULATIONSERGEBNISSE

Schnee durch das SNOWPACK vielversprechend.

Zur Kopplung der beiden Modelle wird eine Schnittstelle entwickelt, die fiir jeden schnee-
bedeckten Gitterpunkt im Modellgebiet die fiir SNOWPACK benétigten Eingabedaten
bestimmt, das Schneemodell SNOWPACK aufruft und die Ergebnisse der SNOWPACK-
Simulation an das LM zuriickgibt. An diesen Punkten ersetzt das SNOWPACK Teile des
Bodenmoduls TERRA, insbesondere die Bodentemperaturberechnung und den Wasser-

haushalt des Schnees.

Fiir die SNOWPACK-Simulationen wird ein Anfangsschneefeld benétigt. Dieses wird im
Rahmen der LM-Initialisierung fiir jeden Gitterpunkt bestimmt. Dabei werden die Ei-
genschaften des Schnees soweit moglich aus den im LM bekannten Daten an diesem
Gitterpunkt abgeleitet, die nicht bekannten Daten werden als rdumlich konstant vor-
gegeben. Folgende Groflen werden aus den LM-Daten bestimmt: Schneetemperaturen,
die aus der LM-Schneetemperatur sowie dem Gradienten AT zwischen LM-Schnee- und
LM-Bodentemperatur bestimmt werden, sowie Schneehéhe, die aus dem Wassergehalt des
Schnees abgeleitet wird, wobei die maximale Schneehshe als 2 m angenommen wird (Tab.
4.5). Es werden als Anfangsschneefeld maximal drei Schichten definiert. Die Anzahl der
Schichten héngt dabei von der Schneehthe ab: bis 10 cm Schneehdhe wird eine Schicht
angenommen, bis 30 cm Schneehdhe zwei Schichten und bei mehr als 30 cm Schneehdhe
drei Schichten. Die mikrophysikalischen Eigenschaften werden von der Schicht abhingig
gesetzt, die oberen beiden Schichten sollen identische mikrophysikalische Eigenschaften
haben, wihrend fiir die unterste Schicht eine geringere Spherizitdt und groflere Dendri-

zitdt angenommen wird (Tab. 4.6).

Schicht | Dicke d; in m Entstehungsdatum Schichttemperatur
1 0,14 oder Schneehohe Datum des Beginns TS"T’IAT

der LM-Simulation

2 0,06 oder Schneeh8he-0,14 | Datum des Beginns | Ts=2T

der LM-Simulation

3 Schneehshe-0,2 Datum des Beginns | Janr2l-

der LM-Simulation

Tabelle 4.5: Makrophysische Eigenschaften des Anfangsfeldes Schnee

Da die Verwendung des SNOWPACK die Rechenzeit stark erhoht, wird ein Parameter
eingefiihrt, der bestimmt, in welchem Zeitschrittintervall SNOWPACK aufgerufen wird.
An den Zeiten zwischen den SNOWPACK-Aufrufen wird das fiir Gronland modifizierte
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Schicht | Volumenanteil| Volumenanteil| Volumenanteil| Dendrizitdt| Spherizitét
Eis Wasser Luft
1 0,39 0,0 0,61 0,56 0,56
2 0,39 0,0 0,61 0,56 0,56
3 0,39 0,0 0,61 0,62 0,31
Schicht | Kérnchenra- | Bindungszahl | Marker Reifmasse | Anzahl
dius Elemente
0,5 0,5 0,0 1
0,5 0,5 0,0 1
0,5 0,5 0,0 1
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Tabelle 4.6: Mikrophysikalische FEigenschaften des Anfangsfeldes Schnee

Bodenmodul TERRA fiir die Bodentemperaturbestimmung verwendet.

Die Eingabedaten fiir SNOWPACK werden fiir mindestens zwei Zeitschritte benotigt.
Zum ersten LM-Zeitschritt wird daher nur das Interface aufgerufen, um die Eingabedaten
fiir SNOWPACK zwischenzuspeichern, ohne SNOWPACK aufzurufen. Ab dem zweiten
Aufruf erfolgt dann der SNOWPACK-Aufruf, und die Eingabedaten dieses Zeitschritts
werden fiir den néchsten Aufruf zwischengespeichert. Diese Zwischenspeicherung erfolgt
auch fiir in diesem Moment nicht schneebedeckte Punkte, da diese bis zum néchsten

Aufruf durch Schneefall schneebedeckt werden konnten.

Die Ergebnisse der SNOWPACK-Simulation (Schneeschichtendaten, Schneedrift, Schnee-
albedo, Schneehthe, Schneemasse, Schneetemperaturen und Evaporation und Sublimati-
on von Schnee) werden an das LM iibergeben. Dabei werden die Schneeschichtendaten
(mikro- und makrophysikalische Eigenschaften des Schneefeldes) nur fiir den néchsten
SNOWPACK-Aufruf zwischengespeichert, wihrend die anderen SNOWPACK-Daten, wie
Schneedrift, Albedo, Evaporation und Sublimation, ausgegeben werden konnen. Die in
SNOWPACK simulierte Schneealbedo wird an das LM iibergeben und bis zum néchsten
SNOWPACK-Aufruf als Schneealbedo an dieser Position zur Simulation verwendet. Aus
der Schneedrift wird unter Verwendung der Windgeschwindigkeit die Akkumulation von

Schnee als Divergenz des Massenflusses von Schneedrift berechnet.

Mit dem derart gekoppelten Modellsystem werden Simulationen fiir alle Tage des Zeit-

raums des IGLOS-Experiments durchgefiihrt. Das SNOWPACK wird aufgrund des ho-
hen Rechenzeitbedarfs nur alle 120 Zeitschritte (60 Minuten) aufgerufen. Damit ist der
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Zeitschritt des SNOWPACK identisch zu dem Zeitschritt der mit LM-Ergebnissen an-
getriebenen SNOWPACK-Simulationen und zum Ausgabeintervall der LM-Ergebnisse.
Modellgebiet und LM-Anfangsfelder sind identisch zu den ungekoppelten Simulationen
gewihlt. Die Modifikationen im LM fiir Gronland bleiben erhalten. Es wird die pro-
gnostische TKE-Gleichung verwendet und die Turbulenzparametrisierungen der Basis-
simulation. Die Ergebnisse der Simulationen werden mit Messungen sowie Ergebnissen
der Basissimulation verglichen. Betrachtet werden sowohl atmosphérische Parameter als
auch die Driftergebnisse aus den gekoppelten Simulationen und den mit LM-Ergebnissen
angetriebenen SNOWPACK-Simulationen. Beim Vergleich mit den LM-angetriebenen
SNOWPACK-Simulationen ist zu beachten, dass die gekoppelten Simulationen jeweils
nur fiir 48 Stunden durchgefiihrt wurden, wihrend die SNOWPACK-Simulationen mit
LM-Ergebnissen angetrieben fiir 10 Tage liefen. Desweiteren unterscheidet sich das An-
fangsschneefeld von dem der ungekoppelten Simulationen, da bei den gekoppelten Si-
mulationen aus Rechenzeitgriinden ein geringer aufgelostes Feld verwendet wird, dessen
makrophysikalische Eigenschaften aber soweit moglich aus LM-Daten bestimmt werden.
Allerdings hat sich aus den mit LM-Ergebnissen angetriebenen Simulationen ergeben,
dass die Verwendung eines einfacheren Anfangsfeldes in den meisten Fillen keine groflie
Anderung der Schneedrift bewirkt.

4.4.1 Vergleich mit Messungen

Genau wie die Modellergebnisse der Basissimulation wurden die Ergebnisse der gekoppel-
ten Simulationen mit PARCA-Messungen sowie mit Messungen im Rahmen des IGLOS-
Experiments verglichen. Es ist dabei zu beachten, dass SNOWPACK nur die Eigenschaften
der Schneedecke prognostiziert, so dass nur ein indirekter Einfluss des SNOWPACK auf

die atmosphiérischen Parameter erfolgt.

4.4.1.1 Vergleich mit PARCA-Messungen

Der statistische Vergleich mit PARCA-Messungen weist kleinere Unterschiede zum Ver-
gleich der Basissimulation auf. Die kurzwellige Strahlungsbilanz an den Stationen NASA-
U und GITS weist geringere Korrelationskoeffizienten als in der Basissimulation auf (Ta-
belle 4, Anhang). Der Vergleich der Zeitreihen zeigt an diesen Stationen eine starke
Uberschitzung der kurzwelligen Strahlungsbilanz im Laufe des 5. Juli 2002, wihrend

an den anderen Tagen keine grofen Anderungen im Vergleich zur Basissimulation zu fin-
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den sind. Das gleiche gilt fiir die gesamte Strahlungsbilanz am Boden, die an manchen
Stationen eine etwas hohere, an anderen eine etwas niedrigere Korrelation aufweist. Auch

der Druckvergleich weist nur geringe Anderungen auf.

Der Vergleich der Windgeschwindigkeiten ergibt eine Verbesserung der Ergebnisse im Ver-
gleich zur Basissimulation an fast allen Stationen. Auch die Temperaturen in den gekop-
pelten Simulationen weisen an allen Stationen einen niedrigeren Bias als beim Vergleich
der Basissimulation auf. Der Korrelationskoeffizient an der Station Swiss Camp ist etwas
niedriger, wihrend die Korrelationskoeffizienten an den anderen Stationen gréfler sind als
bei der Basissimulation. Allerdings liegen die Korrelationskoeffizienten an den Stationen
Swiss Camp, Humboldt, TUNU-N und JAR2 immer noch unter 0,5, so dass die Korre-
lation an diesen Stationen weiterhin gering ist. An der Station JAR2 ist wihrend grofler
Teile der Simulationsdauer die simulierte Schneebedeckung gleich Null, so dass an dieser
Station dann kein SNOWPACK-Aufruf stattfindet. Trotz der nur geringen Anderungen
der Oberflichentemperatur durch SNOWPACK ergibt sich somit eine Verbesserung der

Temperaturdarstellung.

4.4.1.2 Vergleich mit IGLOS-Messungen

Vergleich mit Radiosondenaufstiegen an der Station Summit

Bei dem Vergleich der Radiosondenaufstiege ergibt sich, dass der Bias der Temperatur
genau wie bei der Basissimulation in den untersten beiden Modellniveaus negativ ist und
danach positiv wird (Abb. 4.33). Im Vergleich zur Basissimulation ist der Bias in den
meisten Niveaus geringer. In den untersten beiden Modellniveaus ist der Bias bei Verwen-
dung des gekoppelten Modellsystems weniger als halb so grofl wie bei Verwendung des
ungekoppelten LM (Abb. 4.33). Auch die Korrelationskoeffizienten der Temperatur sind
bei den gekoppelten Simulationen in Bodenndhe grofler als bei der Basissimulation. Sie
erreichen Werte um 0,6 (0,65 im untersten Niveau, um 0,5/0,55 in den folgenden fiinf). In
den hoheren Niveaus sind die Anderungen des Korrelationskoeffizienten durch die Kopp-
lung gering. Auch bei dem Vergleich der Windgeschwindigkeiten ist der Bias in Bodennéhe
geringer unter Verwendung des gekoppelten Modellsystems. In den héheren Schichten ist
dagegen nur ein geringer Unterschied zwischen Basissimulation und gekoppeltem Modell
zu sehen (Abb. 4.33). Der Einfluss beschrénkt sich auf die untersten Schichten, dort ist er

allerdings nicht zu vernachlissigen. Die Korrelationskoeffizienten der Windgeschwindig-
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keit weisen nur geringe Anderungen im Vergleich zur Basissimulation auf. In den untersten
drei Niveaus sind die Korrelationskoeffizienten der gekoppelten Simulation etwas niedri-
ger als bei der Basissimulation, in den anderen Niveaus etwas hoher. Dennoch ist der
Korrelationskoeffizient insgesamt nur im Bereich von 0,4 bis 0,6.
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Abbildung 4.33: Bias (LM - Messungen) fir a) Temperatur und b) Windgeschwindigkeit in
den untersten 2000 m fir den Vergleich zwischen Radiosondenaufstiegen an der Station Summit,
Gronland, und LM-Simulationen fir den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 fiir die Basissimulation
(basic) und die gekoppelte Simulation (kopp). Einige Hiohenniveaus: 1: 3,4 m; 5: 30,9 m; 10:
938,18 m; 25: 1899,7 m

Der Vergleich der Profile fiir den 10. Juli 2002 lisst diese Unterschiede teilweise erkennen
(Abb. 4.34). In den hoheren Niveaus sind die Unterschiede zwischen Basissimulation und
gekoppelter Simulation gering. In den bodenndheren Schichten zeigen die Temperaturen
bei der gekoppelten Simulation eine etwas bessere Ubereinstimmung mit den Messungen.
Der Unterschied in den Windgeschwindigkeiten ist in allen Niveaus gering. Die nicht ge-
zeigten Profile um 3 UTC und 9 UTC weisen ein konsistentes Bild auf. Die Temperaturen
in Bodennéhe liegen bei den gekoppelten Simulationen ndher bei den Messungen, wihrend

die Windgeschwindigkeiten keine groen Anderungen aufweisen.

Vergleich mit Mastmessungen an der Station Summit

Aus den Profilen des ETH-Mastes fiir den 10. Juli 2002 ergibt sich ein mit den Radioson-
denvergleichen konsistentes Bild. Die Verwendung des gekoppelten Modellsystems fiihrt
zu einer stirkeren Erwirmung der bodennahen Temperaturen und der Bodentemperatur
im Laufe des Tages als in der Basissimulation (Abb. 4.35). Auch wenn die Erwérmung im
Vergleich zu den Messungen immer noch unterschitzt wird, ergibt sich doch eine Verbes-

serung der Modellergebnisse durch die Kopplung. Die Unterschiede zwischen den Modell-
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Abbildung 4.34: Von Radiosonden gemessene (meas) und LM-simulierte Temperatur- und
Windprofile der Basissimulation (basic) und der gekoppelten Simulationen (coup) fiir die Sta-
tion Summit, Gronland, fir den 10. Juli 2002, um a) 6 UTC (Beginn Radiosondenaufstieg
5:50 UTC), b) 12 UTC (Beginn Radiosondenaufstieq 11:40 UTC), ¢) 21 UTC (Beginn Radio-
sondenaufstieg 20:32 UTC) und d) 24 UTC (Beginn Radiosondenaufstieg 23:40 UTC). Gezeigt
sind die Modellergebnisse bis 2420 m Hdéhe (Modellniveau 10 bzw. 25).
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simulationen in den h6éheren Niveaus sind geringer. Bei den Windgeschwindigkeitsprofilen
sind grofitenteils nur kleinere Unterschiede zwischen den Modellsimulationen zu erkennen.
Um 18 UTC ist die Windgeschwindigkeit geringer als bei der Basissimulation, was besser
mit den Messungen iibereinstimmt. Der gemessene LLJ wird von beiden Simulationen

nicht wiedergegeben.

Der Vergleich der statistischen Groéflen zeigt das gleiche Ergebnis wie die statistischen
GroBlen der Radiosondenaufstiege und die Profile (Abb. 4.36). Die bodennahen Biasse
der Temperatur sind niedriger beim Vergleich der gekoppelten Simulation als bei der
Basissimulation, wihrend die Biasse in den beiden obersten Niveaus bei den gekoppelten
Simulationen etwas grofier sind (Abb. 4.36a). Die Windgeschwindigkeitsbiasse zeigen nur
leichte Unterschiede in Bodennéhe, wihrend sie in hoheren Schichten oft deutlich niedriger
sind als bei der Basissimulation (Abb. 4.36b).

Der Vergleich der Temperaturzeitreihen in Bodennihe zeigt ebenfalls eine bessere Uberein-
stimmung unter Verwendung des gekoppelten Modellsystems (Abb. 4.37). Die Erwirmung
der bodennahen Temperatur im Laufe des Tages wird vom gekoppelten Modell besser
repréisentiert als von der Basissimulation (Abb. 4.37a). Dies ist in erster Linie auf die
realistischere Simulation der Schneealbedo zuriickzufiihren, da der direkte Einfluss des
SNOWPACK auf die Oberflichentemperatur gering ist. In 50 m Hohe ist der Einfluss des
Bodens geringer, es ist aber dennoch eine leichte Verbesserung der Temperatursimulation
durch das SNOWPACK zu erkennen (Abb. 4.37b).

Der Vergleich mit der Strahlungsmessung des Solar Trackers der ETH Ziirich ergibt einen
Korrelationskoeffizienten von 0,95 und einen Bias von 8,69 Wm™2 fiir die kurzwellige
Strahlung und 0,61 sowie einen Bias von -19,7 Wm™2 fiir den Vergleich der langwelligen
Strahlung. Die gesamte Strahlungsbilanz weist einen Korrelationskoeffizienten von 0,822

und einen Bias von -10,9 Wm 2

auf. Durch die Verwendung des gekoppelten Modell-
systems wird auch die Strahlungsbilanz realistischer simuliert. Im SNOWPACK wird die
Albedo der Schneeoberfliiche in Abhéngigkeit von den Schneeeigenschaften parametrisiert,
so dass die zeitliche Anderung der Albedo beriicksichtigt wird. Die zeitlich variable Albe-
do fiihrt ebenfalls zu einer Verbesserung der Bodentemperatur, desweiteren ist ein, wenn
auch geringfiigiger, Einfluss des SNOWPACK auf die Bodentemperatur zu finden. Dies
tragt zu einer realistischeren Simulation sowohl der kurzwelligen als auch der langwelligen

Strahlungsbilanz bei.

Auch der Vergleich der Zeitreihen der Strahlungsbilanzen an der Station Summit zeigt
diesen Einfluss (Abb. 4.38). Die kurzwellige Strahlungsbilanz am Boden nimmt griflere
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Maximalwerte an als in der Basissimulation. Dies fiihrt teilweise zu einer Uberschiitzung
der kurzwelligen Strahlungsbilanz am Boden (Abb. 4.38). Die mit SNOWPACK simulierte
Albedo nimmt an der Station Summit Werte im Bereich von 77% bis 83% an, wihrend
die in der Basissimulation verwendete, aus Satellitendaten abgeleitete Albedo konstant
den Wert 85% fiir Summit hat (Abb. 4.38).

Aufgrund der niedrigeren Albedo in den gekoppelten Simulationen wird weniger kurz-
wellige Strahlung reflektiert als in der Basissimulation, was zu einer insgesamt héheren
kurzwelligen Strahlungsbilanz am Boden fiihrt. Dies stimmt besser mit den Messungen
iiberein. Der Vergleich mit aus Messungen der einfallenden und reflektierten kurzwelligen
Strahlung abgeleiteten Albedowerten fiir die Station Summit ergibt im Mittel hhere Wer-
te der gemessenen als der simulierten Albedo. Der Mittelwert der gemessenen Albedo liegt
bei 83,8%, wihrend die simulierte Albedo im Mittel einen Wert von 80,0% hat. Es sind
starke Schwankungen der gemessenen Albedo im Laufe des Tages zu erkennen, mit niedri-
geren Werten um die Mittagszeit und hoheren Werten des Nachts. Die gemessene Albedo
nimmt dabei Werte zwischen 70% und 90% an, weist also eine groflere Spannbreite als die
SNOWPACK-Albedo auf. Dabei stimmen die Tageswerte an den meisten Tagen gut mit
den Ergebnissen der gekoppelten Simulation iiberein, wihrend der néchtliche Anstieg der
Albedo von der Simulation unterschitzt wird. Der aus Satellitendaten abgeleitete, {iber
10 Tage gemittelte Wert von 85% iiberschétzt sowohl die mittlere Albedo als auch die
Albedo wihrend der Tageszeit (Sonnenstunden). Die Bestimmung der Albedo im SNOW-
PACK erfolgt durch eine aus Messungen in den Alpen abgeleitete Parameterisierung in
Abhéngigkeit von atmosphérischen Groflen wie Temperatur und Windgeschwindigkeit so-
wie in Abhéingigkeit von Schneeeigenschaften. Die Abhéngigkeit der Albedo von diesen
Groflen ist nicht zwangsldufig global und fiir alle Tempatur- und Windgeschwindigkeits-
bereiche giiltig. Desweiteren sind die Schneeeigenschaften im SNOWPACK auch vom
Schneeanfangsfeld abhingig, welches fiir die vorliegenden Simulationen stark gen&hert

wurde. Beide Faktoren kénnen zu einer Unterschéitzung der Schneealbedo fiihren.

Die Uberschitzung der kurzwelligen Strahlungsbilanz durch die gekoppelten Simulatio-
nen ist in erster Linie auf Unterschiede in der Wolkenbedeckung zuriickzufiihren. Eine
Uberschiitzung ist speziell am 4., 6., 11. und 12. Juli zu beobachten. Am 4. Juli wurde am
Vormittag bodennaher Nebel iiber Summit beobachtet (Driie und Heinemann, 2003). In
den gekoppelten Simulationen ist der Bedeckungsgrad mit niedrigen Wolken ab 11 UTC
gleich Null, was zu einer Uberschiitzung der kurzwelligen Strahlungsbilanz fiihrt. Auch am
6. Juli 2002 werden in den gekoppelten Simulationen ab Mittag (13 UTC) keine niedrigen

Wolken mehr simuliert, wihrend die Beobachtungen iiber lingere Teile des Tages niedrige
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Abbildung 4.35: Am ETH-Mast gemessene (meas) und LM-simulierte Temperatur- und Wind-
geschwindigkeitsprofile der Basissimulation (basic) und der gekoppelten Simulation (coup) an der
Station Summit, Gronland, fir den 10. Juli 2002 um a) 6 UTC, b) 12 UTC, ¢) 18 UTC und d)

24 UTC.



4.4. KOPPLUNG DER MODELLE LM UND SNOWPACK 99

a) Bias (LM-Obs) b) Bias (LM-Obs)
for Temperature for Wind Speed
1I T T T T T E T T [% 3I T T T T T T T T T T
— 2_ —
1% | [ besc
1 € £ coup
14 £ 1F -
18
15 D
] basig = Of = -
& coup J E [%
_7-| L 1 L 1 L 1 L 1 L 1 ] L L 1 L 1 L 1 L 1 L 1
0 10 20 30 40 50 0 10 20 30 40 50
Height in m Heightinm

Abbildung 4.36: Bias (LM - Messungen) fir a) Temperatur und b) Windgeschwindigkeit fiir
den Vergleich zwischen Mastmessungen an der Station Summit, Gronland, und LM-Simulationen
fiir den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 fir die Basissimulation (basic) und die gekoppelte Simu-
lation (coup).
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Abbildung 4.37: Zeitreihe der am ETH-Mast gemessenen (meas) und LM-simulierten Zeitrei-
hen der Temperatur fiir die Basissimulation (basic) und die gekoppelte Simulation (kopp) an der
Station Summit, Gréonland, fir den Zeitraum vom 3. bis 12. Juli 2002 in a) 5 m und b) 50 m
Hohe
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Wolken aufweisen (Abb. 4.8). Auch die restlichen Tage zeigen ab Mittag keine Wolkenbe-
deckung mit niedrigen Wolken bei den gekoppelten Simulationen, wihrend die Beobach-

tungen zumindest teilweise niedrige Wolken aufweisen (Abb. 4.8).

Der Einfluss der Kopplung auf die langwellige Strahlungsbilanz ist geringer. Generell wei-
sen die gekoppelten Simulationen eine geringere langwellige Strahlungsbilanz, d.h. eine
stiarkere langwellige Ausstrahlung, als die Ergebnisse der Basissimulation auf (Abb. 4.38).
Die Unterschitzung der Minima, die bei der Basissimulation an mehreren Tagen beobach-
tet wurde, tritt an diesen Terminen bei den gekoppelten Simulationen nicht mehr auf. An
einigen Tagen wird sogar das Minimum durch die gekoppelten Simulationen iiberschétzt.
Im Vergleich zur Basissimulation sind die Bodentemperaturen in den gekoppelten Simula-
tionen hoher, was zu einer grofieren langwelligen Ausstrahlung und somit einer geringeren
langwelligen Strahlungsbilanz fiihrt. Diese Ergebnisse stimmen besser mit den Messungen
iiberein. Die langwelligen Strahlungsbilanzen an Terminen mit geringer gemessenen lang-
welligen Strahlungsbilanz werden jedoch auch von den gekoppelten Simulationen nicht
korrekt wiedergegeben, es findet dann weiterhin eine Unterschitzung der langwelligen
Strahlungsbilanz statt. Die gesamte Strahlungsbilanz weist ebenfalls eine gute Uberein-
stimmung mit den Messungen auf. Die Abweichungen sind geringer als bei der Basissimu-

lation.

Vergleich mit Turbulenzmessungen

Da die TKE in erster Linie von der Turbulenzparametrisierung bestimmt wird, ergibt die
Verwendung der gekoppelten Version mit der Turbulenzparametrisierung der Basissimula-
tion keine grofle Verbesserung im Vergleich zu der Basissimulation. Auf einen ausfiihrlichen

Vergleich der TKE-Profile fiir die gekoppelten Simulationen wird daher verzichtet.

Der Verlauf der fithlbaren Warmefliisse zeigt eine deutliche Verbesserung bei Verwendung
der gekoppelten Version (Abb. 4.39). Das Maximum der fiihlbaren Wirmefliisse ist bei
der gekoppelten Simulation an allen Tagen gréfler als bei der Basissimulation, was besser
mit den Messungen iibereinstimmt. Auch der Zeitpunkt der Maxima stimmt, mit Aus-
nahme vielleicht des 4. Juli 2002, an dem die Simulation das erste Maximum etwas spéter
erreicht, mit dem der gemessenen Maxima iiberein. An diesem Termin zeigt die gekop-
pelte Simulation zwei Maxima, wovon das zweite zu einer Zeit erreicht wird, zu der keine
Messungen mehr vorliegen. Im Gegensatz zur Basissimulation ist an den meisten Tagen
keine zeitliche Verzogerung des Maximums des fithlbaren Wiarmeflusses zu sehen. Aller-
dings werden weiterhin am 3. und 4. Juli 2002 die Minima der fiihlbaren Wérmefliisse

iiberschitzt und kleinere Schwankungen in den fithlbaren Warmefliissen nicht von den
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Abbildung 4.38: Mit dem Solar Tracker der ETH gemessene (meas) und LM-simulierte a)
gesamte (oben), kurzwellige (mitte) und langwellige (unten) Strahlungsbilanz am Boden fir die
Basissimulation (basic) und die gekoppelte Simulation (coup) und b) aus den Messergebnissen
des Solar Tracker der ETH abgeleitete Albedo (meas), aus Satellitendaten abgeleitete, zeitlich
konstante Albedo fir die Basissimulation (basic) und mit SNOWPACK simulierte Albedo fir die
gekoppelte Simulation (coup) an der Station Summit, Gronland, fir den Zeitraum von 8. bis 12.
Juli 2002
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Simulationen wiedergegeben.
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Abbildung 4.39: Gemessene (meas) und simulierte fihlbare Warmeflisse fir die Basissimula-
tion (basic) und die gekoppelte Simulation (coup) an der Station Summit, Grénland, fir den a)

3., b) 4., ¢) 9. und d) 10. Juli 2002.

Insgesamt ergibt die Kopplung mit SNOWPACK eine Verbesserung der atmosphérischen
Parameter. Diese ist in erster Linie auf die realistischere Schneealbedo zuriickzufiihren,
welche die Strahlungsvorgénge an der Schneeoberfliche und somit die Oberflichentempe-
ratur realistischer simuliert. Auch die fithlbaren Warmefliisse werden dadurch realistischer
wiedergegeben. Der direkte Einfluss des SNOWPACK auf die Boden- und Oberflichen-
temperaturen im LM ist in dem verwendeten Modellsystem gering, da Boden und Grenz-
fliche Schnee/Atmosphiire als Rénder fiir SNOWPACK gelten und die Temperaturen an
diesen Réndern nicht vom SNOWPACK prognostisch simuliert werden. Auch wenn die
Oberflichentemperatur in SNOWPACK aus den Fliissen an der Grenzfliche bestimmt
wird (von-Neumann-Bedingung), ist nur eine geringe Anderung der Oberflichentempera-
tur durch das SNOWPACK zu beobachten.
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Fiir eine weitere Verbesserung der Temperaturreprisentation, die auch die prognostische
Bestimmung der Schneetemperaturen im SNOWPACK beriicksichtigt, wére eine Abglei-
chung der LM-Bodenschichten und ihrer Temperaturwerte mit den Schneeschichten des
SNOWPACK notwendig. Da diese im allgemeinen nicht dieselbe Schichtdicke haben und
vor allem die Schneeschichtdicken im SNOWPACK zeitlich variabel sind, wihrend das
LM konstante Schichtdicken im Bodenmodell bendtigt, ist eine einfache Ubertragung
der SNOWPACK-Temperaturen in das LM nicht mdglich. Fiir eine Ubertragung der
SNOWPACK-Temperaturen in das LM wiren Kenntnisse iiber die Temperaturprofile
im Schnee notwendig, um aus den SNOWPACK-Werten die LM-Temperaturen in der
jeweiligen Schicht zu interpolieren. Da die Profile der Schneetemperaturen stark variabel
sind, ist die Verwendung eines einfachen (linearen) Temperaturprofils zur Bestimmung
der LM-Bodentemperatur aus den SNOWPACK-Schneetemperaturen nicht ratsam.

4.4.2 SNOWPACK-Ergebnisse fiir die Schneedrift

Neben dem Einfluss der gekoppelten Version auf die atmosphérischen Parameter wird
auch der Einfluss der Kopplung auf die SNOWPACK-Ergebnisse untersucht. Die von
SNOWPACK simulierte Schneedrift und die Massenbilanz des Schnees durch Akkumula-
tion sowie Evaporation/Sublimation werden fiir die gekoppelten Modellsimulationen und
die mit LM-Ergebnissen angetriebenen SNOWPACK-Simulationen verglichen.

Die sich aus den gekoppelten Simulationen ergebene Schneedrift ist generell niedriger als
die Schneedrift aus den mit LM-Ergebnissen angetriebenen SNOWPACK-Simulationen.
Es ist dabei zu beachten, dass die ungekoppelten SNOWPACK-Simulationen mit einem
héher aufgelosten Anfangsfeld mit teilweise anderen mikrophysikalischen Eigenschaften
durchgefiihrt wurden. Dieses hoher aufgeloste Anfangsfeld begiinstigt Schneedrift eher
als das einfachere Anfangsfeld, das fiir die gekoppelten Simulationen verwendet wurde.
Da sich die Rechenzeit des SNOWPACK mit zunehmender Anzahl an Schneeschichten
vergroflert, wurde fiir die gekoppelten Simulationen ein einfacheres Feld gewiahlt. Deswei-
teren werden die ungekoppelten Simulationen iiber einen lingeren Zeitraum (10 Tage)
durchgefiihrt als die gekoppelten Simulationen (je 48 Stunden, nur die letzen 24 Stun-
den betrachtet). Die gekoppelten Simulationen werden fiir jeden Termin wieder mit ei-
nem kiinstlichen Schneeanfangsfeld neu gestartet, wihrend die ungekoppelten Simulatio-
nen nur einmal ein kiinstliches Anfangsfeld erhalten. Dadurch ist die Représentation des
Schnees in den ungekoppelten Simulationen an den spiteren Tagen realistischer als bei

den gekoppelten. Dies kann zu den Unterschieden in der Schneedrift fiihren. Aus den mit
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PARCA-Messungen angetriebenen Simulationen hat sich eine Anderung der Schneeeigen-
schaften in erster Linie durch Neuschnee und Schmelzen ergeben, so dass der Einfluss
der Simulationsdauer gegeniiber dem Einfluss der Anfangsfelder gering sein sollte. Der
Einfluss des hoher aufgeldsten Feldes auf die Schneedrift war bei den mit LM-Ergebnissen
angetriebenen Simulationen fiir die PARCA-Stationen gering, so dass auch der Einfluss der
Schneeschichtenzahl auf die Schneedrift gering sein sollte. Auf der anderen Seite ist durch
die Kopplung die Reprisentation der Bodentemperaturen realistischer. Da die Schnee-
eigenschaften ebenfalls von den Schneetemperaturen abhéngen, kann die geringere Drift
auch durch die héheren Schneetemperaturen im Laufe des Tages bedingt sein. Da kei-
ne Messungen der Schneedrift zu diesem Zeitpunkt vorliegen, ldsst sich nicht feststellen,

welche Simulationsergebnisse eher der Wahrheit entsprechen.

Der Vergleich der Schneedrift und Windgeschwindigkeit fiir den 4. Juli 2002 ergibt einige
Unterschiede in der Schneedrift und kleinere Abweichungen in der Windgeschwindigkeit
(Abb. 4.40). Diese Unterschiede in der Windgeschwindigkeit sind auf den Einfluss des
Schneemodells SNOWPACK als Bodenmodell zuriickzufiihren, die iiber die Bodentem-
peraturen auch das Windfeld beeinflussen. Die Unterschiede im Windfeld sind insgesamt
jedoch gering. Bei der Schneedrift sind grofere Unterschiede zwischen gekoppelten und
ungekoppelten Simulationen zu erkennen. Wahrend die ungekoppelten Simulationen an
fast allen Positionen mit Windgeschwindigkeiten gréfier als 10 ms~—! Schneedrift aufwei-
sen, ist bei den gekoppelten Simulationen nur in einigen Gegenden in den Randgebieten
Grénlands Schneedrift zu sehen. Die Schneedriftgebiete in der gekoppelten Simulation
sind weniger ausgedehnt als in der ungekoppelten. Die Werte der Schneedrift in den ge-
koppelten Simulationen sind meistens niedriger als in den ungekoppelten Simulationen.

2 annehmen, sind bei

Wihrend die gekoppelten Simulationen meist Werte unter 1 g m™
den ungekoppelten Simulationen Werte um 2 ¢ m 2 hiufig zu finden. Die maximalen
Werte liegen dagegen bei den gekoppelten Simulationen hoéher. Die Schneedrift nimmt

2

hier in einem Bereich im duflersten Siiden Gronlands Werte um 20 ¢ m™ an, bei der

2 wobei die maximalen

ungekoppelten Simulation sind die maximalen Werte um 4 ¢ m~
Werte an verschiedenen Positionen auf Gronland zu finden sind. Diese Unterschiede sind
vermutlich auf den Einfluss des SNOWPACK auf die Schneetemperaturen und bodennahe
Lufttemperatur zuriickzufiihren. Wahrend unter Verwendung des Bodenmodells des LM
eine Unterschitzung der Bodentemperatur und der bodennahen Lufttemperatur auftritt,
ergibt die Verwendung des SNOWPACK eine stirkere Erwiarmung im Laufe des Tages,
die dann wieder in die Bestimmung der Schneedrift einflieft, wihrend ohne Kopplung

die in SNOWPACK eingehenden Bodentemperaturen zu niedrig sind. Da die Schneedrift
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auch von der Schneetemperatur abhiingt und bei Temperaturen nahe Null geringer wird,
kann die Verwendung zu geringer Bodentemperaturen zu einer Uberschitzung der Schnee-
drift fithren. Auf der anderen Seite kdnnen die niedrigeren Temperaturen lokal auch zu
giinstigeren Driftbedingungen fiihren, wie es im Siiden Gronlands der Fall ist.

Abbildung 4.40: Mit SNOWPACK simulierte Schneedrift in g m~2(Konturen) und LM-
simulierte Windgeschwindigkeit in m s~ ! (schattiert) fiir die gekoppelten Simulationen fiir den
4. Juli 2002 wm a) 6 UTC, b) 12 UTC, ¢) 18 UTC und d) 24 UTC

Die generell niedrigeren Werte und das seltenere Auftreten der Schneedrift in den gekop-

pelten Simulationen sind auch bei dem Vergleich der Zeitreihen der Schneedrift an aus-
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gewihlten PARCA-Stationen zu sehen (Abb. 4.41, 4.42). An der Station NASA-U ergeben
die gekoppelten Simulationen keine Schneedrift, wihrend die ungekoppelte Simulation an
dieser Station Schneedriftwerte grofier Null ergibt. An der Station Summit weisen beide
Simulationen keine Schneedrift auf, deshalb ist sie nicht extra gezeigt. An den Stationen
Humboldt und Swiss Camp treten bei der gekoppelten Simulation ebenfalls Schneedrift
auf, allerdings hat diese geringere Werte und tritt weniger hiufig auf. Es treten bei den
gekoppelten Simulationen einzelne Schneedriftereignisse auf, die haufig auf einen Tag be-
schrinkt sind, wihrend bei der ungekoppelten, iiber 10 Tage fortwidhrenden Simulation
an der Station Swiss Camp iiber ldngerer Zeitrdume kontinuierlich Schneedrift simuliert
wird. Dies kann wenigstens zum Teil aus der Beschrinkung der gekoppelten Simulationen
auf 48-stiindige Simulationen und damit regelméfligen Neustart der Simulationen resul-
tieren, zum Teil aber auch aus den Unterschieden in den bodennahen Temperaturen. Die
ungekoppelte Simulation mit anderem Anfangsfeld fiihrte nur zu geringen Anderungen in
der Schneedrift, so dass der Einfluss des Anfangsfeldes geringer sein sollte. Die Kopplung

fiihrt zu einer Anderung sowohl der Schneedriftstirke als auch der Schneedriftverteilung.

Daraus ergibt sich ebenfalls ein geringerer Einfluss der Schneedrift auf die Akkumulation
von Schnee im Vergleich zu Evaporation/Sublimation. Die aus der Schneedrift unter Ver-
wendung der Windgeschwindigkeit abgeleitete Schneeakkumulation liegt fiir die meisten
Teile Gronlands im Bereich von +/—0,01 kg m™2 fiir den 4. Juli 2002 und erreicht Werte
von +/ — 0,5 kg m™2 fiir die gesamte Zeitdauer vom 3. bis 12. Juli 2002 (Abb. 4.43).
Dabei ist auch die Verteilung der Schneedriftakkumulation etwas von den ungekoppel-
ten Simulationen verschieden. Uber dem Plateau Gronlands wird im Gegensatz zu den

ungekoppelten Simulationen keine Akkumulation von Schneedrift simuliert.

Auch bei Evaporation/Sublimation sind Unterschiede zu den ungekoppelten Simulationen
zu erkennen. Diese sind vermutlich auf die Unterschiede in den Schneeanfangsfeldern
aufgrund der kiirzeren Simulationsdauer in den gekoppelten Simulationen, aber auch auf
die Unterschiede in den Temperaturen zuriickzufiihren. Die gekoppelten Simulationen
weisen grofiere Werte fiir Evaporation/Sublimation mit negativen Werten iiber grofien
Teilen Gronlands und positiven Werten in den Randgebieten auf (Abb. 4.44). Die Werte
iiber dem Plateau liegen im Bereich von 0,5 kg m ™2 bis 1 kg m 2 fiir den 4. Juli 2002
und bis 2,5 kg m~=2 bis 5 kg m~? fiir die gesamte Zeitdauer.

Aufgrund der geringen Schneedrift ist das Verhéltnis zwischen Akkumulation durch
Schneedrift und durch Evaporation/Sublimation fiir weite Teile Gronlands in der Grofien-
ordnung 0,01 (Abb. 4.45). Aber auch bei den gekoppelten Simulationen treten in einigen
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Abbildung 4.41: Mit SNOWPACK simulierte Schneedrift in gm™2 fir die ungekoppelten
(SNOWPACK) und gekoppelten (coup) Simulationen an den Positionen der PARCA-Stationen
a) Humboldt und b) NASA-U fir den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002. Man beachte die unter-
schiedliche Skalierung der Ordinate.

Gegenden groflere Schneedriftwerte auf, die zu einem Verhéltnis von 0,1 bis 1 fithren. Da-

bei liegen die Gegenden hoher Schneedrift genau wie bei den ungekoppelten Simulationen
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Abbildung 4.42: Mit SNOWPACK simulierte Schneedrift in gm™2 fir die ungekoppelten
(SNOWPACK) und gekoppelten (coup) Simulationen an der Position der PARCA-Station Swiss
Camp fir den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002. Man beachte die unterschiedliche Skalierung der
Ordinate zwischen dieser Abbildung und Abbildung 4.41a.

in den Randgebieten des Eisschildes.

Insgesamt fiihrt die Verwendung des gekoppelten Modellsystems zu einer leichten Verbes-
serung der Temperatursimulation, die zum grofiten Teil auf die verbesserte Schneealbedo
zuriickzufiihren ist. Die Unterschiede in der Temperatur fithren auch zu Unterschieden
in dem Auftreten und der Stérke der Schneedrift sowie der Evaporation/Sublimation.
Da entsprechende Messungen der Schneedrift sowie der Evaporation/Sublimation fehlen,

lésst sich nicht sagen, was der Realitdt am ehesten entspricht
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Abbildung 4.43: Akkumulation von Schnee aufgrund von Schneedrift iber dem grénlindischen
Eisschild in kg m™=2 fiir a) den 4. Juli 2002 und b) den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 fir die

gekoppelten Simulationen
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Abbildung 4.44: Evaporation/Sublimation von Schnee in kg m~2 dber dem gronlindischen
Eisschild fir a) den 4. Juli 2002 und b) den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 fir die gekoppelten

Simulationen
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Abbildung 4.45: Verhdltnis zwischen Akkumulation von Schnee aufgrund von Schneedrift und
aufgrund von FEwvaporation/Sublimation iber dem gronlindischen Eisschild fir a) den 4. Juli
2002 und b) den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 fiir die gekoppelten Simulationen



Kapitel 5
Zusammenfassung und Ausblick

Fiir den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 wurden Simulationen mit dem mesoskaligen At-
mosphéarenmodell LM des DWD und dem eindimensionalen Schneemodell SNOWPACK
des SLF iiber Gronland durchgefiihrt. Dabei wurde das LM an die Bedingungen in den
polaren Regionen angepasst, da die operationelle Version des DWD zu unrealistischen
Ergebnissen fiihrte. Die LM-Simulationen erfolgten fiir jeweils 48 Stunden, wobei nur die
Ergebnisse des zweiten Tages betrachtet wurden. Die horizontale Auflésung des LM be-
trug 14 km, mit 180x240 Gitterpunkten, in der Vertikalen waren es 35 Niveaus mit einer
héheren Auflésung in der Grenzschicht. Die Anfangs- und Randfelder fiir das LM stam-
men aus GME-Ergebnissen, die Felder der Oberflécheneigenschaften aus Satellitendaten.
Die Ergebnisse der Simulationen wurden mit Messungen, die im Rahmen des IGLOS-
Experiments durchgefiihrt wurden, verglichen. Zur Verfiigung standen stiindliche Boden-
messungen aus AWS an verschiedenen Positionen in Gronland, zeitlich hoch aufgeloste
Mastmessungen an Summit, Gronland, Radiosondenaufstiege von Summit zu verschiede-
nen Zeiten sowie an einzelnen Tagen Messungen des fiihlbaren Warmeflusses am Boden
bei der Station Summit. Der Vergleich der Basissimulation mit den Messungen ergab, dass
die Représentation der atmosphirischen Groflen durch das modifizierte LM recht gut mit
den Messungen iibereinstimmt, wihrend bei den turbulenten Gréfien ebenso wie bei der

Bestimmung der Bodentemperaturen groflere Abweichungen auftraten.

Da die Turbulenzparametrisierung des LM Schwéchen bei stabiler Schichtung aufweist,
wurden alternative Turbulenzparametrisierungen in das LM implementiert. Zum einen
wurde eine skalare Rauhigkeitslénge iiber eis- und schneebedeckten Oberflichen nach An-

dreas (1987) eingefiihrt, zum anderen wurde die Verwendung einer lokalen Mischungs-
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weglédnge implementiert, die die stabile Schichtung besser repriisentiert (Heinemann,
2004). Die Verwendung der alternativen Turbulenzparametrisierungen ergab nur gerin-
gen Einfluss auf die mittleren atmosphérischen Gréfien, wihrend die turbulenten Grofien
im Vergleich zu den Messungen bessere Ergebnisse aufweisen. Sowohl die Verwendung
der skalaren Rauhigkeitslédnge als auch der lokalen Mischungswegliange fiihrt zu einer Ver-
besserung der Turbulenzdarstellung fiir stabile Schichtungen, wie sie hiufig in polaren
Gegenden auftreten. Dabei hat sich aus Messungen ergeben, dass die Parametrisierung
der skalaren Rauhigkeitslinge nach Andreas (1987) bei hoher Bodenrauhigkeit, wie sie
beispielsweise in Abschmelzgebieten auftritt, nicht der Realitit entspricht. Smeets und
van den Broeke (2006) haben fiir diese Situationen eine aus Messungen abgeleitete al-
ternative Parametrisierung vorgeschlagen. Im LM wird die Rauhigkeitsléinge fiir Impuls
iiber Land als zeitlich konstant angenommen, was beim Einsetzen von Schmelzen nicht
generell der Fall ist. Um eine realistischere Darstellung der Bodenrauhigkeit zu erlangen,
miisste aus dem Bodenmodell das Einsetzen von Abschmelzen identifiziert werden. In
diesen Situationen nimmt die Rauhigkeitslinge fiir Impuls zu, und die Bestimmung der
Rauhigkeitsldnge fiir Skalare sollte {iber die Parametrisierung nach Smeets und van den
Broeke (2006) erfolgen.

Um die Entwicklung der Schneedecke iiber einen léngeren Zeitraum zu untersuchen, wur-
de das Schneemodell SNOWPACK mit Messungen des PARCA-Messnetzes angetrieben.
Die Messungen stehen an acht Stationen fiir den Zeitraum vom 1. Mai bis 2. September
2002 zur Verfiigung. Als Anfangsfeld fiir das Schneeprofil wurde fiir alle Simulationen ein
einfaches Dreischichtenfeld angenommen. GriéBere Anderungen der mikrophysikalischen
Eigenschaften des Schneefeldes ergeben sich bei Auftreten von Neuschnee, dessen anféing-
liche Eigenschaften sich im Laufe der Zeit &ndern, und beim Einsetzen von Schmelzen.
Die Verwendung eines hoher aufgelosten, im Juni 2002 gemessenen Schneefeldes an der
Station Summit als Anfangsfeld zeigt bei diesen Simulationen einen Einfluss der Schnee-
mikrophysik auf die Schneedrift. Die Verwendung des gemessenen Schneefeldes fiihrt zu
einer insgesamt hoheren Schneedrift. Dies ist zum einen auf die Temperaturunterschiede
in den oberen Schichten der Schneedecke zuriickzufiihren, zum anderen auf die aus den
Anfangsfeldern bedingten Unterschiede in den mikrophysikalischen Eigenschaften, speziell
der Kornchengrofle und der Bindungszahl, die fiir die Grenzgeschwindigkeit der Schnee-
drift von Bedeutung sind. Fiir eine realistische Schneedriftsimulation sind daher Kennt-
nisse iiber die mikrophysikalischen Eigenschaften des Schnees zu Beginn der Simulation
wichtig.

Die Ergebnissse der LM-Simulation (Basissimulation) wurden als Antrieb fiir Simulatio-
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nen mit SNOWPACK verwendet. Dabei wurde als Anfangsschneefeld das aus Messungen
an der Station Summit abgeleitete Feld verwendet. Die Simulationen mit SNOWPACK
erfolgten an allen schneebedeckten Punkten fiir den gesamten Zeitraum vom 3. bis 12. Juli
2002 mit einem Zeitschritt von einer Stunde. Daraus ergeben sich Felder fiir die Schnee-
drift sowie die Akkumulation von Schnee durch Schneedrift und Evaporation/Sublimation.
Es ergibt sich dabei, dass Schneedrift und somit Akkumulation durch Schneedrift in er-
ster Linie in den Randgebieten des gronldndischen Eisschildes von Bedeutung ist. Dort
ist die Akkumulation in der gleichen Gréflenordnung wie der Einfluss von Evaporati-
on/Sublimation, so dass ein Einfluss auf die Massenbilanz nicht vernachldssigt werden

sollte.

Der Vergleich der SNOWPACK-simulierten Schneedrift mit verschiedenen einfachen
Schneedriftparametrisierungen ergibt deutliche Unterschiede. Die SNOWPACK-Parametri-
sierung weist groflere zeitliche Variabilitit auf. Bei den einfachen Parametrisierungen wird
Schneedrift nur in Abhéngigkeit von der Windgeschwindigkeit bestimmt. Daher ist dort
eine direkte Korrelation zwischen Windgeschwindigkeit und Schneedrift zu sehen. SNOW-
PACK beriicksichtigt dagegen bei der Schneedriftsimulation die Schneeeigenschaften. Da-
her kann die SNOWPACK-Schneedrift niedrige Werte annehmen oder sogar Null sein,
wiahrend die einfachen Parametrisierungen fortlaufend hohe Schneedriftwerte aufweisen.
Die Masse an Schnee in der Schneedrift ist bei den unterschiedlichen Parametrisierungen
stark verschieden, es liegen bis zu zwei Grofenordnungen zwischen der Parametrisierung
mit maximalen und der mit minimalen Werten. Die SNOWPACK-Schneedrift liegt, wenn
sie auftritt, je nach Position im Bereich der Parametrisierung mit maximalen Werten
oder leicht iiber der Parametrisierung mit minimalen Werten. An der Station Summit ist
wiahrend der gesamten Zeit die simulierte Schneedrift Null. Aufgrund fehlender Messun-
gen der Schneedrift ist eine Entscheidung iiber die Giite der Parametrisierungen sowie der
SNOWPACK-Ergebnisse nicht méglich. An der Station Summit wurde wihrend der Si-
mulationsdauer nur vereinzelt leichte Schneedrift beobachtet, so dass dort die Schneedrift
von den Parametrisierungen iiberschitzt wird, wihrend die SNOWPACK-Simulationen

die Drift eher unterschitzen.

Fiir den relativ kurzen Zeitraum von 10 Tagen ist nur ein geringer Einfluss des Schnee-
anfangsfeldes auf die Schneedrift zu beobachten. Die Simulationen mit einem einfacheren
Schneeanfangsfeld an den PARCA-Stationen weisen gelegentlich Unterschiede im Einset-
zen von Schneedrift auf, da das komplexere Schneeanfangsfeld eine Schneeschicht aufweist,
die ungiinstig fiir Schneedrift ist. Werden im Laufe der Simulation die Schneeschichten

iiber dieser Schicht erodiert oder geschmolzen, so tritt beim einfacheren Schneeanfangsfeld
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Schneedrift auf, wihrend das komplexere Anfangsfeld keine Drift aufweist. Bei Auftreten
von Schneedrift bei beiden Anfangsfeldern ist kein Unterschied in der Schneedriftmenge
zu sehen. Somit ist zwar ein Einfluss des Anfangsfeldes auf die Schneedrift zu beobachten,
dies ist jedoch bei diesen Feldern bei kiirzeren Simulationsdauern gering.

Um den Einfluss des Schneemodells SNOWPACK auf die Atmosphére zu untersuchen und
eine bessere Darstellung der Bodeneigenschaften zu erreichen, wurde eine Kopplung der
Modelle LM und SNOWPACK vorgenommen und mit diesem gekoppelten Modellsystem
Simulationen analog zur Basissimulation durchgefiihrt. Dabei wird das Anfangsschnee-
feld durch ein einfaches, soweit moglich aus LM-Werten abgeleitetes Feld angenéhert.
Die Groflen Schneehdhe und Schneetemperatur werden dabei aus LM-Werten abgeleitet,
wiahrend die restlichen Schneeigenschaften fiir alle Punkte identisch gew#hlt werden. Dies
entspricht in den mikrophysikalischen Eigenschaften nur bedingt der Realitit, was sich
auch in den SNOWPACK-Ergebnissen niederschlagen kann. Die rdumliche Struktur der
Schneetemperatur ist stark abhéngig von der Auflésung des Anfangsschneefeldes, wihrend
die Schneedrift von den mikrophysikalischen Eigenschaften der obersten Schneeschicht
abhéngt. In Ermangelung gemessener Felder fiir verschiedene Gebiete in Grénland sowie
Informationen iiber mehrere Schneeschichten im LM wurde dieses vereinfachte Schneefeld
als erster Ansatz verwendet. Der Aufruf des SNOWPACK erfolgt fiir die gekoppelten Si-
mulationen stiindlich, zum einen, um die Rechenzeit gering zu halten, zum anderen, um
die Vergleichbarkeit der SNOWPACK-Ergebnisse mit den ungekoppelten Simulationen
zu erhohen. Der Vergleich der gekoppelten und ungekoppelten Simulationen ergibt eine
deutliche Verbesserung der Bodentemperaturen sowie der bodennahen Lufttemperaturen,
was in erster Linie auf die Verbesserung der Schneealbedowerte durch das SNOWPACK
zuriickzufiihren ist. Wihrend bei der Basissimulation die Erwidrmung des Bodens im Lau-
fe des Tages stark unterschétzt wurde, tritt dies bei den gekoppelten Simulationen nur
in geringem Mafle auf. Die fiihlbaren Warmefliisse stimmen ebenfalls gut mit den ge-
messenen iiberein. Eine weitere Verbesserung der Bodentemperatursimulation liefle sich
moglicherweise durch einen hiufigeren Aufruf des SNOWPACK erreichen, da in den Zei-
ten zwischen zwei SNOWPACK-Aufrufen die Bodentemperaturen mit dem Bodenmodul
des LM bestimmt werden. Desweiteren ist die Verbesserung der Temperaturdarstellung im
Schneefeld durch das SNOWPACK noch nicht aufs LM iibertragen, da aufgrund der un-
terschiedlichen Schichtdicken im LM und SNOWPACK und der zeitlichen Variabilitit der
Schichtdicken im SNOWPACK die realistischeren Schneetemperaturen im SNOWPACK
nur bedingt in der LM-Simulation verwendet werden konnen. An dieser Stelle kann das

gekoppelte Modellsystem noch ausgebaut werden, beispielsweise durch Verwendung eines
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mehrschichtigen Bodenmodells im LM.

Die Kopplung erlaubt die Simulation einer zeitabhingigen Schneealbedo, was zu einer
Verbesserung der kurzwelligen Strahlungsbilanz am Boden fiihrt. Allerdings unterschétzt
die simulierte Albedo die gemessene Albedo. Die Parametrisierung der Schneealbedo in
SNOWPACK wurde fiir die Alpen abgeleitet und ist daher nicht notwendigerweise direkt
auf die Situationen in den polaren Gebieten iibertragbar. Dennoch fiihrt die Verwendung
der SNOWPACK-Albedo bereits zu Verbesserungen in der kurzwelligen Strahlungsbilanz
am Boden.

Die Schneedrift in den gekoppelten Simulationen weist ebenfalls Unterschiede zu den
ungekoppelten Simulationen auf. Im allgemeinen ist die Drift aus den gekoppelten Simu-
lationen geringer. Dies kann sowohl aus den Unterschieden im Schneefeld, bedingt durch
das einfachere Anfangsschneefeld, als auch durch die Beschriankung der Simulationen auf
48 Stunden, als auch aus den Unterschieden in der bodennahen Lufttemperatur resultie-
ren. Eine hohere Bodentemperatur, die aus der Kopplung resultiert, kann das Einsetzen
von Schneedrift erschweren. Uber dem Plateau Grénlands wird in den gekoppelten Si-
mulationen keine Schneedrift simuliert, wihrend in den Randgebieten die Schneedrift in
den gekoppelten Simulationen zeitweise auch die gleiche Gréflenordnung wie in den un-
gekoppelten Simulationen hat. Da keine Messungen der Schneedrift {iber ganz Gronland
fiir diesen Zeitraum vorliegen, lésst sich nicht beurteilen, welche Simulation beziiglich der
Schneedrift die Realitét eher wiedergibt.

Die Unterschiede in der Schneedrift zwischen gekoppelten und ungekoppelten Simulatio-
nen zeigen sich auch in der Schneeakkumulation durch Schneedrift, die in den gekoppelten
Simulationen groftenteils geringere Werte annimmt. Dennoch ist in beiden Fillen in den
Randgebieten des gronldndischen Eisschildes die Akkumulation durch Schneedrift von
der gleichen Gréfienordnung wie Evaporation/Sublimation. In einigen Gebieten ist der
Einfluss von Schneedrift auf die Umverteilung von Schnee nicht zu vernachléssigen.

Fiir eine genauere Abschitzung des Einflusses der Schneedrift auf die Umverteilung und
Massenbilanz des Schnees wéren Vergleiche zwischen Schneedriftsimulationen des ge-
koppelten Modellsystems und Messungen wiinschenswert. Die Schneedriftsimulation des
SNOWPACK wurde mit Messungen in der Schweiz validiert und ergab dort gute Uber-
einstimmungen, allerdings sind die Bedingungen in den Alpen nicht identisch mit denen
in den polaren Gebieten. Inwieweit die Driftparametrisierung des SNOWPACK direkt auf

polare Gebiete anzuwenden ist, ldsst sich ohne Messungen nicht sagen.
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Weiter ist die Auflosung von 14 km zu gro8 fiir die Untersuchung der lokalen Umverteilung
des Schnees in den Randzonen des Eisschildes. Fiir die Untersuchung des lokalen Einflusses
der Schneedrift wiren Simulationen mit héherer Auflésung notwendig. Eine Méglichkeit
dazu wiren hoher aufgeloste Simulationen fiir ausgew#hlte Regionen in Grénland, die in
den Ergebnissen des LM mit 14 km Auflésung genestet werden.

Auch der Einfluss des Zeitintervalls, in dem SNOWPACK aufgerufen wird, sollte noch
weiter untersucht werden. Ein hdufigerer Aufruf sollte zu einer realistischeren Darstel-
lung der Bodenverhiltnisse fiihren. Da jeder SNOWPACK-Aufruf zu einer erheblichen
Erhéhung der Rechenzeitdauer fiihrt, sind Simulationen mit zu haufigem Aufruf nicht

okonomisch. Es sollte daher ein Kompromiss zwischen Genauigkeit und Rechenzeit bei
dem Aufruf von SNOWPACK gefunden werden.

Das gekoppelte Modellsystem beriicksichtigt noch nicht den Einfluss von Schneedrift auf
die Atmosphiire durch Sublimation sowie die zeitliche Anderung der Rauhigkeitslinge
fiir Impuls durch Schnee und Schneedrift. Die Rauhigkeitslinge wird im SNOWPACK
bestimmt, aber im LM als zeitlich konstant angesehen. Die Anderungen in der Rau-
higkeitslinge an ausgewéhlten Punkten des PARCA-Messnetzes unter Verwendung der
SNOWPACK-Ergebnisse sind gering, allerdings muss dies nicht generell gelten. Speziell
bei Einsetzen von Schmelzen findet oft eine starke Anderung der Rauhigkeitslinge statt.
Die Verwendung von SNOWPACK erlaubt auch eine einfachere Identifikation von Ab-
schmelzgebieten, so dass damit die Bestimmung einer skalaren Rauhigkeitslénge sowohl
wie von Smeets und van den Broeke (2006) vorgeschlagen moglich wére.

Der vollsténdige Einfluss der Schneedrift auf die Atmosphére ist im Detail nicht bekannt.
Beispielsweise ist die direkte Messung der Sublimation von Schneedrift nicht moglich.
Verschiedene Modellsimulationen des Einflusses von Sublimation von Schneedrift sind zu
unterschiedlichen Ergebnissen gekommen, was die Menge an Sublimation von Schneedrift
betrifft. Wird angenommen, dass kein Austausch der Luft in der Schneedrift mit der Um-
gebungsluft stattfindet, so stellt sich schnell ein Gleichgewichtszustand ein, der die Sub-
limation beschriankt. Wird dagegen ein Einzug von ungeséttigter Luft in die Schneedrift
angenommen, so findet i{iber lingere Zeit Sublimation statt und der Einfluss der Subli-
mation steigt. Eine endgiiltige Klarung ldsst sich nur mit Hilfe von gezielten Messungen

erreichen.

Die bisherigen Simulationen haben bereits einen nicht zu vernachléssigenden Einfluss
der Schneedrift auf die Masssenbilanz des gronldndischen Eisschildes gezeigt. Speziell im

Herbst/Winter, wenn tendenziell hohe Windgeschwindigkeiten und starker Niederschlag
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auftreten, ist eine héhere Schneedrift und somit ein stirkerer Einfluss auf die Massenbilanz
zu erwarten. Da das gekoppelte Modellsystem Simulationen zu beliebigen Zeitrdumen er-
laubt, wiren meteorologische Messungen, einschliefilich der Schneedrift, zu verschiedenen
Jahreszeiten von besonderem Interesse. Die sich daraus ergebenen Erkenntnisse konnen
dazu beitragen, die Bedeutung von Schneedrift unter verschiedenen meteorologischen Be-
dingungen zu verstehen. Nicht nur der Einfluss der Schneedrift in Gronland zur jetzigen
Zeit, sondern auch ihr Einfluss in anderen Gebieten, wie die Antarktis, Alaska oder im
Hochgebirge, sowie die Entwicklung von Schneedrift im zukiinftigen Klima sind von In-
teresse. Auch hierzu kann das in der vorliegenden Arbeit entwickelte Modellsystem einen

Beitrag liefern.
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Anhang: Tabellen

Stat.| Var.| Mittel Mittel Bias Korr.koeff.| Standardabw. | Anzahl
Mess. LM
1 sw | 113.061 72.203 -40.857 | 0.730 71.062 229
3 sw | 79.765 58.206 -21.559 | 0.813 40.508 230
4 sw | 45.321 53.912 8.591 0.813 21.612 229
5 sw | 74.174 33.781 -40.392 | 0.830 29.050 230
6 sw | 65.339 60.999 -4.340 | 0.911 19.351 230
7 sw | 83.028 56.054 -26.973 | 0.878 16.463 230
14 sw | 49.354 51.259 1.905 0.865 15.690 230
17 sw | 162.075 197.391 35.316 | 0.860 85.078 229
1 rad | 51.242 20.857 -30.385 | 0.791 46.238 206
3 rad | -7.551 7.755 15.307 | 0.485 34.562 210
4 rad | -10.519 25.037 35.557 | 0.283 44.516 230
) rad | -5.481 7.555 13.036 | 0.474 25.111 230
6 rad | 10.528 0.953 -9.575 | 0.671 28.733 230
7 rad | 2.548 -5.106 -7.653 | 0.659 41.436 230
14 rad | -7.944 9.247 17.191 | 0.139 33.372 230
17 rad | 84.237 124.347 40.110 | 0.878 80.078 230
1 p 925.569 922.258 -5.627 | 0.991 1.751 218
) p 766.892 767.273 0.381 0.962 1.181 230
6 p 678.346 680.519 2.174 0.958 1.673 230
7 p 781.108 772.813 -8.295 | 0.957 2.264 230
14 p 727.485 725.005 -2.48 0.97 1.511 230
17 p 979.439 972.312 -7.127 | 0.984 2.107 230
1 ff 6.730 4.966 -1.764 | 0.522 3.214 217
3 ft 7.173 5.066 -1.606 | 0.591 2.398 221
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Stat.| Var.| Mittel Mittel Bias Korr.koeff.| Standardabw. | Anzahl
Mess. LM
4 ft 10.824 8.565 -2.259 | 0.890 2.647 230
5 ft 9.477 7.673 -1.804 | 0.813 2.596 230
6 ff 4.746 2.743 -2.003 | 0.774 1.780 230
7 ff 6.846 4.677 -2.169 | 0.291 1.922 231
14 | ff 6.296 4.111 -2.185 | -0.015 3.218 227
17 | ff 3.692 3.052 -0.640 | 0.387 2.194 236
1 T 1.341 1.433 0.092 0.429 1.974 218
3 T |-4.279 -6.892 -2.613 | 0.578 3.484 230
4 T |-4.223 -5.184 -0.960 | 0.620 2.325 230
5 T |-4.317 -6.965 -2.648 | 0.304 4.145 230
6 T |-11.121 -15.726 -4.605 | 0.577 3.072 230
7 T |-3.035 -8.698 -5.663 | 0.203 4.810 228
14 | T |-6.041 -9.707 -3.666 | 0.413 3.908 230
17 |T |3.123 8.148 5.025 0.196 3.691 230

Tabelle 1: Statistische Kenngrifien fiir den Vergleich zwischen LM-Basissimulation (basic)
und PARCA-Messungen fir den Zeitraum 8. bis 12. Juli 2002 fiir die PARCA-Stationen
Swiss Camp (1), NASA-U (38), GITS (4), Humboldt (5), Summmit (6), TUNU-N (7),
NGRIP (14) und JAR2 (17). Gezeigt sind Mittel, Bias, Korrelationskoeffizient und Stan-
dardabweichung fiir kurzwellige (sw) und gesamte (rad) Strahlungsbilanz, Druck (p), Tem-
peratur (T) und Windgeschwindigkeit (ff). Zusdtzlich ist die Anzahl der verwendeten Mes-

sungen angegeben.
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Stat.| Var.| Mittel Mittel Bias Korr.koeff.| Standardabw. | Anzahl
Mess. LM
1 sw | 113.061 72.660 -40.401 | 0.740 70.113 229
3 sw | 79.765 58.046 -21.719 | 0.812 40.580 230
4 sw | 45.321 54.075 8.754 0.811 21.701 229
5 sw | 74.174 33.802 -40.372 | 0.832 28.959 230
6 sw | 65.339 61.089 -4.249 | 0.911 19.336 230
7 sw | 83.028 56.207 -26.821 | 0.879 16.455 230
14 | sw | 49.354 51.164 1.810 0.867 15.596 230
17 | sw | 162.075 199.140 37.065 | 0.862 85.249 229
1 rad | 51.242 21.188 -30.054 | 0.792 46.152 206
3 rad | -7.551 7.713 15.264 | 0.484 35.026 210
4 rad | -10.519 23.718 34.237 | 0.272 45.140 230
5 rad | -5.481 7.568 13.049 | 0.443 25.572 230
6 rad | 10.528 2.009 -8.519 | 0.671 28.688 230
7 rad | 2.548 -4.820 -7.368 | 0.680 40.614 230
14 | rad | -7.944 8.284 16.228 | 0.145 33.710 230
17 | rad | 84.237 124.833 40.596 | 0.875 80.766 230
1 p 928.575 922.553 -6.022 | 0.992 1.813 218
5 p 767.241 767.277 0.036 0.961 1.184 230
6 p 678.626 680.527 1.901 0.959 1.633 230
7 p 781.468 772.832 -8.636 | 0.960 2.293 230
14 |p 727.802 725.010 -2.792 | 0.972 1.500 230
17 |p 979.439 972.391 -7.048 | 0.986 3.732 230
1 ft 6.730 4.865 -1.865 | 0.535 3.079 217
3 ft 7.173 5.658 -1.515 | 0.492 2.596 221
4 ft 10.824 8.165 -2.659 | 0.851 3.065 230
5 ft 9.477 7.265 -2.212 | 0.776 2.814 230
6 ff 4.746 2.717 -2.028 | 0.678 1.971 230
7 ff 6.846 4.930 -1.916 | 0.268 1.947 231
14 | ff 6.296 4.455 -1.841 | 0.076 3.140 227
17 | ff 3.692 3.108 -0.584 | 0.422 2.107 236
1 T 1.341 1.307 -0.034 | 0.469 1.706 218
3 T |-4.279 -6.554 -2.275 | 0.650 3.147 230
4 T |-4.223 -5.216 -0.992 | 0.643 2.223 230
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Stat.| Var.| Mittel Mittel Bias Korr.koeff.| Standardabw. | Anzahl
Mess. LM

5 T |-4.317 -7.183 -2.865 | 0.292 4.283 230

6 T |-11.121 -15.793 -4.672 | 0.512 3.356 230

7 T |-3.035 -8.286 -5.251 | 0.179 4.852 228

14 | T |-6.041 -9.141 -3.100 | 0.487 3.694 230

17 | T |3.123 8.142 5.019 0.161 3.740 230

Tabelle 2: Statistische Kenngrofen fir den Vergleich zwischen LM-Simulation mit lokalem
Mischungswegansatz und PARCA-Messungen fir den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 fiir die
PARCA-Stationen Swiss Camp (1), NASA-U (3), GITS (4), Humboldt (5), Summit (6),
TUNU-N (7), NGRIP (14) und JAR2 (17). Gezeigt sind Mittel, Bias, Korrelationskoef-
fizient und Standardabweichung fir kurzwellige (sw) und gesamte (rad) Strahlungsbilanz,
Druck (p), Windgeschwindigkeit (ff) und Temperatur (T). Zusditzlich ist die Anzahl der

verwendeten Messungen angegeben.
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Stat.| Var.| Mittel Mittel Bias Korr.koeff.| Standardabw. | Anzahl
Mess. LM
1 sw | 113.061 74.633 -38.428 | 0.715 71.962 229
3 sw | 79.765 58.532 -21.233 | 0.813 40.419 230
4 sw | 45.321 53.943 8.622 0.813 21.587 229
5 sw | 74.174 33.776 -40.398 | 0.831 29.031 230
6 sw | 65.339 61.000 -4.339 | 0.911 19.358 230
7 sw | 83.028 56.002 -27.026 | 0.878 16.461 230
14 | sw | 49.354 51.288 1.934 0.865 15.717 230
17 | sw | 162.075 198.036 35.961 | 0.861 84.821 229
1 rad | 51.242 22.690 -28.553 | 0.777 47.534 206
3 rad | -7.551 8.632 16.184 | 0.464 35.073 210
4 rad | -10.519 24.671 35.190 | 0.275 43.626 230
5 rad | -5.481 8.235 13.716 | 0.435 25.598 230
6 rad | 10.528 1.397 -9.131 | 0.673 28.556 230
7 rad | 2.548 -3.248 -5.796 | 0.651 41.977 230
14 | rad | -7.944 9.837 17.781 | 0.119 33.828 230
17 | rad | 84.237 124.010 39.773 | 0.877 80.770 230
1 p 928.575 922.537 -6.037 | 0.991 1.825 218
5 p 767.241 767.287 0.045 0.962 1.170 230
6 p 678.626 680.561 1.934 0.958 1.653 230
7 p 781.468 772.849 -8.619 | 0.958 2.319 230
14 |p 727.802 725.044 -2.7538 | 0.970 1.528 230
17 |p 979.439 972.331 -7.108 | 0.984 3.762 230
1 ft 6.730 4.883 -1.847 | 0.573 3.076 217
3 ft 7.173 5.578 -1.594 | 0.533 2.520 221
4 ft 10.824 8.618 -2.206 | 0.885 2.661 230
5 ft 9.477 7.794 -1.683 | 0.801 2.666 230
6 ff 4.746 2.892 -1.853 | 0.725 1.863 230
7 ff 6.846 4.814 -2.032 | 0.407 1.800 231
14 | ff 6.296 4.212 -2.084 | 0.041 3.166 227
17 | ff 3.692 3.140 -0.552 | 0.382 2.258 236
1 T 1.341 2.356 1.015 0.535 2.009 218
3 T |-4.279 -6.389 -2.111 | 0.628 3.105 230
4 T |-4.223 -4.887 -0.663 | 0.696 1.972 230
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Stat.| Var.| Mittel Mittel Bias Korr.koeff.| Standardabw. | Anzahl
Mess. LM
5 T |-4.317 -6.537 -2.219 | 0.373 3.511 230
6 T |-11.121 -14.807 -3.686 | 0.528 3.012 230
7 T |-3.035 -7.892 -4.857 | 0.265 4.348 228
14 | T |-6.041 -9.071 -3.030 | 0.507 3.321 230
17 | T |3.123 8.304 5.180 0.223 3.728 230

Tabelle 3: Statistische Kenngriflen fir den Vergleich zwischen LM-Simulation mit skala-
rer Rauhigkeitslinge und PARCA-Messungen fir den Zeitraum 3. bis 12. Juli 2002 fiir die
PARCA-Stationen Swiss Camp (1), NASA-U (3), GITS (4), Humboldt (5), Summit (6),
TUNU-N (7), NGRIP (14) und JAR2 (17). Gezeigt sind Mittel, Bias, Korrelationskoef-
fizient und Standardabweichung fir kurzwellige (sw) und gesamte (rad) Strahlungsbilanz,
Druck (p), Windgeschwindigkeit (ff) und Temperatur (T). Zusditzlich ist die Anzahl der

verwendeten Messungen angegeben.




125

Stat.| Var.| Mittel Mittel Bias Korr.koeff.| Standardabw. | Anzahl
Mess. LM
1 sw | 113.061 82.130 -30.931 | 0.758 67.233 229
3 sw | 79.765 75.931 -3.834 | 0.671 52.309 230
4 sw | 45.321 65.801 20.479 | 0.540 43.228 229
5 sw | 74.174 69.580 -4.593 | 0.337 58.850 230
6 sw | 65.339 72.962 7.623 0.909 21.798 230
7 sw | 83.028 65.746 -17.282 | 0.882 17.311 230
14 | sw | 49.354 65.910 16.556 | 0.879 16.813 230
17 | sw | 162.075 199.203 37.128 | 0.860 83.153 229
1 rad | 51.242 30.504 -20.738 | 0.727 57.301 206
3 rad | -7.551 23.201 30.752 | 0.298 61.845 210
4 rad | -10.519 35.522 46.041 | 0.264 54.556 230
5 rad | -5.481 35.316 40.797 | 0.344 00.067 230
6 rad | 10.528 7.501 -3.027 | 0.705 29.698 230
7 rad | 2.548 1.690 -0.858 | 0.719 38.875 230
14 | rad | -7.944 17.361 25.305 | 0.158 37.625 230
17 | rad | 84.237 126.342 42.105 | 0.874 80.161 230
1 p 928.101 922.655 -5.446 | 0.991 1.125 218
5 p 766.892 767.308 0.415 0.963 1.163 230
6 p 678.346 680.582 2.236 0.960 1.555 230
7 p 781.108 772.843 -8.265 | 0.962 1.232 230
14 |p 727.485 725.035 -2.449 | 0.972 1.353 230
17 |p 979.439 972.537 -6.902 | 0.985 1.350 230
1 ft 6.730 5.285 1.445 0.527 3.061 217
3 ft 7.173 5.826 -1.346 | 0.579 2.417 221
4 ft 10.824 8.629 -2.195 | 0.894 2.612 230
5 ft 9.477 8.341 -1.136 | 0.790 2.732 230
6 ff 4.746 2.808 -1.937 | 0.724 1.807 230
7 ff 6.846 4.792 -2.055 | 0.432 1.781 231
14 | ff 6.296 4.523 -1.773 ] 0.124 3.143 227
17 | ff 3.692 3.224 -0.468 | 0.417 2.155 236
1 T 1.341 1.371 0.030 0.385 2.105 218
3 T |-4.279 -6.256 -1.978 | 0.591 3.357 230
4 T |-4.223 -4.613 -0.389 | 0.706 1.939 230
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Stat.| Var.| Mittel Mittel Bias Korr.koeff.| Standardabw. | Anzahl
Mess. LM

5 T |-4.317 -5.527 -1.210 | 0.376 3.230 230

6 T |-11.121 -12.852 -1.731 | 0.591 3.595 230

7 T |-3.035 -7.795 -4.760 | 0.211 4.642 228

14 | T |-6.041 -8.130 -2.089 | 0.505 3.421 230

17 | T |3.123 7.603 4.479 0.246 3.404 230

Tabelle 4: Statistische Kenngrifen fir den Vergleich zwischen der gekoppelten LM-
Simulation und PARCA-Messungen fir den Zeitraum 8. bis 12. Juli 2002 fir die PARCA-
Stationen Swiss Camp (1), NASA-U (3), GITS (4), Humboldt (5), Summit (6), TUNU-N
(7), NGRIP (14) und JAR2 (17). Gezeigt sind Mittel, Bias, Korrelationskoeffizient und
Standardabweichung fir kurzwellige (sw) und gesamte (rad) Strahlungsbilanz, Druck (p),
Windgeschwindigkeit (ff) und Temperatur (T). Zusdtzlich ist die Anzahl der verwendeten

Messungen angegeben.



Symbolverzeichnis

Ap,Ay: von der Séttigung abhéingige Parameter zur Bestimmung der
Feuchtefliisse

C: Volumenkonzentration der Teilchen in der Luft (Suspension)

Cae : teilchenabhéngiger Parameter der aerodynamischen
Mitnahme

Cq: Dragkoeffizient

C,: Parameter zur Bestimmung von 2

cd Transferkoeffizient fiir Impulsaustausch

Ci: Wairmekapazitit von Eis

Cp: spezifische Wiarmekapazitéit bei konstantem Druck

Cs Wirmekapazitéit von Schnee

d: Eindringtiefe in den Schnee

€: mittlere turbulente kinetische Energie (TKE)

€q ! atmosphérische Emissivitét

Firag Zugkraft (’drag force’)

F, g Massenfluss durch Schneedrift

(Fyv)sfe : Bodenfluss des Wasserdampfes

Fv . Vektor der Flussdichte der Grofie

g: Erdbeschleunigung

Hgpc : Wirmefluss am Boden

h: Hoéhe iiber Grund

Jw - Wasserdurchflussrate durch den Schnee

K, : Diffusivitdat durch Windpumping

Ky : turbulenter Diffusionskoeffizient fiir die Grofle ¥

ke : thermische Wirmeleitfahigkeit von Schnee

kegt Extinktionskoeffizient
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QSalt :
QSusp :

Q'

q; -
Qip .

KAPITEL 5. ZUSAMMENFASSUNG UND AUSBLICK

thermische Leitfihigkeit von Luft

Diffusivitit von Wasserdampf in der Luft
isotropische Lingenskala der Druckdiffusion
latente Schmelzwérme

Langenskala fiir subskalige Turbulenz

latente Verdunstungswirme

Auftriebslingenskala (lokale Mischungsweglinge)
Nackenldnge des Schneeteilchens

Porenlédnge des Schneeteilchens

asymptotische Mischungsweglénge
Massentransport im Schnee

Anderung der Wassermasse durch Wiedergefrieren oder
Schmelzen in tieferen Schichten

Masse des Teilchens mit Radius r
Molekulargewicht des Wasserdampfes
Schneepartikelmasse

Wasserdampfmasse im Porenraum
Brunt-Viisila-Frequenz

Rate der aerodynamischen Mitnahme

Abprallrate

Gesamtzahl an Schneepartikeln in der Saltation
Anzahl der Zeitschritte mit Lénge 7 im Intervall At
Nusselt-Zahl

Anzahl der Schneepartikel in einer Groéflenklasse r
Druck

Massenfluss an Schnee

Energietransport durch Wasser in der Schneeschicht
Pro Volumen benétigte Schmelzenergie
Energiefluss in die Schneeschicht durch Regen
Fiithlbarer Wéarmefluss an der Oberfliche
Massenfluss an Schnee in der Saltation
Massenfluss an Schnee in der Suspension

Quellen- oder Senkenterme fiir die skalare Grofie 1
turbulente Geschwindigkeitsskala mit ¢ = 2e
Transport durch Eis

Transport durch Eis und Porenraum



Re

mol

Re

vol *

Re, :

Ty -
Te -

rg -

Transport durch Eis und Wasser

Transport durch Porenraum

spezifische Feuchte

spezifische Séttigungsfeuchte

spezifische Feuchte am Boden

Gesamtwassergehalt

universelle Gaskonstante

langwellige Ausstrahlung vom Boden

Durch die Schneedecke absorbierte Energie der kurzwelligen
Strahlung

molekularer Fluss von Kovarianz
Volumenreduktionsterm

Reynoldszahl

Rauhigkeitsreynoldszahl

Koeffizient fiir den Energieverlust bei Saltation
Bindungszahl

konkaver Schneeteilchenradius

Verhiltnis zwischen Luftvolumen in einer Gitterzelle und
Volumen einer Gitterzelle

Ko6rnchengrofle

Regenrate

Schneedrift

Sherwood-Zahl

solare Einstrahlung

reflektierte solare Einstrahlung

Temperatur

Lufttemperatur

Oberflachentemperatur

Schneetemperatur

mittlere Verweildauer der Schneepartikel in Saltation
Relativgeschwindigkeit driftender Partikel

mittlere Geschwindigkeit in Ost-West-Richtung
Schubspannungsgeschwindigkeit
Grenzschubspannungsgeschwindigkeit fiir Einsetzen und
Aufrechterhalten von Schneedrift

Volumen einer Gitterzelle
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Vo Volumen des Porenraums

Vg : geostrophischer Wind in Nord-Siid-Richtung

Vg : Restfallgeschwindigkeit suspendierter Schneepartikel

v dreidimensionaler Geschwindigkeitsvektor

v mittlere Geschwindigkeit in Nord-Siid-Richtung

Ve Ejektionsgeschwindigkeit eines Schneeteilchens

vp Horizontalwindgeschwindigkeit

(U Einschlaggeschwindigkeit eines Schneeteilchens auf die
Oberfliche

W : mittlere vertikale Geschwindigkeit

Wy : Skalengeschwindigkeit fiir freie Konvektion

2 Rauhigkeitslange fiir Impuls

Zref Hohe der Saltationsschicht

Zs ! skalare Rauhigkeitslinge

27 skalare Rauhigkeitslange fiir Temperatur

Qo : 1. Charnockkonstante

Qap - 2. Charnockkonstante

MM - Modellkonstante zur Bestimmung der Dissipation

OTKE ' Modellkonstante zur prognostischen Bestimmung der TKE

Qg : Schneealbedo

r,: effektiver Gradient der virtuellen potentiellen Temperatur

Ly : Stabilitdtsfunktion fiir die Grofie ¢

0: turbulente Lingenskala

€: Dissipation

Nae Koeffizient fiir die aerodynamische Mitnahme

Ny Schneemasse in Suspension

O: potentielle Temperatur

O, : volumetrischer Luftanteil in der Schneedecke

S) IE Transportrate von Wasser in der Schneedecke

O, : volumetrischer Eisanteil in der Schneedecke

O, : potentielle Temperatur von Fliissigwasser

O, : residualer Wassergehalt im Schnee

O : volumetrischer Wasseranteil in der Schneedecke

K von-Karman-Konstante

A turbulente Lingenskala

Ag - latente Wiarme der Sublimation



Ts :

Tsfc:

th B

Molekularmasse von Wasserdampf
skalierter Bodendruck

Dichte des Luft-Schnee-Gemischs
Dichte der Luft

Fluiddichte

Eisdichte

Dichte der Partikel in Schneedrift
Dichte der Partikel mit Radius r
Schneedichte

Relativer Exzess der Teilchendichte iiber der Fluiddichte

Stefan-Boltzmann-Konstante

Standardabweichung des Vertikalwindes
Scherungsstress

Scherungsstress der Luft

Scherungsstress der Teilchen in Saltation
Scherungsstress der durch Abprallen in die Saltation
gelangten Teilchen

Scherungsstress oberhalb der Saltationsschicht
Impulsfluss am Boden

Grenzscherungsstress fiir aerodynamische Mitnahme
kinematische Viskositédtskonstante

beliebige physikalische Grofie
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