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ABSTRACT

PHYSICAL BASES FOR THE ENERGY AND MASS BALANCES OF SNOW COVER

The energy exchange between the snow surface and the atmo-
sphere is mostly accounted for by the net radiation current
and the turbulent currents of sensible and latent energy.

Net radiation flow is the balance of incoming and outgoing
(downwards and upwards directed) radiation. It is subdivided
into a short wave (A < 3 p) and a long wave component because
of the different characteristics of snow and air in these
portions of the electromagnetic spectrum.

The short wave global radiation comes in part directly from
the sun and in part as diffused components. The diffused
components arrive at the snow surface after being multiply
dispersed by air molecules and aerosols or after reflection
by clouds and snowcovered trees and slopes. Heavy cloud cover
can reduce the global radiation to one quarter of the clear

weather values.

A large amount of the global radiation is reflected by snow
cover as short wave radiation. This portion, the albedo, is
dependant on the wave length, the geometry of the radiation
and especially on the snow structure. New snow reflects over
80 % whereas coarse-grained old snow reflects only 50 % of

the incoming radiation.

The snow surface loses energy in the form of long wave expul-
sion according to the Stefan-Boltzmann Law. The emission ca-



pacity of snow (0,95 S € S 0,98) is not well known, a deficit
which mutually is almost compensated by long wave reflections,

of which very little knowledge is also available.

Atmospheric reflection is the downward directed long wave flow
emitted by clouds, aerosols and three atomed gases (C02, 03,
320). The exact formulation requires more information than is
normally accessable. For this reason, a series of simple

parameters are normally used.

Long wave radiation and atmospheric reflection are, in accor-
dance with size, reciprocal and comparable to the global ra-
diation. The emanation dominates to such an extent that, un-
der winter conditions, the net radiation flow is negative. !
This is normally compensated for by the sensible heat flow

as well as the heat flow from the soil.

An exchange of the magnitude p cpT (p = air density, cp =
specific heat of air at constant pressure, T = air temperature) i
is realized in the turbulent sensible heat flow. Several

methods are available for this formulation and calculation:

the covariance of the turbulent variations of temperature

and vertical air movements; the hypothesis that the flow is

proportional to the vertical temperature gradients; and the
parameterization with temperature difference in two definite

levels. The coefficients of the second and third methods are

greatly influenced by air layering. This is normally stable

over snow surfaces.

The energy exchange of latent heat is large per unit but of
secondary importance for the removal of middle European Snow

covers.

The energy movements within the snow are complicated in that
snow is short wave radiation, air and water permeable.

The transmission of short wave radiation flow is similar to
that mentioned for the albedo: dependance of wave length,
angle of incidence and snow structure.

The transport of tactile heat by ventilation of porespace is
almost negligible; it can, as in the case of long wave grain

to grain radiation exchange, be included as a corrective value
in the molecular heat conduction coefficients. The effective
heat conductivity of snow is primarilly derived from the
porosity and only to a small part by the absolute temperature.
Wherever the sum of conducted energy is positive and the tempe-
rature is at least 0 °C, snow can melt. Snow melt is accelerated
by the infiltration of melt water because the latent melt heat
can be rapidly distributed through the underlying colder layers.
The structural change of wet snow lowers the albedo.

?now metamorphism is not only influenced by melting; it begins
immediately after snow deposition with a bulk transport in the
gaseous phase from convex to concave crystal surfaces and
through the pore spaces between the warmer and colder snow
layers. The snowstructure is greatly changed at the ground

contact but this is not as important as the refreezing of
melt water.

T EINLEITUNG

Der Energiehaushalt und Wasserkreislauf zwischen Atmosphire
und Erdoberfldche wird von einer Vielfalt von Randbedingungen
kontrolliert, die sich jeweils in charakteristischer Art
rdumlich und zeitlich &ndern und individuelle Untersuchungs-
methoden erfordern. Es ist die Aufgabe dieser Arbeit, die Be-
sonderheiten des Energie- und Massenhaushalts der Schneedecke
analytisch zu formulieren und konkrete Angaben iiber GrdBe und



zeitlichen Verlauf der grundlegenden, physikalischen Prozesse

dieser Haushalte zu prédsentieren.

Die Schneedecke zeichnet sich im Vergleich zu anderen Ober-
flachen durch eine Reihe von Eigenschaften aus, die im Folgen-

den aufgezdhlt sind:

- GroBe horizontale Homogenitdt

- Hohe Albedo

- Transparenz fiir kurzwellige Strahlung

- Permeabilitdt fiir Luft und Wasser

- Gute thermische Isolierung

- GroBes Speichervermdgen fiir Warme und Wasser

- Die Oberflichentemperatur kann 0°C nicht iibersteigen

- Sublimation und Verdunstung nehmen stets die potentielle

Rate an
- Die Oberfldchenrauhigkeit ist extrem niedrig

- Die atmosphidrische Grenzschicht iber der Schneedecke

ist stabil geschichtet.

2. DIE HAUSHALTSGLEICHUNGEN

Die Erdoberfldche kann mit der Atmosphdre und mit dem Unter-

grund auf dreierlei Weise Energie austauschen:

durch Strahlung,
molekulare Diffusion (Leitung),

turbulente Diffusion.

Bezeichnet man den Saldo des Strahlungsaustausches, den Netto-
strahlungsstrom, mit S, den turbulenten Strom fihlbarer Wirme
mit F, den der latenten Wdrme der Verdunstung oder Kondensa-

tion mit LV und den Bodenwdrmestrom mit B, so gilt fiir die Bo-

denoberflédche, in der ja keine Energie gespeichert werden kann,
(1) S+ F+ LV +B-=0.

Diese Formulierung der Energiebilanz war lange Zeit gebriuch-
lich, doch hat sich in Anlehnung an die Dynamik eine andere
Vorzeichenkonvention durchgesetzt. Sie geht davon aus, daB
ein Strom positiv in Richtung der Koordinate definiert ist,
z.B. F > 0, LV > 0 wenn diese Stréme Energie von der Erdober-
fldche in die Atmosphdre transportieren, B > 0 wenn Energie
von der Oberfldche in den Boden hineingeleitet wird (siehe
Bild 1),

A .
§>0 £>0 LV > 0 z Luft
Oberfliche
B>0 z Boden

Bild 1: Definition der Vorzeichen in Gleichung (2)
Traditionell werden aber die Strahlungsstréme weiterhin als
positiv definiert, wenn sie die Oberfliche mit Energie ver-

sorgen, also nach unten gerichtet sind.

Damit folgt die heute weit verbreitete Form der Energiebilanz

(2) S=F + LV + B ,
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die in dieser Arbeit ausschlieBlich verwendet wird. Die Dimen-
sionen der Energiebilanzterme sind die von EnergiefluBdichten:

Energie pro Zeit und horizontale Fliche, wobei als Einheiten

2 gewdhlt werden, wenn es um kurzfristige

2

praktischerweise W m
Durchschnittswerte geht, und J m d—1, wenn es sich um Tages-

summen handelt.

Awm2=13s"n2=286,4k3m32a"
1 M3 m2a ! = 11,57 w2
1 1y min~! = 1 cal cm 2min~ ' = 699 W m 9).

Gegeniiber einer trockenen Bodenoberflédche zeichnet sich die
Schneedecke durch einige interessante, aber komplizierende

Eigenschaften aus. Sie ist durchlédssig fir

Strahlung (Transmission),
Luft und Wasserdampf (Ventilation) und

Wasser (Perkolation).

Zusammen mit der gleichzeitigen Existenz der drei Phasen des

H20

Eis
Wasser

Wasserdampf

pedeutet das, daB der Energiehaushalt der Oberfldche eines
Schneevolumens durch Transporte in der dampffdrmigen und
fliissigen Phase vom oder zum Inneren dieses Volumens beein-
fluBt wird.

Da die Schneekdrner und -kristalle in manchen Fdllen einzeln
beweglich sind, kann latente Wdrme in allen drei Phasen das
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betrachtete Volumen verlassen oder dort deponiert werden, so
daB der Energiehaushalt der Schneedecke

auf ein Volumen bezogen und

mit dem Massenhaushalt verkniipft ist.
Bevor der vereinfachte, fldchenbezogene Energie- und Massen-
haushalt dargestellt werden kann, miissen also die M&glichkei-

ten des Energie- und Massentransports in der Schneedecke un-
tersucht werden.

3. MECHANISCHE UND THERMISCHE KENNZAHLEN

Da Schnee ein Gemisch der drei HZO-Phasen und Luft ist, miissen
die folgenden Gr&Ben durch die Indices
auf Eis

auf Wasser

E
W
V auf Wasserdampf bzw. Verdunstung/Kondensation
M auf Schmelzen/Gefrieren und

L

auf die Lufteinschliisse im Schnee bezogen werden.

. 3
Ein Volumen von Vs m~ Schnee setzt sich zusammen aus:

vL m3 Luft und Wasserdampf

3 i
VE m~ Eis
3
Vw m- Wasser
(3) VS = VL + VE + Vw .



12

VL enthidlt Luft und Wasserdampf, da nach Dalton Gase unabhédn-

gig voneinander dasselbe Volumen einnehmen.

Im Volumen von V m3 Schnee sind enthalten:

(4)

2
w

8
b

e

lTlS=

s
kg
kg
kg
kg

kg

m

Schnee
Luft
Eis
Wasser

Wasserdampf

Lt My

Dabei sollen die Dichten als Materialkennzahlen und nicht als

Masse einer Phase pro Gesamtvolumen des Schnees verstanden

werden,

(5)

(6)

(7)

(8)

(9)

(10)

was in

folgenden Schritten erldutert wird.
mg Schneedichte

Pg = V; (bulk density)
Mg -3

Pp = v © 916 kg m Eisdichte
Ve
. 273 -3

p, = =— = 1,3-p/1013-—= kg n Luftdichte

L VL T

wobei p der Luftdruck in hPa (Hek-

topascal, numerisch gleich dem

frilher gebrduchlichen Millibar) ist

by = M 4000 kg m > wasserdichte
VW
o -3

p, = =— = 4,85 gm bei 0°C und Dampfdichte

v VL

Sattigung (absolute Feuchte)

iy, g, ¥ iy > By

Ps = TV + V_ + V

L E W
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Aus den Gleichungen (3) bis (10) k&nnen auBerdem folgende
Kennzahlen der Schneedecke definiert werden:

A"
(11) Porositdt P = VE (dimensionslos)
S
(12) freier Wassergehalt W = ;E (dimensionslos)
(13) : ?
Wasserwert WW = é pg dz [kg m “]
(14) Wasserdquivalent (dquivalente Wasserh&he)
wi = s 08
= g E_ dz [mm]
W
oder
WA =
WA/ p

Die Begriffe Wasserwert und Wasserdquivalent werden meist
gleichbedeutend verwendet, die oben getroffene Unterscheidung
wird aus praktischen Griinden in dieser Arbeit beibehalten

Allgemein gilt

(15) m, << Mg, m, << mg, so daB Mg = mp + my

und Gleichung (12) zu

(16) W W
Mg * My

vereinfacht wird.
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4 DER WARMEINHALT DER SCHNEEDECKE Im folgenden Rechenbeispiel wird angenommen, daB die Tempera-
: tur der gesamten Schneedecke und ihres Untergrundes anfangs
isotherm -4°C ist, so daB My = 0 und B, = 0. Die Dichte sei
; - -3 -
Der Wirmeinhalt eines Schneevolumens kann allgemein in einen Ps S 250 kg m 7, so daB mit den Gleichungen (5) (11)
VE/VS = 0,274 und VL/VS = 0,726 berechnet wird.

fiihlbaren Teil p c T und einen

fmtenbem Bell (o ik ‘ An der Oberflédche soll der Wiarmestrom B, = 1 MJ rn"zd_1 eintre-
ten. Als Folge dieser Wiarmezufuhr werden zunichst die Tempera=-
getrennt werden. Hierbei ist ¢ (J kg-1K_1) die spezifische Wiar- turen Tgr TV und TL von -4°C auf 0°C erh&ht. Weiters muB das
S WHE s T kg-1] die latente Wirme der Phaseniiberginge. Volumen V;, mit Wasserdampf entsprechend der hdheren Tempera-
tur gesdttigt werden, und die verbleibende Energie wird zum
Die externen Energiestréme, die die Oberfliche der Schneedecke Schmelzen verwendet.
erreichen (S, F, LV nach Gleichung (2)) bilden den Bodenwdrme-
— ' Dieses Beispiel entspricht der Situation, die im Frihjahr im
Hochgebirge hdufig eintritt: intensive Sonnenstrahlung
B=S-F~-LV, schmilzt kalten Schnee von der Oberfliche her, wobei die Er-
warmung durch Wiarmeleitung langsamer nach unten fortschreitet
der zur fAnderung des Energieinhalts der Schneedecke beitrdgt. als das versickernde Schmelzwasser, das damit latente Wirme
Bezeichnet man mit B, den Wdrmestrom, der durch eine horizontale ; in die tieferen Schichten bringt. Es soll also in diesem Bei-
Flache in der Tiefe z geht, und mit B  den an der Oberfldche, spiel nur eine Schicht von z, = 0,2 m Dicke auf 0°C erwirmt
und nimmt man horizontal homogene Verhdltnisse an, dann wird werden und die Schmelzwasserprodukf%on berechnet werden. Aus
Gleichung (17) folgt dJ/z = 5 MT m fir dt = 1 Tag, z = 0,2 m,
-2 Bo = 1 MJ m—zd-1. In Gleichung (18) wird das Volumen fiur 1 m2
(7 a1 = (B, - B,) dt MIT m 7] Grundfldche und 0,2 m Tiefe als Vg = 0,2 m> eingesetzt und mit

anfdnglich m, = 0 fihrt sie zu
die Energie pro Fliche, die flir Temperatur- oder Phasendnde-

rungen in der Schicht von der Oberfldche bis zur Tiefe z zur

J Ve v, vy Ve e m,
o (19) - = ({ =— C. + = c,, *+ — C_ )AT + L_ == Ap,, + L o
Verfiigung steht. . pE VS . oy VS b P v, » ks VS i £ VS
. L v v _
(18) Ei =1 Ti c,ar, + I & dm =L py Vi c;dTy + L Ly GE dey In Einheiten von (MJ m 3) lauten die Zahlenwerte nach Tafel 1
z i Vg 171 g Vg i s k s
= -6 =3 -3
wobei der Index i fiir die vier Bestandteile Eis, Wasser, Was- 5 = (0,527+47-10 "+0,9-10 ")4+3-10 “+1,67 m, ,

i 6glichen Phaseniiber-
serdampf und Luft steht, der Index k die mdg . )
gdnge (Schmelzen/Gefrieren, Verdunsten/Kondensieren, Sublimie- woraus man sofort sieht, daB die Erwidrmung des Wasserdampfs
) d die damit verbundenen Massenidnderungen angibt. und der Luft so wie die Verdunstung zur Sdttigung in dieser
ren) un ie da
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Bilanz vernachlidssigbar sind. Die Ldsung der Gleichung (19)
lautet my = 1,7 kg Schmelzwasser kodnnen pro m2 durch die
Tiefe z, sickern und dem darunterliegenden Schnee 0,57 MJ m-2

an latenter Warme zufihren.

5. ENERGIE- UND MASSENTRANSPORTE IN DER SCHNEEDECKE

Da die Schneedecke ein thermodynamisch offenes System ist (so-
wohl Energie als auch Masse k&nnen durch die Begrenzungsfldchen
des betrachteten Volumens aus- und eintreten), werden die in
Gleichung (18) beschriebenen Anderungen des Energie- und Mas-
seninhalts sowohl auf externe wie auf interne Beitrdge zuriick-

zufilhren sein. Wichtige Beispiele sind:

INTERNE PROZESSE (Transport innerhalb der Schnee-
decke)

- Schmelzen an der Oberfliche und Wiedergefrieren in

tieferen, kdlteren Schichten
- Metamorphose der Schneekristalle mit Dampftransport

- interne Bewegung ohne Phasendnderung, z.B. das Setzen

der Schneedecke unter dem eigenen Gewicht.

Wird ein beliebiges Volumenelement der Schneedecke betrachtet,
dann kénnen diese drei Transporte Massenidnderungen bedeuten;
ist das Volumen von Boden und Schneeoberfldche begrenzt,
bleibt trotz dieser Transporte die Masse erhalten (Definition
interner Prozesse).

EXTERNE PROZESSE (Massenaustausch mit der Umgebung)

- Niederschlag

17

- Verdunstung/Kondensation oder Sublimation an der Ober-
flache

- Infiltration von Schmelzwasser in den Boden

= horizontale Zufuhr/Abfuhr von Schmelzwasser in der
Schneedecke

- Erosion/Deposition durch Wind

- Akkumulation/Ablation durch Lawinen.

Massengewinn wird als Akkumulation (Zuwachs, Zutrag), Massen-
verlust als Ablation (Schwund, Abtrag) bezeichnet. Um diese
HaushaltsgrdBen unabhingig vom Volumen, das sich ja gerade
wdhrend Schneefall #ndert, zu machen, werden sie analog zu

Gleichung (13} und (14) lber die jeweilige Schneehdhe Z inte-
griert.

5.1 Energie- und Massentrans port in
der Dampfphase

Der Porenraum des Schnees ist im allgemeinen bis zu einer
Dichte von etwa 800 kg m-3 noch durchldssig fiir Wasser- und
Gastransporte. Das macht es méglich, daB die Schneedecke den
ganzen Winter den atmosphdrischen Schwankungen des Luftdrucks
folgen und Gase mit der Atmosphire austauschen kann. Ebenso
wichtig ist die Moglichkeit des Ausgleichs von Dampfdruckun-
terschieden innerhalb der Schneedecke. Tafel 1 zeigt, wie
stark sich der Si&ttigungsdampfdruck iliber Eis e_* mit der
Temperatur dndert, und 148t mit den iiblichen Tgmperaturgra~

dienten in der Schneedecke Dampfdruckgradienten in der Grés-—

senordnung von hPa m_1 erwarten.
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Tafel 1: Dichte p, Sdttigungsdichte p;, sattigungsdampfdruck
e*, spezifische Wdrme ¢ und latente Wdarme L fiir Ver-
dunstung und Schmelzen von Eis, Wasser, Wasserdampf
und Luft (zum Teil nach BRUTSAERT, 1982)
T Pg  PL | P Pw| %R Cw ¢« % . S| W Ly
°C kg m-3 g nf3 hPa J kg_lx_1 MJ kg_
-20 {918,3 1,39|0,88 1,07| 1,03 1,25 | 1959 4354 2,549 0,289
-10 |917,4 1,34 2,14 2,36} 2,60 2,86 | 2031 4271 2,525 0,312
ol916,4 1,29 |4,85 4,85]|6,11 6,11 | 2106 4218 1005 1846 | 2,501 0,334
+10 1,24 9,39 12,27 4192 2,477

Der Ausgleich solcher Gegensdtze durch molekulare und turbulen-
te Diffusion folgt den beiden Fick'schen Diffusionsgesetzen,

die in ihrer allgemeinen Form

(20) Q= - KQ Vg oder, im eindimensionalen Fall,
Q= - Kq 3g/93x und
(21) %% = 7- (K, V) oder, im eindimensionalen Fall bei

homogenen Verhdltnissen

3q 2. 0"

Tt KQ 37g/3x lauten.
Dabei ist Q der FluB pro Zeit und Fliche, den der Gradient
einer GréBe g pro Volumen zur Folge hat. K ist der Diffusions-
koeffizient der GrdBe g im umgebenden Medium (Dimension:

Fliche pro Zeit).
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Im Fall der Wasserdampfdiffusion wird fiir q die Dampfdichte p
eingesetzt, die im Kontakt mit Eis oder Wasser den Séttigungsy
wert pé haben wird, und mit e* folgendermaBen verbunden ist:

(3 kg 'k N

(22) oy = ;z} R, = 461,5

Der molekulare 2if§us$oﬂskoeffizient von Wasserdampf in Luft
ist KV = 2210 m"s . Mit T = 273 K wird aus den Gleichungen

(20) und (22)

-6
. - . _ 2210
(23) Q KyVey =

= 22x10 _ pex
v 462-273 3%

Nach DEQUERVAIN (1973) soll nun in diesem Ausdruck mit der
Ndherungsformel

(24) eE(T] = 6,11-exp(0,0857(T - 273))

der Dampfdruckgradient 3e*/dx in einen Temperaturgradienten
3T/3x umgeformt werden.

(25) beE/Qx = HeE/BToBT/BX .

Wird (24) nach T differenziert und mit (25) in (23) einge-

setzt, so folgt filir die molekulare Diffusion von Wasserdampf
in der Luft des Porenraums

-6
2 = - 22-10
(26)  Qy = - Tg7i75 - 6,11:0,0857 exp(0,857(T - 273)) 3L
e 9 7.10=9 AT -2 -
9,1-107% T [kg H,0 m %s”]
o a.in-4 3T 0 =
= - 8107420 [kg H,0 m 2a™1]
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und fiir den entsprechenden Strom latenter Wirme

=9 6 23T =2 =
(27) LVQV =-9,1-10 "-2,5-10 £ [Jm s ']
= - 23-EE [mW m~2]
X
-2 -1
= - 1,97-8% k3 m 2a" "]
X

Der Faktor auf der rechten Seite von Gleichung (27) hat die Be-
deutung der molekularen Leitfdhigkeit fiir latente Warme im Po-
renraum. Nach Gleichung (26) und (27) bedeutet z.B. ein Tempe-

1

- -.2_
raturgradient von 10 K m L einen MassenfluB von 8 g m “d und

einen latenten WarmefluB8 von 20 kJ m—zd-1.

5.2 Infrarotstrahlung 1im Schnee

Die Temperaturgradienten, die zur Diffusion von Wasserdampf
durch die Schneedecke fiihren, rufen auch einen langwelligen
Strahlungsstrom durch die Schneedecke hervor, denn eine warme
porenwand strahlt mehr Energie ab als eine kalte. Diese Ab-
strahlung ldBt sich mit dem Stefan-Boltzmannschen Gesetz

2

(28) E = 500T4 [Wm“]

beschreiben. Hier ist g die Emissionsfihigkeit des Eises (ca.
- -2,-4 . .

0,98, siehe Kapitel 6), o= 5,67-10"% (W m “k™%). Fir geringe

Unterschiede AT kann die Enderung AE angendhert werden durch

-3 _
(29) AE = £ 40T AT = eousAT
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mit dem Strahlungsiibertragungskoeffizienten

(30)  a_ = 40T = 4,62 Wn 2k~ ']  bei 273 K

1.=2. =1

K ']

]
o
~
o
o

MI d 'm

Das heiBt, daB in Porenriumen mit AT = 0,01 K ein langwelli-
ger Strahlungsstrom von 46 mW m—2 oder 4 kJ d_1m-2 flieBt.

5.3 Molekulare Widrmeleitung

Dazu scll die molekulare Wirmeleitung im Eis verglichen wer-
den. In Gleichung (20) wird in diesem Fall q = pEcET gesetzt
und fiir K die sogenannte Temperaturleitfdhigkeit KE

(B Qg = - Ky¥lpge T

AT
. KEpECE T in homogenem Eis -

wobei A = 2,25 Wm 'K | die Leitfihigkeit von Eis bei 273 K

ist (siehe Tafel 2).

Da die molekulare Leitfdhigkeit der Luft im Porenraum ca.
1/100 des Werts von Eis ist, miissen sich zur Erhaltung der
Kontinuitdt des Energieflusses im Porenraum deutlich h&here

Temperaturgradienten einstellen, als im Eisgeriist der Schnee-
decke.
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Tafel 2: Molekulare Wiarmeleitfdhigkeit bei 0°C

1 1

= =1 ~Ton-1
1 53,5 -10 4 [cal cm 15 c ']

A\ Eis 2,25 [Wm K
AL Luft 0,024 0,57
A latente 0,023 0,55
o Warme

(Gleichung

(27))

itfahi i i 0° i i koeffi-
Effektive Wirmeleitfdhigkeit AS bei 0°C und lefu51o;sd
itfahi er
zient ("Temperaturleitfidhigkeit") Kg des Schnees nac
Formel von Abels (Gleichung (33))

Py A “s
- 2 -1
kg I'I".—3 W m 1K 1 m s
-6
300 0,27 0,42 - 10
400 0,47 0,56
500 0,74 D0
600 1,06 0,84
700 1,44 Qud®
800 1,88 1e¥2
917 2,47 128

5.4 Die effektive Wdrmeleitung

Um die verschiedenen Komponenten der Warmefliisse in der Schnee-
decke berechnen zu kdnnen, miBte man die Geometrie der Poren-
rdume kennen. Dies ist eine prinzipielle Schwierigkeit, d%e
durch diverse Modelle und entsprechende Formfaktoren ve#rln—
gert werden kann. Die Uberpriifung solcher Berechnungen in éer
natiirlichen Schneedecke hat aber gezeigt, daB die VentilaFlon
des Schnees durch atmosphdrische Druckschwankungen, thermische

Expansion oder Konvektion bei instabiler Temperaturschichtung
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im Schnee zusitzliche Wirmefliisse in Gang setzen, die die
GréBe der molekularen erreichen kénnen.

Der gesamte WarmefluB wird durch die "

keit" AS mit dem Temperaturgradienten verbunden:

(32) Byme=i, 22

Fir die GréBe AS gibt es zahlreiche Bestimmungen, die sich
durch die 1894 von Abels vorgeschlagene Formel [MELLOR, 1977]

1

(33) Ag = 2,94-10'59§ wn kT

gut beschreiben lassen und in Tafel 2 wiedergegeben sind. Bei

niedrigen Dichten, das heiBt bei hoher Porositdt, divergieren

die Angaben verschiedener Autoren am stirksten, man sollte

die Werte der Abels’schen Formel vorsichtigerweise mit einer
Unsicherheit von * 50 § bewerten.

5.5 Die Extink tion der

kurzwelligen
Strahlung im Schn ee

Im meteorologischen Sprachgebrauch liegt zwischen 3 und 4 pm
die Grenze zwischen langwelliger (Infrarot-) und kurzwelliger
(solarer) Strahlung.

Hier liegt die Grenze der Durchlédssig-
keit von Glas,

was fiir die MeBtechnik bedeutend ist, und hier
scheiden sich zwei Wellenldngenbereiche,
lung iliberwiegend solaren bzw.

in denen die Strah-
terrestrischen Ursprungs ist.

Flr den Schnee ist diese Grenze weniger maBgebend. Hier liegt

bei etwa 1,5 pm der Ubergang vom stark reflektierenden zum
stark absorbierenden Medium: oberhalb von 1,5 um kann man

effektive Wirmeleitfihig-
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Schnee als schwarzen Kérper bezeichnen. Zwischen der kurz-
i ion A
welligen Bestrahlungsstirke G, der Reflexion R, Absorptio X
issi i i er Zusammenhang:
und Transmission T, besteht ein einfach

-2
(34) G=R=+ A +T [Wm "]

Durch die Oberfliche dringt die kurzwellige Nettostrahlung

(35) Sk =G-R= Ak * Tk

in den Schnee ein. Wieviel von der Nettostrahlung die Schnee-
decke durchdringt, hingt von ihrer Dicke Z und dem Extinktions-
koeffizienten k ab. Fir die Abnahme des Strahlungsflusses S

mit der Tiefe z gilt ein einfaches Gesetz

(36) ds = - S k dz
und nach Integration bis 2

7 KZ

= R e
(37) Sk(z) = 5(0)-e oder Tk (G )
wobei S(0) durch die Oberfliche eintritt und k die Dimension

m | hat.

Die Formulierung der Extinktion nach Gleichung (36) und (37)

hat zwei wichtige Einschrdnkungen:

1. gilt sie erst ab einigen cm Tiefe, denn unmittel?ar unter
der Schneeoberfliche wird die Extinktion durch Riick-
streuung vergréBert (Extinktion = Absorption + Streuung),
die in grdBerer Tiefe nicht mehr aus der Schneedecke ent-

weichen kann.
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2. hat auch in diesen Tiefen nur ein enger Spektralbereich

einen konstanten Extinktionskoeffizienten, denn sowohl
S als auch k sind stark wellenlﬁngenabh&ngig.

Diese beiden Faktoren fiihren zZu einer raschen Abnahme des

Extinktionskoeffizienten mit der Tiefe: aus dem ersten Grund,

der Streugeometrie, liegt diese Abnahme in den obersten Zen-

timetern; der zweite Grund, die Spektralverschiebung des ein-

fallenden Strahlungsflusses,
metern.

wirkt auf den Bereich von Dezi-

Die minimale Absorption in reinem Eisg liegt bei 460 nm,
die maximale spektrale Bestrahlungsstirke der Schneeoberfliche
liegt je nach Sonnenhéhe,

atmosphdrischer Triibung und Bewdlkung
bei ldngeren Wellenlingen.

Im Schnee wird dieses Maximum so
lange zu kiirzeren Wellenlidngen verschoben, bis

(38) A(min k) = X(max S)

Erst dann sind auch fiir einen breiteren Spektralbereich die

Gleichungen (36) und (37) in genligender Niherung erfiillt.

Da der minimale Extinktionskoeffizient jeweils asymptotisch
erreicht wird, bezeichnet man ihn als "
extinktionskoeffizienten"

asymptotischen FluB-
. Diese und andere optische Eigen-
schaften sind von WARREN (1982) zusammengefaBt worden.

6. DIE ATMOSPHAERISCHEN KOMPONENTEN DER ENERGIEBILANZ

6.1 Die kurzwelli ge Bestrahlungs-
stdrke (Globalstrahl ung)

Die Bestrahlungsstirke einer horizontalen Fliche im Kurzwel-
ligen wird als Globalstrahlung G (W m 2) bezeichnet, die in
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2.-1

den oberen Halbraum reflektierte mit R. Die Globalstrahlung Tafel 3: Die extraterrestrische Globalstrahlung G* in MJ m “d~
hat eine direkte Komponente, deren Stidrke von Sonnenh&he, fiir den Wert der Solarkonstanten J_ = 1370 W m—2 i
atmosphdrischer Trilbung und Wasserdampfgehalt abhédngt, und verschiedenen geographischen Breit:n

eine diffuse, die durch Streuung und Reflexion an Luftmole-
kiilen und Wolken verursacht wird. Im Gebirge oder iber geneig-

ten Schneeoberflichen kommt dazu noch die Reflexion von allen SEELER
Flichen, die den Horizont iberragen. Datum 47 - —
Stehen Messungen der Globalstrahlung nicht zur Verfiigung, so 1;:;3: f;:g ?;:g :g:;
gibt es verschiedene Verfahren zu ihrer Abschitzung, von denen 1;-::. :g,z 12,9 11,0
eines fiir Tagessummen hier wiedergegeben wird. Sie verwenden 1:12: 10:1 13:; g:g
als ReferenzgrdBe die extraterrestrische Bestrahlungsstidrke G¥ 1512, 9,2 7,5 5,7
einer horizontalen Fliche und als Parameter entweder pauscha- 1%: :: 13:3 g:; g:?
le atmosphirische Transmissionsfaktoren oder beriicksichtigen 1;- g- :S’% 11,: 9,6
Bewblkung oder relative Sonnenscheindauer. T T 19:8 18:1 12:2

15. 3. 23,8 22,2 20,5
Tafel 3 zeigt Tagessummen der extraterrestrischen Bestrahlungs- 1;: :: gg:; gz:g %g:g

stirke (Globalstrahlung G*) fiir die Wintermonate in drei ver-
schiedenen Breiten (Alpen bis Nordsee). Der Breiteneffekt ist
zur Wintersonnenwende am deutlichsten, wenn in 53°N nur 62 %

Tafel 4: Werte des Verhdltnisses der globalen Bestrahlungs-

der Strahlung in 47°N eintreffen, und verringert sich bis .
stdrke zur extraterrestrischen Bestrahlungsstirke,

zum Ende des Winters (15.4.: 93 %).
G/G*, im Meeresniveau in Deutschland als Funktion
der BewbSlkung w in Zehnteln und Achteln (Oktas),

Die extraterrestrische Bestrahlungsstirke ist eine einwandfrei
nach Gleichung (39)

berechenbare ReferenzgrtBe. Dagegen kdnnen die in Tafel 4 an-
gefiihrten Transmissionsfaktoren und Globalstrahlungssummen nur

Anhaltswerte geben. Sie sind eine Synthese von Analysen, in
w *
denen KASTEN (1981) und GOLCHERT (1981) die Beziehungen zwi- i LS G/G*
- o Zehntel Achtel
schen G und G* und die Abhdngigkeit der Globalstrahlung von
der Bewdlkung formuliert haben. Wird mit w der Bruchteil des ? 0,78 0 0,78
Himmels bezeichnet, der bewtlkt ist, so folgt aus den zitier- 2 g';g ; g;gg
r
ten Untersuchungen 3 0,77 3 0:75
1 0,75 4 0,73
3 0,73 5 0,66
3.4 6 0'68 6 0, 56
(39) G(w) = G*(0,78 - 0,58 w'") 7 0,61 7 0 11
8 0,51 8 0,20
9 0,38
10 0,20
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Die Kombination der Werte in Tafel 3 und 4 ermdglicht es, fir
ein bestimmtes Datum, eine bestimmte Breite und eine bestimmte
Bewdlkung die Tagessumme der Globalstrahlung abzuschdtzen. Eine
solche Schatzung trifft mit umso mehr Wahrscheinlichkeit zu, je
linger die Periode ist, fir die sie gelten soll. Wdhrend sie
fiir eine einzelne Tagessumme noch fragwiirdig ist, vor allem,
weil die Art und verteilung der Wolken am Himmel durch die
GréB8e w nicht erfaBt werden kann, scheint sie fiir Wochen oder

Dekaden verldBliche Werte zu liefern.

Ebenso vorsichtig muB man die folgende Abschédtzung des diffu-
sen Anteils D der Globalstrahlung bewerten, denn hier widre zu-
sitzliche Information iiber den Grad der atmosphédrischen Trii-

bung durch Aerosole zu berlicksichtigen.

Einer Darstellung des diffusen Anteils an der Globalstrahlung
bei wolkenlosem Himmel, die von KASTEN (1981, Abb. 35) fir
Hamburg verdffentlicht wurde, kann man entnehmen, daB im Win-
ter (Dezember - Februar) D(0)/G(0) die Werte 0,35 bei der
Sonnenhshe h = 30°, 0,45 bei h = 20° und 0,60 bei h = 10° er-

reicht.

Dazu gibt Kasten in der zitierten Arbeit eine Nidherungsformel
fiir den EinfluB der Bewtlkung, die im Jahresmittel

(40) D(w)/Glw) = 0,3 + 0,7 w>

lautet.

NEUWIRTH (1979) beriicksichtigt den tatsdchlichen Zustand der
Atmosphidre dadurch, daB er das Verhdltnis der gemessenen zur
extraterrestrischen Globalstrahlung als Parameter verwendet.
Fiir durchschnittliche winterliche Verhdltnisse in Salzburg

findet er
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(41) D/G = 0,15(1+G*/G) .

Neben diesen beiden Vorschldgen zur Parametrisierung gibt es
viele andere, die das Problem mit mehr Detail behandeln (siehe
z.B. BOLLE, 1982). Ausfilhrliche Beispiele fiir alpine Verhilt-
nisse sind in einer Arbeit von MULLER (1984) zu finden.

6.2 Die Albedo

Die Albedo a einer beliebig orientierten Oberfliche ist als
das Verhdltnis der auf diese Flidche eintreffenden zu den von

ihr ausgehenden kurzwelligen Strahlungsstrdmen (¢, Energie
*
pro Zeit) definiert. )

(42) a = ¢c..u;/¢'ein.

Fir eine horizontale Fliche ist dies identisch mit dem Verhilt-
nis der reflektierten zur globalen Bestrahlungsstirke.

(43) ah = R/G

In allen Fidllen muB Pein > $,,s und Uber groBen Flichen R < G,
so daB 0 < a < 1. Die Bestrahlungsstdrke einer zur Sonne ge-
neigten Flédche kann die auf eine (gedachte) horizontale Fliche
bezogene Globalstrahlung aber so weit iibertreffen, daf die
ebenfalls auf eine horizontale Fliche bezogene reflektierte
Strahlung R > G wird und iber beliebig orientierten Flichen
R/G > 1 werden kann, ohne physikalische Grundsitze zu ver-
letzen. Die entsprechenden Gleichungen und Zahlenbeispiele
kdnnen in extenso bei MANNSTEIN (1984) nachgelesen werden.

Die folgenden Bemerkungen beziehen sich durchwegs auf hori-

zontale Schneefldchen (d.h. a = ap) .
*

Da Albedo und Schneedichte p_ in vielen Fallen in einer Gleichung auf-
treten, wird in der glaziologischen Literatur das Symbol a fir die
Albedo beibehalten, wihrend in der Meteorologie p empfohlen wird.
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Messungen der Albedo von Schnee zeigen deutlich, wie komplex
diese GroBe ist, und wie schwierig es ist, sie zu generali-
sieren. Sie zeigen aber auch trotz verschiedener duBerer Um-
stinde wesentliche, gemeinsame Eigenheiten der Reflexion von
Schnee, vor allem ihre Abhdngigkeit von:

- Wellenldnge
- KorngréBe

- Richtung.

6.2.1 Die Spektralverteilung der
Albedo

Bild 2 zeigt die Anderung der Schneealbedo mit der Wellenldn-

ge und mit dem Alter, d.h. mit der Strukturinderung des

Schnees. Im sichtbaren Bereich (400 bis 700 nm) liegt die

Albedo von sauberem Neuschnee iiber 90 %, sie wird vorwiegend
durch Streuung an den Schneekristallen und -k&rnern bestimmt,
zum Teil durch Absorption an Staubteilen verringert. Im nahen
Infrarot, das im Bild 2 wiedergegeben ist, gewinnen Absorbtions—
banden des Eises an Bedeutung, die bei &dhnlichen Wellenldngen
liegen, wie die des Wassers und Wasserdampfs. In diesem Be-
reich verliert der Schnee seine starke Reflektivitdt und wird

ab 1500 nm im wesentlichen ein schwarzer Korper.

Dieser Umstand hat zur Folge, daB die Albedo des Schnees vom

Spektrum der einfallenden Strahlung abhdngt:
&
aAGAdk

A3

(42) a
= 2
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Bild 2: ?Eﬁg;;iiier%ggg de; Albedo von Schnee (Seegrube bei
. m Hohe). Die generelle Abnahme zei
?en Einflu8 der Schneestruktur, die sich vor all:;gt
n dgn ersten Tagen nach einem Schneefall von fein-
gegliederten Kristallen zu runden K&rnern &ndert

wobei Gx_guf_die Lange des Spektralintervalls bezogen sein
muB (W m “nm ). Um die Albedo auf den kurzwelligen Teil des
Spektrums zu begrenzen, ist es sinnvoll, X
3,5 um zu setzen.

= 0,3 und X, =

1 2

Gleichung (42) zeigt, daB a. steigt, wenn a, und Gl ihre Ex-
tremwerte bei den selben Wellenléngen erreichen. Das ist be-
sonders dann d

) er Fall, wenn Gl durch den atmosphirischen Was-
serdampf und Wolken geschwicht ist: dann trifft in den Banden,
in denen auch der Schnee absorbiert, relativ wenig Energie
ai 2 .
.ln, und a_ wird um so hSher, je feuchter die Atmosphidre, oder
e - . i @
Je stdrker die BewSlkung, bei sonst gleichen Bedingungen.
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6.2.2 Der EinfluB der Schneestruktur
auf die Albedo

vom Zeitpunkt des Schneefalls an indert sich die Struktur der
Schneedecke und mit ihr ihre Albedo. Die Schneekristalle ver-
wandeln sich in Kdrner verschiedener Gr&8e und Gestalt, zu

deren analytischer Beschreibung bis heute zu wenig konkretes

Wissen vorliegt.

Es steht aber fest, daB die eintreffende Energie an der Ober-
fliche eines Kristalls oder Korns gestreut, oder auf dem Weg
durch das Eis absorbiert werden kann. Die Wahrscheinlichkeit,
daB ein Photon absorbiert wird, ist umso gréBer, je grdBer das
Verhiltnis von Volumen zu Oberflédche, je gréBer also der Durch-
messer eines Schneekorns ist. Diese qualitative Feststellung
wurde von BOHREN und BARKSTROM (1974) quantifiziert, die fir
diffuse, isotrope Einstrahlung im sichtbaren Teil des Spektrums

folgende Relation fanden:

(43) a, = 1 - 8,43:(x, )12

wobeli Kk, der spektrale Absorptionskoeffizient des Eises und

r der "effektive" Radius des Schneekorns ist.

Da die Reflexion von der Schneedecke nicht auf deren Ober-
fliche beschrankt ist, sondern auch durch die Riickstreuung
von Strahlung aus tieferen Schichten bestimmt wird, hdngt die
Albedo auch von der gesamten Dicke der Schneedecke Z ab. So-
lange Z die GrdBenordnung von cm hat, macht sich die Absorp-
tion im Untergrund, und damit das Fehlen von Rickstreuung aus
dieser Tiefe, durch eine gewisse Erniedrigung der Albedo an
der Oberflidche bemerkbar.
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Bild 3: Zeitlicher Verlauf der Albedo einer diinnen Schnee-

decke liber Prdriegras (Punkte) und schematischer Ver-

lauf iliber tiefem Schne t
e T e (strichliert) nach O'NEILL

Bild 3 zeigt die zeitliche Abnahme der Albedo als Folge der
Metamorphose filr eine tiefe Schneedecke, bei der a asympto-
tisch einen stationdren Wert anstrebt, und fiir einz dinne

Schneedecke, bei
 beli der die Abnahme von a_ sich beschleunigt,

bis anndhernd die Albedo des Untergrunds erreicht ist. Bild 2

demonstriert, daB diese Abnahme der Albedo vor allem im nahen
Infrarot wichtig ist.

6.2.3 Die Richtungsabh&ngigkeit
der Albedo

Da.der Wert der Albedo mehr durch Streuung im Schnee als durch
Spiegelung an der Oberfliche zustande kommt, ist zu erwarten
daB die reflektierte Strahlung nicht isotrop verteilt ist s;n-
dern wie bei der atmosphirischen Mie-Streuung die Vorw&rt;-
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richtung bevorzugt. Je flacher ein Strahl in die Schneedecke
eintaucht, desto grdBer ist der Anteil der Energie, der be-
reits nach einmaliger Streuung eine vertikal nach oben gerich-
tete Komponente hat. Desto kiirzer ist zugleich die Wegldnge
der nach oben austretenden Strahlung durch das Eis und desto
weniger wahrscheinlich die Absorption.

Das bedeutet, daB die Albedo der Schneedecke bei sonst gleichen
Bedingungen mit abnehmender SonnenhShe zunimmt. Gleichsinnig
wirkt die zunehmende Absorption am Wasserdampf der Atmosphdre,
der ebenfalls bei tiefen Sonnenstdnden ag erhdht (siehe 6.2.1),
entgegengesetzt wirkt aber der mit abnehmender SonnenhShe stei-
gende Anteil der diffusen Komponente der Globalstrahlung.

Neben diesen natiirlichen Ursachen flir die Zunahme der Schnee-
albedo bei tiefer Sonne sei noch darauf hingewiesen, daf
Messungen mit den heute iblichen Pyranometern zum Teil Roh-
daten liefern, die diesen Effekt noch verstarken.

6.3 Die atmosphdrische Gegenstrahlung

Die atmosphidrische Gegenstrahlung L+ hat ihren Ursprung in den
Gasen (besonders COZ’ Hzo, 03), Aerosolen und Wolken der ver-
schiedenen Schichten der Atmosphdre. Wie sehr daran die boden-
nahen Luftschichten beteiligt sind, zeigt eine Modellrechnung
fiir eine bei 0°C mit Wasserdampf gesdttigte, wolkenfreie, iso-
therme Atmosphdre. In diesem Fall stammen ca. 50 % von Lt aus
den untersten 20 m, 75 % aus den untersten 200 m, und nur 25 %

werden vom Zustand der htheren Niveaus bestimmt.

Es ist unter diesen Umst#dnden nicht Uberraschend, daB L+
brauchbar durch die Temperatur TL und den Dampfdruck e in
Bodenndhe parametrisiert werden kann. Fir wolkenfreien Himmel
gibt es eine Formel von Brunt, die zum Beispiel von KUZMIN

(1961) fiir den russischen Winter modifiziert wurde.
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4
(44) 1+ = or (0,6 + 0,05 Vo) W m %)

. _ -8 =2 =4
Dabei ist o=5,67-10 Wm "K °, die Stefan-Boltzmann-Konstante,
und e wird in hPa (mbar) eingesetzt.

Eine theoretisch besser fundierte Formel von BRUTSAERT (1982)
lautet

@s) Ly = 1,24(ep /) /7 ot |

Sie gilt fiir §ie Standardatmosphdre im Meeresniveau.

Beide Gleichungen bestdtigen einen Erfahrungswert fiir alpine,

sommerliche Bedingungen, d.h. fiir die Ablation auf einem
Gletscher, wonach

4
L -

(46) L¥ ~ 0,7 oT

6.4 Die langwel 14 ge Emission und die
Strahlungstemperatur des Schnees

Das Maximum der von Schnee emittierten Strahlungsstédrke liegt
bei rund 10 pm. In diesem Spektralbereich ist nach Messungen
von GRIGGS (1968) die Emissionsféhigkeit des Schnees ¢ = 0,99
nach 8 '
BERGER (1979) 0,98 < €, < 0,99, was beides mit Modell-
rechnungen von WARREN und WISCOMBE [WARREN, 1982] iibereinstimmt

Diese geringfiigigen Unterschiede werden auch dadurch noch ver-
ringert, daB nach dem Kirchhoffschen Gesetz ein Teil der
atmosphdrischen Gegenstrahlung L+ reflektiert wird.

_ 4
(47) Lt = €, GTO + (1 - EO)L+ §
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" < ” AP,
Berechnungen der Strahlungsstdrke Lt einer Oberfldche mit Tt
auf die zugleich L+ einfdllt, &ndern sich mit der Anna?me von

€5 wie folgt:

4
(48) §Lt = {OT0 & L*)ﬁeo .

Da in vielen Fillen der Betrag von L+ dem von L% nahekommt,
i d isch eine unterge-
spielt die Wahl von €5 fiir Schnee energetisc

ordnete Rolle.

Berechnet man eine Strahlungstemperatur T* aus der Ausstrah-

lung Lt unter der Annahme By = 1,0

(49)  T* = (Lt/o) /4

so unterscheidet sie sich von der wahren Oberflédchentemperatur

T nach Gleichung (47) nur geringfiigig, zum Beispiel wird fir
0

Lt = 310 Wm 2 und L = 280 W m_

bei ED = 0,99 To - T* = 0,07 K
0,97 0,82
7 DIE TURBULENTEN STROME FUHLBARER UND LATENTER WARME
o | Das Wesen des turbulenten Aus-

tauschs

fhnlich wie bei der Eigenbewegung der Molekiile Konzentrations-
unterschiede durch Massenbewegung ausgeglichen werden kénnen,
oder bei ihren Zusammenst&Ben Impuls ausgetauscht werden kann,
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funktioniert in einem gr&éBeren MaBstab der Austausch von Masse
und Eigenschaften durch die Wirbel (eddies) der turbulenten
Luftbewegung. An Stelle der Molekiile sind hier Turbulenzelemen-
te, Luftpakete von der Grdfe 10 2 bis 102 m getreten, die
nicht nur ihren Impuls miteinander austauschen k&nnen, sondern
auch Wiarmeinhalte wie chpT und vav, oder Beimengungen wie

oy und Pg (Treibschnee) weitergeben k&nnen. Es ist hier nicht
der Platz, auf Einzelheiten dieser Prozesse einzugehen, dazu

sei der Leser auf die grundlegenden Darstellungen von KRAUS
(1970) oder PICHLER (1984) verwiesen.

Wesentliches Merkmal der turbulenten Bewegung sind die unregel-
mdBigen Schwankungen der betroffenen GréBen (hier Horizontal-
geschwindigkeit u, Vertikalgeschwindigkeit w, Temperatur T,
Luftdichte Pr spezifische Feuchte g), deren Momentanwerte in
einem beliebigen Mittelungszeitraum (z.B. 10 Minuten) jeweils
in den Mittelwert und Abweichungen davon, nimlich die turbulen-
ten Schwankungen, zerlegt werden k&nnen.

(50) u(t) = u + u'(t)
wit) = w + w'(t)
T(t) =T + T'(t)

PrLlE) =pp +p, ' (t)
q(t)

a+q'(t)

Werden die turbulenten Schwankungen iiber den selben Zeitraum
gemittelt, so missen sie verschwinden, z.B. u' = 0 etc...

Die Rauhigkeit der Erdoberflidche, die das Spektrum von Bergen,
Bédumen, Grésern bis zu Schneekristallen umfaBt, {ibt Reibung

auf die Luftbewegungen der untersten Atmosphédrenschichten aus.
Dabei wird kinetische Energie des Windes (der Grundstrémung) in
kinetische Energie der turbulenten Schwankungen (u', w') umge-
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wandelt und in einer Kaskade auf immer kleinere Wirbel iber-
tragen, bis sie im molekularen Gr&Benbereich dissipiert, d.h.

zu Wirme (Reibungswdrme) umgewandelt wird.

Wenn man iliber eine Schneeflidche horizontal homogene Verh&lt-
nisse annimmt, liuft diese Ubertragung in der Vertikalen ab
und w', die turbulente Vertikalbewegung, wird die maBgebliche
GroBe. Nach Reynolds kénnen nun die vertikalen, turbulenten

Stréme mit w' verbunden werden.

1, =2 -1

(51) Py = Py awr [ (kgms ')m “s ' ] ImpulsfluB
oder
T o= ~E, (Nm?) Schubspannung
Fo=pCp T [Wm 2] fiihlbarer Wirme-
strom
Vo= byt [ kg m 2571 Verdunstung
L,V = L, B;TGT [ W m-2] latenter Wirme-
strom
Dabei wurde pL' = 0 gesetzt, die Luft alsc als inkompressibel

behandelt. Dies ist eine Annahme der Boussinesg-Approximation,
die P, sich nur mit der Hdhe d@ndern 1&8t (PICHLER, 1984).

Diese Formulierungen (51) werden als turbulenter Korrelations-
ansatz (eddy correlation) bezeichnet, weil sie die turbulenten
Transporte als Korrelation zweier Schwankungen behandeln. Ha-
ben z.B. T' und w' in Gleichung (51) zur gleichen Zeit das
gleiche Vorzeichen, so wird eine Wdrmeschwankung pLCPT' nach
oben transportiert: F > 0. Haben sie gleich oft entgegenge-
setztes wie gleiches Vorzeichen, findet kein Nettotransport
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statt; wenn T

immer das entgegengesetzte Vorzeichen von w*
hat, ist F < o.

Zur Bestimmung der Wirme- und Massenstréme nach Gleichung (51)

mifte das Spektrum der turbulenten Schwankun

gen laufend gemes-
sen werden. ’

Da dies selten méglich ist, wurde eine ganze Reihe
von verschiedenen Auswegen erarbeitet, die fiir die Praxis hin-
reichend genau sind, Es sind dies

1. die Gradienthypothese analog zur molekularen

Leitung (Gleichung (20))

2. der Widerstandsbeiwert (drag coefficient), der als
p .
arameter T/QL (Gleichung (51)) und u verwendet
3. die Ubergangszahlen, die wie der Widerstandsbeiwert
nicht mehr den Gradienten, sondern nur eine endliche
Differenz als Variable beinhalten.
7.2 Die

Gradienthypothese

und die
Bowen - Methode

Analog zur Gleichung (20) lautet die Formulierung

Ju

(52) =T = - —
KM 9z

L

—_—

3
(53) LoV = = g . . Py
v PRy 33 = LK, 53

mit der spezifischen Feuchte q = pv/DL

(54) F - T _
chpKH(Bz Y)
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wobei y = — 1 K/100 m der adiabatische Temperaturgradient ist.
Bei adiabatischen Verhdltnissen, d.h. neutraler Schichtung

(3T/3z = y) wird keine fiihlbare Wiarme ausgetauscht. In vielen
Fillen ist 3T/3z >>y, so daB Gleichung (54) vereinfacht wer-

den kann:

wl aT
(55) F = chpKH 7z
Die Indices M, H, V beziehen sich auf Impuls, fiihlbare Warme
und wWasserdampf. Keine der diversen Formulierungen des turbu-

lenten Austauschs ist eine in sich geschlossene Darstellung,

die ohne zusidtzliche Information auskéme. wWihrend fiir Gleichung

(51) diese Information, das Kovarianzspektrum, gemessen werden

muB, ist es bei der Gradienthypothese der piffusionskoeffizient

(KM, KH, KV in Gleichung (52)), der nicht theoretisch abzulei-
ten ist, und zu dessen Bestimmung, oder Umgehung, zusdtzliche

Annahmen notwendig sind.

Die Praxis rechtfertigt die Vereinfachung, daB

(56) KH = Kv

Dann wird mit der Division von Gleichung (55) durch (53)

(57) & = mleen Prfp _ am/dz , PLp AT
LV L, dp,/oz L, ey

der Diffusionskoeffizient gekilrzt. Beim Ubergang zu endlichen
Differenzen AT/Apv,kénnen als Bezugsniveaus neben der ober-

fliche entweder die MeBhdhe einer Klimastation (ca. 2 m) oder
die freie Atmosphidre (ca. 1 km), fir die Daten aus Wetterkar-

ten anwendbar sind, gewdhlt werden.
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Das Verhdltnis B in Gleichung (57) wird das Bowen-Verhiltnis
genannt. Zu seiner Bestimmung sind zwei Temperatur- und zwei
Feuchtemessungen notwendig, {iber schmelzendem Schnee (T_ = 0°C
e, = 6,1 hPa) nur je eine Messung. Liegen dazu noch Mesgungen '
des Nettostrahlungsstroms und des Bodenwdrmestroms vor, so
kann die Energiebilanz ohne die Kenntnis der Diffusionskoeffi-

zienten (aber mit der Vereinfachung (56)) bestimmt werden

(58) S

F + LVV + B

w
I}

LVV(1 + B) + B
woraus V resultiert, wenn S, B und 8 gemessen werden.

(59 N Tt
) ¥ Lv(1 + R)

Gleichung (59) wird unbestimmt, wenn B = -1 wird. Diese
Situation tritt dann ein, wenn
F und L,V
i s o § v entgegengesetzt und
g sind. In der Praxis wird man auf die Anwendung

von Gleichung (59) schon verzichten, wenn 8 < -0,5

7.3 Das logarithmische Profil

D?s Konzept des logarithmischen Profils ist ein Resultat der
Dimensionsanalyse der Fliisse in Grenzschichten, das durch
Messungen unter verschiedensten Bedingungen bestidtigt worden
ist. 2u seinem Verstdndnis kann man von Gleichung (52) aus-

gehen, die die Luft als eine Newtonsche, viskose Fliissigkeit
behandelt

(60) 1= p K, %%
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und der Einfachheit halber zundchst nur adiabatische, neutrale

Schichtung betrachten. Fiir den Diffusionskoeffizienten KM werden

nun zwei Annahmen getroffen. Erstens soll die Diffusion mit

dem Grad der Turbulenz wachsen
(61) Ky ~ oW 1/2

Fiir den Wurzelausdruck hat sich die Bezeichnung Schubspannungs=

geschwindigkeit u, eingebiirgert:

(62) a, = (T/pL}le o 1/2

Zweitens soll KM mit dem Abstand vom Boden wachsen:

(63) K, < %

so daB

(64) K. = xuz ¢.°
M xZ by

wobei der Proportionalitdtsfaktor k die Karmankonstante ge-
nannt wird und nach verschiedenen Messungen 0,35 £ k £ 0,4

betragt. ist eine Stabilititsfunktion, die im Kapitel 7.5

¢
M
erliutert wird. Bei neutraler Schichtung gilt ¢M = ds

Mit Gleichungen (60), (62), (64) gilt nun

(65) w/p

n

[ =4

[0}

A

=1
*

-
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oder

(66) u, = ?ﬁ?%’i

womit der Name "logarithmisches Profil® gerechtfertigt ist.
Um jedoch aus Gleichung (66) ein Profil u(z) zu berechnen,
muB man eine weitere Annahme machen, denn u, (Gleichung (62))
ist ebenfalls eine h8henabhdngige Variable. Die Erfahrung

zeigt, daB sich u, in den untersten Metern der Atmosphdre nur
SO wenig dndert, daB

(67) [T(0) = 1(2)|/7(0) < 0,1

und dort mit geeigneter Anndherung u, = const. gesetzt werden

kann. Die Integration von der Hdhe Z s WO u = 0, bis z liefert
das Profil u(z)

z
(68) J = ux
amo M7 % %u ial" z
o
(69) u(z) = o ¢M in -2
o

Analoge, ebenfalls durch Messungen in den bodennahen Luft-

schichten geniligend bestdtigte Profile gibt es flr Temperatur
und Dampfdichte

(70) T(z) =T7_ 1 kR
« 10 z, ¢y + T(z)

z
Py(2) = pyw 1n 2= ¢, + pylz )
o
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wobei T, und pv* durch
(71) -F =

=V = U0y

definiert sind. Im Hinblick auf die Gleichungen (51) kann man
sie als MaB der turbulenten Schwankungen T' und pv‘ auffassen.

7.4 Praktische Anwendung des Log-
profils

Im Folgenden soll die Verwendung des logarithmischen Wind-
profils zur Bestimmung des Diffusionskoeffizienten an einem
praktischen Beispiel erldutert werden. Dazu wird neutrale
Schichtung vorausgesetzt (¢M = 1), die Luftdichte sei

o, = 1,3 kg o 2. Es seien Anemometer in den Hohen 0,5, 1,0
und 2,0 m iiber der Schneeoberfliche installiert, deren An-
zeigen iiber eine Stunde gemittelt und in Bild 4 eingetragen
worden sind. Da im realen Fall die MeBwerte selten genau

auf einer Geraden liegen, wird es meist nétig sein, eine Aus-

gleichsgerade durch die Punkte zu legen.

Die ordinate des Diagramms ist in Einheiten von 109102 einge-
teilt, in der Abszisse wird u(z) eingetragen. Mit ¢M =1

und ¥ = 0,4 wird nun Gleichung (66) umgeformt in

0,4 Au

(2l Us = 23 Alog1oz
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. log,,z

im
1cm
Tmm
1 1 | i | Ll
Q 1 2 3 4 5 m S—I

Bild 4: Be;spiel eines logarithmischen Windprofils und
seiner Auswertung. Siehe Text.

und aus dem Diagramm in zwei H8hen, z.B. 0,1 und 1 m die zu-
gehdrigen Werte von u entnommen, die nun in Gleichung (72)
eingesetzt werden. Im Beispiel von Bild 4 filhrt dies zu

u, =0,22m s "

Der Rauhi i
; .u 1gke1tsparamefer 2z, in den Gleichungen (69), (70)
wird im Diagramm bei u = 0 abgelesen, er betrigt in diesem

Beispiel 1 mm. Nun folgt weiter aus Gleichung (62) fiir die
Schubspannung

2 -
Pp Ue” = 1,3 - 0,05 = 0,06 N m 2

und fir den Diffusionskoeffizienten (Gleichung (64)) in 1 m
Héhe

~2z2=20,4-0,22.1=0,09m 5-1
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.5 D:e:r i er Stabi ita 15 Monin-Obukh u—Lange L R O -

] Einflu 8 d Tafe : nin u o} a I3
. : : £ : : ) . ) * ichardsonzahl Ri, Stabili
die Di ffusions koe fizien e tdtsfunktionen fiir Impuls— ¢]l; Warme- ¢” und Wasser-

dampfstransport ¢V und Diffusionskoceffizienten K
KH' Kv bei verschiedenen Schichtungen

Ml

zur Quantifizierung der Stabilitdt der Luftschichtung kann
man sich der Monin-Obukhov-Linge L, oder der Richardsonzahl

Ri bedienen, die wie folgt definiert sind
Neutral: L, = e Ri = 0
c TpLu,3
(713) =Ly "=gcPF [m] by = by = ¢y = 1,0
Stabil: L,>0 Ri > 0
- *
(74) Ri = g(3T/3z %)
T(3u/3z) by = by = by =1+ 5 z/Ly
und die sich mit Hilfe der Gleichungen (52}, (55), (62), (65) Labil: L, <0 Ri < O
ineinander umrechnen lassen -1/4
¢M = (1 - 15 z/L,)
= = - -1/2
(75) Ri = z/L, by = ¢y = (1 - 15 z/L,)
Die Werte von ¢M wurden durch Messungen festgelegt und sind In allen Fédllen: KM - UxKz ; B s UsKZ | - UxKD
T~ === S L
nach BUSINGER u.a. (1971) in Tafel 5 zusammengefaBt. oy H [ \'J by
zu Tafel 5 soll nun noch ein zahlenbeispiel folgen, in dem
stabile Verhdltnisse herrschen: %E UhEphkamgesahicns wnd Widersiands
1 3 beiwerte
F=-100Wm?2, w, =05ms ', T=213K p =1ksm?7,
¢ = i0sds @08 s, e = 1KT KgE ‘ )
. In vielen Fdllen stehen zur Abschdtzung von Wirme- und Wasser-
Damit gibt Gleichung (73) dampfstromen nur die Daten einer Klimastation oder einer Wet-
terkarte zur Verfiigun also T i
L, =87 mund filr z = 1m ¢, = ¢, = ¢, = 1,057 . " =OGEIy; SRS Sy gp T TIONE ENEE Siite GXRAL
* M H v e enten. Da iiber einer schmelzenden Schneedecke T_ = 273 K und
- e =6 h 4 2
KM - KH = Kv = 0,19 mzs 1- o :T Pa konstant bleiben, kdnnen mit TL und e Differen-
zen gebildet werden, die die Gradienten in den Gleichungen

Wird fir die Schubspannungsgeschwindigkeit ein nur halb so (53) bis (55) ersetzen milssen:

groBer Wert u, = 0,25 m s eingesetzt, so folgt L, = 11 m,

¢ = 1,46, K = 0,07 m?s~.
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(76) E =:= GH(TL = TO)

[}

(77) LV = = a,lq; - g,)

= - q 0'62{8 - e)

v P L [e]

Hier ist a, (W m 2K ') die Wirmeiibergangszahl fiir fiihlbare

(W m_2 die fiir latente Wdrme.

und uv

Der Vergleich von (53) und (55) zeigt (fir KH = KV)' daB

Ly
(78) @, = A, =—
\ H cp

Wird in Gleichung (55) der Diffusionskoeffizient des loga-
rithmischen Profils (KH in Tafel 5) eingesetzt, so folgt

ux £ z 3T
(79) F == piC ——-— ==
Lp by az

oder

F dln z = - u, K 3T

oy PLCp

was bis zu der Hohe z, in der TL gemessen wird, integriert

werden soll. Dazu wird wieder Divergenzfreiheit (3F/3z = 0)

vorausgesetzt, so da8 nach Integration von z, bis z

PLE Ux K
¢H in z z,

(80) F=-= (TL = To)
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und nach Vergleich mit (76)

c_u, «

e
(81) a, = 3§_f%"§753

Die Gleichungen (76), (77) stellen einen linearen Zusammen-
hang zwischen den Strémen und den Differenzen her, bei dem «
im Vergleich zum logarithmischen Profil die Wirkung von u,,
z, und ¢ zusammenfaBt. Die Verwendung eines konstanten Werts
fir a wird also nur fiir l&ngere Perioden gerechtfertigt sein,
in denen sich Schwankungen dieser Parameter ausgleichen k&n-
nen, z.B. Perioden von Tagen oder Monaten, nicht aber einzel-
ne Stunden.

Fir die Werte von a wird von manchen Autoren eine Anderung
mit aer Wurzel der Windgeschwindigkeit angegeben. Diese Ab-
héngigkeit von u kann aber deutlicher mit einem Widerstands-—
beiwert ausgedriickt werden

(82) F=- CH u(z)chplTL = To)

Die Definition fiir CH lautet

(83) Cy = u*zfuz(z) = k2 ¢;2

-2
(1In z/zO}

und der Vergleich von (82) mit (80) zeigt, daB

a

H
(84) A e ;
H u(z)chP

Um ein Zahlenbeispiel fiir oy und Cy zu geben, sollen die Wer-

te aus Bild 4 verwendet werden: u, = 0,22 m 3-1. zo = 1 mm,

u=4dms ! inza=q m. Dazu wird ¢, = 1,0 und pr, = 1.3 kg o3

angenommen, so daB
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1

-2.-1,~- 7.7 Der Gradtagfaktor
-2_=-1 _ K
(85) ay = 16,6 Wm K = 1,43 MIJ m “d

Cy = 0,003 Die Parametrisierung des fihlbaren Wiarmestroms durch @, und die

Differenz TL = To in Gleichung (76) ist die Basis fiir eine
hdufig verwendete, grobe Abschitzung der Schneeschmelze aus
Tageswerten der Lufttemperatur. Die Methode setzt voraus,

P g er=
SChlleBllCh soll noch eine em irische Formullerun erwdahnt w
g u
den die vor allem filr die Verdunstun verwendet erd, aber flr
'

fiilhlbare Wirmestréme ebenso adaptiert werden kann daB die Schneeoberfliche wihrend des betrachteten Zeitraums
u auf 0°C bleibt, so daB im Lauf eines Tages mit dem Mittel
e Py
(86) VvV=-(a+b Uc' (eL = eol u
= -2 -1
89 F==-q.T MI m “q
KUZMIN (1961) fand fir die Schneedecke in RuBland (89) HTL [ ]
s Tag] zur Oberfldche flieBen. In einem beliebigen Zeitraum flieBt
= - (0,18 + 0,1 u(10m)) (e(2 m) - e) (o i : 7
(87) v = ' . die Warmemenge
) . -1 in hPa eingesetzt werden miissen. _ _
wobei u in m s und e in (90) W=- JF 4t = uH ITLdt = ay BTLAt [MI m 2}

i ipliziert, und fir u(10m) der
Wird Gleichung (87) mit Ly multipliziert, ]

TL das Mittel iiber den Zeitschritt At, der nun
(2 m) - gleich 1 Tag gesetzt wird. EEL(°C] wird als die Temperatur-
@ m) = -

L summe, ETAt(°C d) als die Summe der Gradtage bezeichnet.

Wert von Bild 4, 5 m 5—1’ eingesetzt, dann folgt mit Dabei ist
er

1

[MJ mﬂzd- 1

= - - e ]

(BB) L,V == 1,Tle, o Die Masse M, die mit W geschmolzen werden kann, ist

“4d” - i 77),
24" hpa™) dem ay in Gleichung (77)

= 10 m, 01 m=H . Hyg (kg m %]
" B

wobei der Wert 1,7 (MJ m . o
(78) entsprechen sollte, was mit Hilfe von (81) fir
1,3 kg m_3 p = 1000 hPa und den sonstigen Werten zum
2 . i immun
L fil in Bild 4 iiberpriift werden kann. Diese Ubereinsf : g I dtoser e s o
i lich d Beispiel in Bild 4 und die Verhé&ltnis-
igt, wie &dhnlic as e
- ? ' i lichen RuBland sind, aus denen Kuzmin seine - L L .
foettssionton © B4 - Sgue - 6B kg m “a” ! oc™N
Koeffizienten bestimmt hat. . '

W)

der Gradtagfaktor, dessen Wert in der Literatur mit 4 bis §

kg m_zcim-l °C_1 angegeben wird. Er sollte nach der bisherigen
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Ableitung nur fir den Anteil der fiihlbaren Wdrme an der ge-
samten Wirmebilanz gelten, Gleichung (91) stimmt aber so gut
mit den Beobachtungen iiberein, als ob keine weiteren Energie-

quellen zur Schneeschmelze beitriigen.

Das hat zwei Griinde, im Winter in Mitteleuropa einen natir-
lichen, daB (S - LV) < F bleibt, und einen methodischen, daB
in den meisten Fdllen nicht EEL aller Tage, sondern nur die
summe der positiven Tagesmittel, die "positiven Gradtage"
verwendet werden. Das hebt den Wert von M so weit iiber den
durch Gleichung (91) bestimmten, daB die Vernachldssigung der
im Winter sicher geringen Beitrdge von (S - LV) kompensiert
wird. Das Glied (S - LV) enth&dlt weitere Kompensationsmdglich-
keiten, denn bei klarem Himmel wird zwar (1 - a)G erhtht, da-
fiir aber L+ und -LV erniedrigt. Ein Beispiel fiir die Berlick-
sichtigung von Niederschlag und Albedodnderungen wird von

HCINKES und STEINACKER (1975) gegeben.

Das Konzept des Gradtagfaktors bedarf noch weiterer theoreti-
scher Untersuchungen, kann aber fiir praktische Zwecke empfoh-

len werden.

8. SYNTHESE DES ENERGIEHAUSHALTS

Mit den Parametrisierungen, die in den vorhergehenden Kapi-
teln erliutert wurden, soll zum AbschluB der Energiehaushalt
einer schmelzenden Schneeoberfliche zusammengesetzt werden
(Tafel 6). Pir die kurzwellige Nettobestrahlungsstdrke einer
Station in 50°N wurden dazu drei Daten (1.1., 1.2., 1.3.) ver-
wendet und wolkenfreier (w = 0) und bedeckter Himmel (w =
10/10) so wie verschiedene Albedo (a = 0,6 und 0,8) angenom-

men, und die Globalstrahlung nach Gleichung (39) berechnet.
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Tafel 6: Synthese des Energiehaushalts

Globalstrahlung G nach Tafel 3 und 4 und kurzwellige Netto-
bestrahlungsstirke fiir zwei Werte der Albedo a, und der Be-

wolkung w , in MJ m_zd-1, in SOON
Datum i E P 124 j
W a G (1-a)G G (1-a)G G (1-a)G
0 0,8 6,0 1,2 8,9 1,8 14,1 2,8
0,6 2,4 3,6 5,6
10/10 0,8 145 0,3 2,3 055 3,6 0,7
0,6 0,6 0,9 1:4

Langwellige Nettobestrahlun i
gsstdrke S_ =L+ - Lt fi -
zende Oberfliche (T_ = 273 x S3gen, one el
& = K, L+ = 27,2 MIJm “d ")

w L+ T 2,0 6,0 10,0 S
4
0 0,7 ot TG w4 5,10 MJ m2g”!
10/10 0,7 or,% + 2
5 +0,5 +2,4 251
DR : , +4,1 MJ m~%d

Fihlbarer Wirmestrom F fiir eine schmelzende QOberfliche, nach
Gleichung (76)

T
: 2,0 6,0 10,0 e
F = 1,5 AT 3,0 9,0 15,0 M m"%a"!

Verdunstung und latenter Wirmestrom iber einer schmelzenden
Oberfliche (eo

ven Feuchte

= 6,1 hPa), fiir verschiedene Werte der relati-

e 2,0 6,0 10,0 °c
e (60%) 4,2 5,6 7,4 hpa
V = 0,68 se 1,3 0,3 -0,4 mm @~
LV = 1,7 ae 3,2 0,9 -0,7 M7 m~3%g~1
SL (80%) B8 7,5 9,8 hPa

0,3 -1,0 ~Ey5 mn @~
L,V T2 -2,4 -6,3 MI m2a"!
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Fiir die langwellige Nettobestrahlungsstidrke SL wurde bei kla-
rem Himmel Gleichung (46) verwendet, bei bedecktem Himmel

noch die Annahme gemacht, daB ein Teil von L+ seinen Ursprung
an der Wolkenunterseite in 200 m Hdhe hat, wo T = TL = p280
Auch wenn dieser Anteil nur mit einem Faktor von 0,3 gewich-

tet wird, kann er fir das Vorzeichen von SL entscheidend sein.

Der fithlbare Warmestrom wurde nach Gleichung (76) mit

a, = 1,5 M3 o 2a” 1 ec”! fir verschiedene Werte von T, berech-
net, die Verdunstung und der latente Wirmestrom nach den
Gleichungen (87), (88) mit u(10) = 5m 5_1. Die angefiihrten
Komponenten kodnnen nun zum Energiehaushalt nach Gleichung (2)
zusammengesetzt und daraus die zum Schmelzen der Schneedecke
verfiigbare Energie B berechnet werden. Diese Zusammensetzung
kann nicht beliebig erfolgen, denn die Bewdlkung und Lufttem-—
peratur erscheinen als Parameter mehrerer Komponenten, wobei
auch die relative Feuchte bei klarem Himmel deutlich niedri-

gere Werte annehmen muB als bei bedecktem.

Die hier verwendete Synthese hat den Vorteil, daB sie auBer
der Albedo nur Daten verwendet, die von Klimastationen zur

Verfﬁg ung stehen.
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