Datenanalyse und idealisierte Modellierung des Einflusses
von atmosphirischen Antriebsparametern auf den

Permafrost im Hochgebirge

Diplomarbeit im Fach Meteorologie

Markus Engelhardt

Mai 2009

INSTITUT FUR METEOROLOGIE UND KLIMAFORSCHUNG
UNIVERSITAT KARLSRUHE (TH)
KARLSRUHER INSTITUT FUR TECHNOLOGIE (KIT)






Inhaltsverzeichnis

4.1

4.2

1 Einleitung 1
2 Untersuchungsgebiet 5
2.1 Messungen am Schilthorn . . . . . ... ... ... .. 5
2.2 Albedo am Schilthorn . . . . . . . ... 9
3 Das Coup-Modell 13
3.1 Grundlagen . . .. .. 13
3.2 Physikalische ProzessedesModells . . . . . .. ... . ... ... ... ... ... 14
3.2.1 Bodenwarmeprozesse . . . . . . . . ... 14
3.2.2 Bodenwasserflisse . . . . ... ... . ... ... ... 17
3.23 Verdunstung . . . . . . ... 17
3.24 Schneedynamik . . . . . . ... ... 18
3.25 NumerikdesModells . . . . ... ... ... ... ... 19

3.3 Anpassung des Modells an die gemessenen Schneehéhen und Bohrlochtempe-
raturen am Schilthorn . . . . . . . ... 20
4 Ergebnisse idealisierter Modellierungen 27

Einfluss veranderter Jahresmittelwerte von Temperatur und Niederschlag auf die
Auftauschicht . . . . . . . .. 27

Abhangigkeit der Auftauschicht von veréanderten Temperatur- und Niederschlags-

werten einzelnerMonate . . . . . . ... L 30
4.2.1 Einfluss von Temperatur- oder Niederschlagsanomalien einzelner Monate
auf die Auftauschicht . . . . . . ... ... . 30
4.2.2 Abhangigkeit der Auftauschicht von der Monatsmitteltemperatur und der
monatlichen Niederschlagssumme . . . . . .. ... ... ... ....... 36
4.2.3 Einfluss von gekoppelten Temperatur- und Niederschlagsanomalien ein-

zelner Monate auf die Auftauschicht . . . . . . . .. .. ... ... .. ... 37

4.3 Einfluss spezieller Temperatur- und Niederschlagsanomalien auf die Auftauschicht 41
4.4 TragheitdesBodens . . . . . . . . .. 45



Modellergebnisse unter Verwendung von Daten regionaler Klimamodelle
5.1 Verwendete Simulationen regionaler Klimamodelle . . . . . ... ... ... ....
5.2 Auftauschichten des Coup-Bodenmodells unter Verwendung der Klimadaten . . .
5.3 Zusammenhang zwischen den veranderten Auftauschichten und den Lufttempe-
raturdaten . . . ..
5.4 Einfluss des Niederschlages auf die Auftauschicht . . . . ... ... ... ... ..
5.4.1 Modellierung der Auftauschichten nur fir die Temperaturanderungen . . .
5.4.2 Zusammenhang zwischen Schneebedeckung und Auftauschicht . . . . .
5.4.3 Analyse des Einflusses kalter schneearmer Tage im Herbst auf die Auf-
tauschicht . . . . . .. . ...
5.4.4 Einfluss der Schneebedeckung auf die Bodentemperatur . . . . . . . . ..

Entwicklung der Auftauschicht aus den Daten der Konsortiallaufe des CLM
Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Anhang

A.1 Schaltereinstellungen des Coup-Modelles, die nicht der Default-Einstellung ent-
sprechen (Bezeichnungen entsprechen denen im Modellcode) . . . . . . .. . ..

A.2 Parametereinstellungen des Coup-Modelles, die nicht dem Default-Wert entspre-
chen (Bezeichnungen entsprechen denen im Modellcode) . . . ... ... .. ..

Literaturverzeichnis

47
47
51

52
55
55
61

63
65

69

75

77

77

78

79



1. Einleitung

Klimaédnderungen beschridnken sich nicht nur auf die Lufthiille und die Ozeanstromungen unseres Pla-
neten, sondern beeinflussen auch das Temperaturfeld im Boden, welches weitgehend durch klimatische
GroBen bestimmt wird. Als hervorragender Klimaindikator erweist sich dabei der gefrorene Untergrund,
in dem die Wirmeleitung als dominierender Prozess der Energieiibertragung auftritt (Haeberli und Hoh-

mann, 2008).

Bereits Muller (1945) verwendete fiir dauerhaft gefrorenen Boden den Begriff Permafrost (fiir per-
manenter Bodenfrost). Dieser ist als Lithosphdrenmaterial definiert, welches je nach Definition fiir den
Zeitraum von mindestens einem Jahr (Washburn, 1979; Haeberli, 1990) oder zwei aufeinanderfolgenden
Jahren (French, 1996) dauerhaft gefroren bleibt. Permafrost existiert deshalb ab einer Tiefe, in der die
Temperatur trotz jahreszeitlicher Schwankungen unter dem Gefrierpunkt bleibt (Williams und Smith,
1989). Dieses Niveau markiert den so genannten Permafrostspiegel. Im Bereich zwischen der Boden-
oberfliche und dem Permafrostspiegel, der Auftauschicht, taut der Boden saisonal auf. Die Dicke der
Auftauschicht kann von Jahr zu Jahr sehr stark variieren und liegt nach Nyenhuis (2005) im Schweizer
Hochgebirge typischerweise bei einigen Metern. Unter dem Permafrostspiegel liegt der Permafrostkor-
per, der nach unten von der 0°C - Isotherme im Untergrund, der Permafrostbasis, begrenzt wird. Der

Permafrostkorper weist in den Alpen eine Méchtigkeit von bis zu 1 km auf (Stocker-Mittaz et al., 2002).

Vor dem Hintergrund des Klimawandels werden immer hiufiger dessen mogliche Auswirkungen auf
den Hochgebirgspermafrost diskutiert (Harris et al., 2009). Da Permafrost die Gelidndestabilitit in hoch-
alpinen Regionen mafigeblich beeinflusst, konnen sich bei schwindendem Permafrost oder michtigeren
Auftauschichten die Gefahrenpotenziale fiir Felsstiirze, Hangrutschungen und Murengénge erhdhen. Ei-
ne auffallend hohe Zahl an Felsstiirzen im Jahr 2003 wird mit dem in diesem Jahr besonders tief liegenden
Permafrostspiegel infolge der extrem hohen Sommertemperaturen in Verbindung gebracht (Gruber et al.,
2004). Philips und Schweizer (2004) diskutieren auch die Zusammenhinge zwischen dem Auftreten von
Permafrost und Lawinenabgingen, da die Schneestabilitdt in Hanglagen auch von den Bodentempera-
turen abhingt. In dicht besiedelten und touristisch intensiv genutzten hochalpinen Gebieten wie den
Schweizer Alpen sind daher genaue Kenntnisse iiber die Verbreitung der Permafrostgebiete und deren
Verinderung notwendig. Wihrend verschiedener Forschungs- und Bauprojekte wurden Bohrungen in
den Permafrost durchgefiihrt und die Bohrlocher mit Sensoren ausgestattet. Aus diesem Messnetz ent-

wickelte sich das schweizerische Permafrostbeobachtungsnetz PERMOS (PERmafrost MOnitoring in
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Switzerland), als Forschungsprojekt der Schweizer Akademie der Naturwissenschaften (SANW). PER-
MOS gehort zu einem europiischen Netz, welches im Rahmen des EU-Projektes ,,Permafrost und Klima
in Europa“ (Permafrost and Climate in Europe, PACE) (Harris et al., 2001) etabliert wurde. Au3erdem ist
es in das durch die Weltorganisation fiir Meteorologie (World Meteorological Organization, WMO) und
den Internationalen Permafrostverband (International Permafrost Association, IPA) koordinierte globale
Netzwerk fiir Permafrost (Global Terrestrial Network Permafrost, GTN-P) (Burgess et al., 2000) einge-
bunden. Sensoren in Bohrléchern und meteorologische Stationen zeichnen an verschiedenen Stellen die

wichtigsten Parameter wie Temperatur, Strahlung und Schneehohe auf.

Die Anzahl der Bohrlocher reicht jedoch nicht aus, um alle Permafrostgebiete in den Alpen zu erfas-
sen. AuBerdem lassen die bisherigen Bohrlochdaten keinen eindeutigen Trend der Bodentemperaturen
erkennen. Um diese Defizite auszugleichen und zukiinftige Entwicklungen der Auftauschichten in den
Permafrostgebieten abschitzen zu kdnnen, werden die Bodentemperaturen modelliert. Die Modellierun-
gen fiihren auch zu einem besseren Verstindnis der Zusammenhiinge zwischen den atmosphérischen

Einflissen und den Bodentemperaturen.

Einer der Standorte im PERMOS ist das Schilthorn, ein Bergmassiv im Berner Oberland in den Schwei-
zer Alpen. Dort befindet sich seit 1999 in 2900 m Hohe, etwa 60 m unterhalb des Gipfels, das erste mit
Temperatursensoren ausgestattete Bohrloch. Bis heute kamen zwei weitere Bohrlocher hinzu. Eine me-
teorologische Station liefert zusétzliche Informationen. Volksch (2004) fand hier Unterschiede in dem
Verhalten des Permafrostes in zwei nur 15 m voneinander entfernten Bohrlochern. Seine Untersuchun-
gen erfolgten mit einem gekoppelten Boden-Atmosphiren-Modell, dem Coup-Modell (Kapitel 3). Auch
Scherler (2006) verwendete dieses Modell, um die Wirme- und Massentransportvorgdnge in der Auf-
tauschicht am Schilthorn zu beschreiben. Die Modellierung der Bodentemperaturen von Oktober 2003
bis Oktober 2004 sollte zeigen, inwieweit die Infiltration von Schmelzwasser fiir Temperaturspriinge
im Boden verantwortlich sein kann. In dessen Arbeit wurden jedoch keine Einfliisse von Temperatur
oder Niederschlagsanomalien auf die Schneebedeckung oder die Auftauschicht diskutiert. Mit Hilfe ei-
nes eindimensionalen Modells stellten Liitschg et al. (2008) zum ersten Mal die Zusammenhénge zwi-
schen Schneebedeckung und deren Einfluss auf die Temperaturverhiltnisse im Boden dar. Dabei hatte
die Schneehohe einen groBeren Einfluss auf den Permafrost als die mittlere Jahrestemperatur. Die fiir die
Hohe der Schneedecke entscheidenden Temperatur- und Niederschlagsverhiltnisse der vorangehenden
Monate blieben allerdings unberiicksichtigt. Doch gerade die Kenntnisse dieser Zusammenhinge sind
wichtig, um bei der sich abzeichnenden Klimaédnderung die Auswirkungen auf den Gebirgspermafrost

abschitzen zu konnen.



Das Ziel der vorliegenden Arbeit ist, in idealisierten Modellierungen die Sensitivitit der Auftauschicht
am Schilthorn von Temperatur- und Niederschlagseinfliissen zu bestimmen (Kapitel 4). Dazu werden
zunichst die vorhandenen Temperaturdaten der meteorologischen Station am Schilthorn von 1999 bis
2007 und die modellierten Schneehohen aus dem Coup-Modell verwendet, um die Niederschlidge an
diesem Standort abzuschitzen. AnschlieBend erfolgt eine Anpassung der Bodenparameter im Modell,
um zu einer realistischen Modellierung der Bodentemperaturen zu gelangen. Dabei wird vor allem auf
die Ubereinstimmung der Tiefe der Auftauschicht im Modell mit den Messdaten Wert gelegt. Wihrend
die Temperaturdaten der meteorologischen Station als Eingabewerte fiir das Modell dienen, werden die
Bohrlochtemperaturen sowohl als Startwerte als auch zur Verifizierung des Modells benutzt. Mit den
Ergebnissen von regionalen Klimamodellen wird vereinfachend die zukiinftige Entwicklung des Per-
mafrostes modelliert (Kapitel 5). Dabei werden weitere Abhéngigkeiten der Auftauschicht von Tempe-
ratur und Niederschlag herausgearbeitet. Als Randbedingung fiir Klimaparameter finden die Ergebnisse
dreier regionaler Klimamodelle Eingang; sie beschreiben die Verhiltnisse in der Region eines Bohrlo-
ches am Corvatsch (Engadin, Schweiz) in 2500 m Hohe. Abschlieend wird in Kapitel 6 die zukiinftige
Entwicklung der Auftauschicht im Gebirgspermafrostgebiet abgeschitzt, indem Ergebnisse von Konsor-
tialldaufen des regionalen Klimamodells CLM als Randbedingung fiir Modellierungen verwendet werden.

Hierzu dienen verschiedene Zeitreihen von acht Gitterpunkten um den Bereich des Schilthornes.
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2. Untersuchungsgebiet

Das 2970 m hohe Schilthorn ist Teil eines Bergmassives im Berner Oberland in den Schweizer Al-
pen (Abb. 2.1). Dieses befindet sich in der Ubergangszone zwischen den Voralpen und dem Alpen-
hauptkamm. Beim Bau der Gipfelstation der Schilthornbahn zwischen 1965 und 1967 hat man dort
Permafrost in Form von mehreren Eislinsen entdeckt. Seit der ersten wissenschaftlichen Untersuchung
von Imhof (1996) ist das Schilthorn Gegenstand zahlreicher Forschungsarbeiten (z.B. Imhof et al., 2000;
Vonder Miihll et al., 2000; Hauck, 2001; Mittaz et al., 2002; Hilbich et al., 2008). Diese machten das
Schilthorn zu einer der am intensivsten untersuchten Permafrostgebiete der europdischen Alpen. Zwi-
schen 1998 und 2001 wurden drei Bohrlocher in den Nordhang des Schilthornes gebohrt. Sie sind heute
Teil des Beobachtungsnetzes PERMOS.

Die Bodentemperaturen am Schilthorn sind hoher als an anderen Standorten mit vergleichbarer Hohe
und Exposition. Dies ist wahrscheinlich die Folge von niedriger Albedo des Gesteines und relativ hoher
Schneedecke an diesem Standort (Hauck, 2001). In den obersten Metern des Bodens findet sich auch
ein vergleichsweise niedriger Eisgehalt (Vonder Miihll et al., 2000). Noetzli et al. (2008) bestitigten
den niedrigen Eisgehalt am Nordhang des Schilthornes im Bereich der Bohrlocher 60 m unterhalb des
Gipfels. Unmittelbar am Gipfel wiesen sie jedoch an der Nordseite einen sehr hohen Eisgehalt nach.
Die physikalischen Eigenschaften des Permafrostes wie Temperatur und spezifischer Widerstand des
Untergrundes zeigen nach Volksch (2004) am Schilthorn trotz gleicher Umgebungsbedingungen selbst
innerhalb einer kurzen Entfernung von einigen Dekametern zwischen zwei Bohrléchern sehr deutli-
che Unterschiede. Am Siidhang des Schilthornes befindet sich in einer oberflichennahen Schicht kein
Permafrost. Aufgrund der Exposition des Berges findet sich unter dem Gipfelgrat des Schilthornes ein

nahezu horizontaler Wiarmefluss von der Siid- zur Nordseite des Berges (Noetzli et al., 2007).

2.1. Messungen am Schilthorn

Die meteorologische Station am Schilthorn befindet sich im Nordosthang des Schilthornes auf einem
kleinen Plateau (46°33’N, 7°50’E) etwa 60 Meter unterhalb des Gipfels (Abb. 2.2). Diese misst seit dem
16.07.1999 die wichtigsten meteorologischen Parameter wie Lufttemperatur, relative Feuchte, Strahlung,
Windrichtung und -geschwindigkeit sowie die Schneehohe. Fiir den Zeitraum 1999 bis 2007 zeigen die
Messdaten eine mittlere Jahrestemperatur am Schilthorn von -2,8°C, im Januar durchschnittlich -10°C
und im Juli durchschnittlich +4°C (Abb. 2.3). Eine geschlossene Schneedecke liegt am Schilthorn im

Mittel zwischen Anfang Oktober und Mitte Juli. Dariiber hinaus konnen an jedem Tag des Jahres Schnee-
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Abb. 2.1: Der Gipfel des Schilthornes. Foto: J. Noetzli

fille auftreten, die kurzzeitig eine geschlossene Schneedecke bilden konnen. Eine Schneehdhe von mehr
als 30 cm trat zwischen 1999 und 2007 im Mittel zwischen Anfang November und Anfang Juli auf. Die
mittlere maximale Schneehohe liegt bei 2 m und wird gewohnlich im Mai erreicht (Abb. 2.4). Der Wind
weht am Schilthorn im Mittel mit 2 ms~! und kommt ganz iiberwiegend aus Norden (Abb. 2.5). Neben
der Schneehohe erfolgt an dieser Station keine Messung der Niederschlagsmenge. Imhof et al. (2000)
schiitzt die jahrliche Niederschlagssumme an diesem Ort auf 2700 mm, wovon 90 % in Form von Schnee
fallt.
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Temperatur in °C

Abb. 2.2: Die meteorologische Station am Schilthorn. Foto: J. Noetzli
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Abb. 2.3: Tagesmittelwerte der Lufttemperatur am Schilthorn von 1999-2007.
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Abb. 2.4: Schneehohen am Schilthorn von 1999-2007.

WIND SPEED
(rmy#s)
: M --c0
o imOUTH- Bl :0- 80
o L1 2040
M o0- a0

Abb. 2.5: Haufigkeitsverteilung der Windrichtung und -stdrke am Schilthorn von 1999-2007.
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2.2. Albedo am Schilthorn

Aus den gemessenen Groflen konnen weitere Parameter abgeleitet werden. Fiir die Wiarmeiibertragung
in den Untergrund, die fiir die Modellierung der Bodentemperaturen bendétigt wird, ist die Kenntnis
der Albedo unerlisslich. Das in dieser Arbeit verwendete Bodenmodell, das in Kapitel 3 vorgestellt
wird, erfordert als Eingangsparameter fiir die Modellierung die Werte fiir die Albedo fiir den Boden
mit und ohne Schneebedeckung. Zur Bestimmung der Albedo werden die verfiigbaren Messdaten der
Globalstrahlung G und der kurzwelligen reflektierten Strahlung R ins Verhiltnis gesetzt. Die Albedo a

berechnet sich daraus zu

Da die Albedo im Wesentlichen von der Oberflachenbeschaffenheit des Bodens abhingt, sind die Tage
mit Schneebedeckung von denen ohne Schneebedeckung zu trennen. Daher werden bei der Berechnung
der Albedo nur Tage beriicksichtigt, fiir die Aussagen iiber die Schneedecke vorliegen. Als Messfehler
werden Daten ebenfalls ignoriert, wenn die reflektierte Strahlung groBer als die Globalstrahlung oder
einer der beiden Werte negativ ist. Zunichst werden nur die Strahlungsdaten um 13 Uhr betrachtet, da
zu dieser Stunde die mittlere kurzwellige Einstrahlung ihr Maximum erreicht (Abb. 2.6). Fiir diese Zeit
erreicht die Albedo am Schilthorn Werte von 60 % fiir die Tage mit und 14 % fiir die Tage ohne Schnee-
bedeckung (Tabelle 2.1). Damit ist die Albedo bei schneebedeckten Boden mehr als vier Mal so hoch
wie bei schneefreiem Boden (Abb. 2.7 und 2.8).

Tab. 2.1: Mittlere Albedo am Schilthorn unter Verwendung der Strahlungswerte um 13 Uhr; aufge-

schliisselt nach Tagen mit und ohne Schneebedeckung.

Oberfliache verfiigbare Tage | mittlere Albedo

schneebedeckt 1778 60 %
schneefrei 449 14 %

Neben den Albedowerten um 13 Uhr wurden auch alle anderen Daten der stiindlichen Messungen unter-
sucht. Dabei zeigt sich, dass die Albedo mit abnehmendem Sonnenstand geringfiigig zunimmt. Wird die
Albedo iiber alle verfiigbaren Stundenwerte gemittelt, errechnet sich ein Wert von 66 % mit sowie 18 %
ohne Schneebedeckung (Tabelle 2.2). Die Albedowerte fiir schneebedecktem Boden liegen am oberen
Ende der von Robock (1980) angenommen Werte fiir Altschnee (35 % bis 70 %). Da die Messwerte
nach Schneefall deutlich hoher sind, entsprechen die Ergebnisse den Erwartungen. Fiir schneefreien Bo-
den liegen die aus den Strahlungsdaten gewonnenen Albedowerte im unteren Bereich der von Krauss

(2001, Seite 107) angegebenen Albedowerte fiir Felsen (10% bis 40%).
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Tab. 2.2: Mittlere Albedo am Schilthorn unter Verwendung aller verfiigbaren Strahlungswerte; aufge-

schliisselt nach Tagen mit und ohne Schneebedeckung.

‘ Oberfliche verfligbare Stunden | mittlere Albedo ‘

\ schneebedeckt 20556 66 %
\ schneefrei 6126 18 %

100

Albedo in Prozent

———

i i i I i i i i
17100 1101 1102 1102 1104 1105 1106 1107
Feit

Abb. 2.6: Albedo am Schilthorn unter Verwendung der Strahlungswerte um 13 Uhr.
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Abb. 2.7: Wie 2.6, jedoch nur fiir Tage mit Schneebedeckung.
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Abb. 2.8: Wie 2.6, jedoch nur fiir Tage ohne Schneebedeckung.
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3. Das Coup-Modeli

Zur Modellierung der Auftauschicht im Permafrostgebiet wird in dieser Arbeit das Coup-Modell (Coupled
heat and mass transfer model for soil-plant-atmosphere systems, deutsch: gekoppeltes Wirme- und Mas-

sentransportmodell fiir Boden-Pflanzen-Atmosphiren-Systeme) verwendet.

3.1. Grundlagen

Das Coup-Modell ist ein eindimensionales Modell und besteht aus verschiedenen Modulen, welche in
einem System zusammengefasst sind (Jansson und Karlberg, 2001). Das Vorgingermodell, das so ge-
nannte SOIL-Modell (Johnsson et al., 1987) ist ein integrierter Teil dieses Modells. Entwickelt wurde
das Coup-Modell fiir landwirtschaftlich genutzte Boden (Eckersten et al., 1998), und wurde von Stihli
et al. (1996) durch ein Frostmodul ergidnzt, um Gefrier- und Tauprozesse zu beriicksichtigen. Da das
Modell ein Programm zur Berechnung von gekoppelten Massen- und Wirmetransporten ist, eignet es
sich nach Romanovsky und Osterkamp (2000) fiir langfristige Simulationen iiber mehrere Gefrier- und
Tauzyklen. Sie zeigen am Beispiel der Modellierung von arktischem Permafrost, dass die latenten Wir-

mefliisse im Boden fiir den Energiehaushalt der Auftauschicht nicht vernachldssigt werden diirfen.

Die Mindestanforderungen des Modells an Eingangsdaten zur Erzeugung realistischer Ergebnisse fiir
die jahrlichen Wirme- und Wasserfliisse sind Lufttemperatur und Niederschlag. Der Niederschlag kann
aus Messdaten eingelesen werden oder durch das Modell generiert werden. Im letzteren Fall kann sowohl
die Frequenz als auch die Menge des Niederschlages vorgegeben werden. Ein weiteres Modul im Modell
generiert aus den Niederschlagsdaten die Schneehdhe. Diese wird als homogene Schicht mit variabler
Hohe behandelt. Die Energie- und Massenbilanzen berechnet das eindimensionale Modell in einer ver-
tikalen Sédule mithilfe der expliziten Finite-Differenzen-Methode (Euler-Vorwirts-Verfahren), wodurch
der Boden in homogene Schichten aufgeteilt wird. Die Berechnung wird fiir jede des bis zu 100 Schich-
ten umfassenden Bodenprofils durchgefiihrt. Fiir diese Schichten miissen die wichtigsten Bodenparame-
ter vorgegeben werden. Dies sind die KorngroBenverteilung, das Porenvolumen, die Warmekapazitit und

die Wirmeleitfahigkeit des Bodens.

Auf den alpinen Permafrost wurde das Modell erstmals von Volksch (2004) angewendet. In dessen
Arbeit wurde jedoch auf die im Modell integrierten Massentransportfunktionen verzichtet, da fiir die
Fragestellung in dessen Arbeit die Berechnung der Temperaturen aus reiner Wirmeleitung ausreichend

war. Scherler (2006) konnte zeigen, dass sich das Modell gut fiir die Untersuchung von Wirme- und Mas-

13
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sentransportvorgingen in der Auftauschicht der alpinen Permafrostgebiete eignet. Dabei wurde fiir das
hydrologische Jahr 2003/04 die Wechselwirkung von Schmelzwasserinfiltration und Permafrost model-
liert und der Temperaturverlauf in der Auftauschicht mit den Temperaturmessungen in den Bohrlochern
validiert. In der vorliegenden Arbeit wird gezeigt, wie gut das Modell die Auftauschichten am Schilthorn
von 1999 bis 2006 wiedergeben kann, um anschlieBend die Auswirkungen verdnderter Temperatur- und

Niederschlagsverhiltnisse auf die Auftauschicht zu untersuchen.

3.2. Physikalische Prozesse des Modells

3.2.1. Bodenwarmeprozesse
Bodenwiarmestrom

Der Bodenwirmestrom Hg wird im Modell als Summe aus Bodenwirmeleitung und zwei Energietrans-

porttermen infolge von Fliissigwasser- und Dampffliissen generiert:
aT
Hg = _khTZ +CWTqW +quv ) [3.1]

wobei w der Index fiir Fliissigwasser, v der Index fiir Wasserdampf, k;, die Warmeleitfahigkeit, 7 die
Bodentemperatur, z die Bodentiefe, g der Fluss, C die Warmekapazitit des Bodens und L die Verdamp-

fungswirme sind.

Zusammen mit dem Energieerhaltungssatz in der Form
d(CT) 20; d

L = —(—Hg) — 32

5 Py = 9, (—He) —sn [3.2]

erhilt man die allgemeine Wirmeflussgleichung:

d(CT) 20, 0 (kh8T> g . Ig

[3.3]

o P T 9 \gs _CWTTZ_LVTZ_S}”

wobei i der Index fiir Eis, Ly die Schmelzwirme, ¢ die Zeit, p die Dichte, ©® der volumetrische Wasser-

gehalt und s;, ein Quell- bzw. Verlustterm sind.

Die beiden Terme auf der linken Seite stehen fiir Anderungen im fiihlbaren und latenten Bodenwirme-
gehalt, also die zeitliche Anderung des Wirmespeichers in jeder Bodenschicht. Nach dem Energieerhal-
tungssatz muss diese Anderung durch einen Wirmefluss in oder aus dieser Schicht ausgeglichen werden.
Die ersten drei Terme auf der rechten Seite beschreiben wie schon in Gleichung [3.1] Wiarmeleitungs-,
Fliissigwasser- und Dampffliisse. Der letzte Term s, auf der rechten Seite ist ein Quell- bzw. Verlustterm.

Hier kann dem Boden im Modell zusétzlich manuell Energie zugefiihrt oder entnommen werden.

Als obere Randbedingung des Bodens wird der Wirmefluss an der Bodenoberfliche bestimmt. Dieser

ergibt sich zu:

T, — T
HG(O) = kho% +Cw(Ta - ATPa)‘]in +quV0 ) [34]

2
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3.2. Physikalische Prozesse des Modells

wobei kjo die Wirmeleitfiahigkeit an der Bodenoberflache, 7; die Bodenoberflachentemperatur, 77 die
Temperatur der obersten Bodenschicht, 7;, die Lufttemperatur (in 2 m Hohe), ATp, die Temperaturdiffe-
renz zwischen der Lufttemperatur und der Temperatur des Niederschlages, g;, die Einsickerungsrate des

Wassers und ¢, der Wasserdampffluss an der Oberfldche sind.

Die Bodenoberflichentemperatur wird als obere Randbedingung fiir den Boden vorgegeben. Wenn die
Bodenoberflachentemperatur nicht gemessen wird, wird sie im Modell wihrend der schneefreien Zeit
durch die Lufttemperatur angenéhert. Bei schneebedecktem Boden wird ein gleichmaBiger Wirmefluss
zwischen dem Boden und einer homogenen Schneeschicht angenommen. Fiir die Bodenoberflachentem-

peratur gilt dann folgende Niherung:

T\ +al,
= . 3.5
5 Ta [3.5]
Fiir den Gewichtsfaktor a gilt dabei folgende Beziehung:
ksnow ( % >
a = —= [3.6]

kh : Aanow ’
wobei k., die Wirmeleitfahigkeit des Schnees, Az; die Dicke der obersten Bodenschicht, kj, die Wir-

meleitfihigkeit der obersten Bodenschicht und Az, die Dicke der Schneeschicht sind.
Wenn der Gehalt an Fliissigwasser in der Schneeschicht den Schwellenwert s,,; i, (Parameter
,ZeroTemp_WaterLimit*, default-Wert: 3 kgmfz) iiberschreitet, wird die Bodenoberflachentemperatur

auf 0°C gesetzt.

Der Wirmefluss durch den Schnee berechnet sich zu

T, —T,
Hg = ksnow# [3.7]
Zsnow
und analog in der obersten Bodenschicht zu
T, — T,
Ho = k=5 . [3.8]
2

Als untere Randbedingung wird ein konstanter geothermischer Fluss gy, j,,, (Parameter

,,GeothermalFlow*, default-Wert: -100 Jmfzdayfl) angenommen.

Thermische Eigenschaften des Bodens

Die Wirmekapazitit des Bodens C ist die Summe der Wirmekapazitiiten aller Bodenbestandteile. Die

Wirmekapazitit der im Boden enthaltenden Luft wird vernachlissigt, so dass

¢ = fsAZCs +0,C, +0,C; y [3.9]
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3. Das Coup-Modell

wobei s der Index fiir festes Bodenmaterial und f; der Anteil der festen Bestandteile des Bodens (wird

aus der Porositit des Bodens bestimmt) sind.

Frost im Boden

Temperaturgradienten im Bodenprofil fithren zu Energiefliissen im Boden (GI. 3.1). Diese Fliisse werden
durch Anderungen im Energiegehalt des Bodens ausgeglichen (Gl. 3.2) und durch den Gehalt an laten-
ter Wirme beschrieben. Wenn die Bodentemperatur unter den Gefrierpunkt fillt, dndert sich durch das
Frieren von Fliissigwasser zu Eis die latente Wirme. Die Anderung des Wirmeinhaltes fiihrt wiederum
zu einer Anderung der Bodentemperatur T des gefrorenen Bodens:

H

Tc = —
G Cf7

[3.10]

wobei H der Wirmeinhalt und Cr die Wirmekapazitit des gefrorenen Bodens sind.

Der Phaseniibergang des Wassers erfolgt in einem Intervall zwischen 0°C und einer Bodentemperatur
Ty < 0°C. Unterhalb dieser Temperatur wird der Boden als vollstindig gefroren angenommen. Inner-
halb dieses Temperaturintervalls ist der Wiarmeinhalt nicht gleich der Gesamtenergiemenge des Bodens,

sondern wird berechnet zu
H = E(1— fia)(1—-71), [3.11]

wobei E die Gesamtwirmemenge des Bodens und r die Gefrierpunktserniedrigung (abhingig von der
Bodenbeschaffenheit) sind. fj, ist das Verhiltnis aus dem Warmeinhalt des Bodeneises zur Gesamtwér-
memenge des Bodens:

Liwice

: 3.12
Es(Ty) -12]

flat =

wobei Ly die Schmelzwirme von Wasser, w;., die Wassermasse, die zum Gefrieren zur Verfiigung steht

und E¢(Ty) die Gesamtwirmemenge des Bodens bei der Temperatur 7 sind.

Die Wirmemenge des Bodens E bei der Temperatur 7y ist eine Funktion des Wirmeinhaltes und der

latenten Wirme:
Ef = Cfo—Lle'CE [313]
Fiir Temperaturen zwischen 0°C und 7 berechnet sich die Wirmekapazitit Cy des Bodens zu

Cr = fiCi+0;C,, +0O,C; . [3.14]

Neben der Wirmekapazitit muss nun noch die thermische Leitfahigkeit k; , des teilweise gefrorenen

Bodens berechnet werden. Sie berechnet sich zu

knp = Okni+(1—0Q)ky, [3.15]
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3.2. Physikalische Prozesse des Modells

wobei kj,; die thermische Leitfdhigkeit von gefrorenem Boden, k;, die thermische Leitfdhigkeit von un-

gefrorenem Boden und Q das Massenverhiltnis von gefrorenem Wasser zum Gesamtwassergehalt sind.

Der Faktor Q wird aus den Energieverhiltnissen gebildet:

o- _E-H) [3.16]
waice

3.2.2. Bodenwasserfliisse

Die allgemeine Gleichung fiir Wasserfliisse im ungesittigten Boden ergibt sich nach dem Massenerhal-
tungsgesetz zu

20 dgy
or 0z

+ 5w [3.17]

wobei O der Bodenwassergehalt, g,, der Bodenwasserfluss, z die Tiefe und s,, ein Quell- bzw. Verlust-

term sind.

Der Bodenwasserfluss ¢,, wird als laminar angenommen und folgt dem Darcy-Gesetz, welches von Ri-

chards (1931) fiir Wasserfliisse im ungesittigten Boden verallgemeinert wird:

dc

¥
gw = —ky <aZ - 1> _DVTZ‘} + Gbypass [3.18]

wobei ¢,, der Gesamtwasserfluss, k,, die ungesittigte hydraulische Leitfahigkeit, ¥ die Wasserspannung,
D, der Austauschkoeffizient fiir Dampf im Boden, ¢, die Dampfkonzentration in der Bodenluft und

Qpypass der Bypassfluss in den Makroporen sind.

Unter libersittigten Bedingungen kann der Wasserfluss auch aufwirts gerichtet sein. Trifft dies auf die
oberste Bodenschicht zu, wird im Modell das iiberschiissige Wasser zu dem Oberflachenabfluss hinzu-
gezéhlt. Die Durchflusszeit fiir Wasserfliisse durch das Bodenprofil kann fiir jede Bodenschicht separat
berechnet werden.

Der so genannte Bypassfluss beriicksichtigt schnelle Fliisse in den Makroporen, wenn die kleineren Po-

ren nur teilweise mit Wasser gefiillt sind.

3.2.3. Verdunstung

Die Verdunstung an der Erdoberfliche wird durch die Losung der Energiebilanzgleichung an der Erd-
oberfliche berechnet. Nach dem Energieerhaltungssatz ist die Strahlungsbilanz R, an der Erdoberfldche
gleich der Summe aus dem latenten Warmefluss Hy, dem fiihlbaren Wiarmefluss H und dem Bodenwir-

mestrom Hg:

Ry = Hp+H-+Hg [3.19]
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3. Das Coup-Modell

Die drei Flussdichten werden im Modell iterativ abgeschitzt, indem die Bodenoberflachentemperatur 7
solange angepasst wird, bis die Energiebilanzgleichung erfiillt ist. Die dazu verwendeten Nidherungsfor-

meln lauten:

H = pac,,M [3.20]

as

[3.21]

Hg = k- ‘AZI +quv,s [3.22]

In den Gleichungen sind p, die Dichte der Luft, ¢, die spezifische Wirme der Luft bei konstantem
Druck, T, die Lufttemperatur, r,; der aerodynamischer Widerstand iiber der Bodenoberfliche, L, die
Verdampfungswirme von Wasser, E; die Verdunstungsrate (Evaporation), ¥y die Psychrometerkonstante
(hier 600 PaK™1), eq, der Dampfdruck an der Bodenoberfliche, e, der Dampfdruck der Luft, k; die
thermische Leitfihigkeit der obersten Bodenschicht, 77 die Temperatur der obersten Bodenschicht, Az;
die Dicke der obersten Bodenschicht, L, die Dampfkonzentration in der Bodenluft und ¢, ; der Dampf-

fluss.

Der Dampffluss g, ; von der Bodenoberfliache zur Mitte der obersten Bodenschicht ergibt sich zu

Cyl1 —C
Qvs = _TfaDO(T) leZl = s [3.23]
2

wobei T die Tortuositit, f, der Anteil der Luft im Boden, Dy der Austauschkoeffizient, c¢,; die Was-
serdampfkonzentration in der obersten Bodenschicht und ¢, die Wasserdampfkonzentration an der Bo-

denoberfliache sind.

Die Tortuositét 7 ist ein empirischer Faktor und berechnet sich aus dem Quadrat der effektiven Lin-

ge des Transportweges z.g durch eine porose Schicht der Dicke z:

2
T = (Ze”> [3.24]
Z

Die Schneebedeckung stellt sowohl einen Wasserspeicher und eine Randbedingung fiir Bodenwasser-

3.2.4. Schneedynamik

fliisse als auch einen wesentlichen Faktor fiir die Bestimmung der Bodenwérmefliisse dar. Die Schnee-
schmelze wird im Wesentlichen durch die Globalstrahlung, die Lufttemperatur und die Bodenwérme-
fliisse bestimmt, wobei das Alter des Schnees iiber die Albedo die Strahlungsbilanz beeinflusst. Das
resultierende Schmelzwasser kann iiber die Oberfliche abflieBen, im ungefrorenem Boden versickern

oder im Schnee bei erneutem Frost wieder gefrieren.
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3.2. Physikalische Prozesse des Modells

Die thermische Leitfdhigkeit des Schnees kgpoy Wird im Modell iiber die Dichte des Schnees pgow und

einen empirischen Parameter s; abgeschitzt:

Ksnow = SkPiow [3.25]

Die Dichte des Schnees ist ein gewichtetes Mittel aus der Dichte des alten Schnees (Schnee am Vortag)
Pora und des am Tag neu gefallenen Schnees ppeyw:

o pnewAZnew + poldAzold

snow — 2
P AZgnow 13.26]

Az steht fiir die Hohe des zur jeweiligen Dichte gehoérenden Schnees.
Die Schneedecke wird sowohl horizontal als auch vertikal als homogen betrachtet. Der Anteil der schnee-
freien Fliche fuyre bei teilweise schneebedecktem Boden ist zur Bestimmung der Bodenoberflichentem-

peratur notwendig und ergibt sich zu

Az s
St fiir AZgnow < Azg
f bare — Ass " . [3.27]
0 fiir AZsnow > Azg
Azg ist ein frei wihlbarer Modellparameter, der die Mindesthohe der (mittleren) Schneehdhe angibt, ab

welcher eine geschlossene Schneedecke anzunehmen ist.

3.2.5. Numerik des Modells

Die beiden partiellen Differenzialgleichungen fiir die Warme- und Wasserfliisse werden im Modell durch
eine explizite Finite-Differenzen-Methode gelost. Dabei wird das Bodenprofil durch eine diskrete An-
zahl von homogenen Schichten angenéhert.

Zur Berechnung der Fliisse zwischen zwei benachbarten Schichten werden die vorherrschenden Gradi-
enten von Temperatur und Wasserpotenzial linear zwischen den Mittelpunkten der Schichten berechnet.
Der Fluss g ergibt sich zu

D — Dy

q = k(G)) Azi+Aziq1
2

[3.28]
wobei i die Schichtnummer, k die Leitfahigkeit (als Funktion der Bodenfeuchte ®), ® das Potenzial und

Az die Schichtdicke sind.

Der Wassergehalt an der Grenze zwischen zwei Schichten ist gegeben durch

AziO1 1 +Azi116;

= k(®
1 (©) Azi + Az

[3.29]
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3. Das Coup-Modell

3.3. Anpassung des Modells an die gemessenen Schneehéhen und
Bohrlochtemperaturen am Schilthorn

Um mit dem Coup-Modell Sensitivititsstudien fiir die Auftauschicht durchzufiihren, werden zunéchst
dessen Modellparameter eingestellt. Dazu dienen die vorhandenen Temperaturdaten am Schilthorn als
Eingangsparameter fiir das Modell. Die Modellparameter werden fiir den Standort so angepasst (Anhang

A 2), dass die Bodentemperaturen im Modell moglichst nahe an den gemessenen Werten liegen.

Anpassung der Niederschlagsdaten an die gemessenen Schneehdéhen

Zur Modellierung der Auftauschicht ist es wichtig, die Schneebedeckung moglichst genau zu bestimmen.
Dabei sind vor allem die Zeitpunkte fiir Beginn und Ende der Schneebedeckung wichtig. Die absoluten
Schneehohen sind besonders bei gro3erer Schneedecke weniger bedeutsam, solange die Schneehohen zu
Beginn der jeweiligen Tauperiode realistisch wiedergegeben werden, um diese in ihrer Dauer korrekt zu
erfassen. Da fiir das Schilthorn keine Niederschlagsmessungen vorliegen, werden mithilfe der gemesse-
nen Lufttemperaturen an der meteorologischen Station die Niederschlagsdaten im Modell so angepasst,
dass die mit dem Modell erzeugten Schneehthen moglichst gut mit den gemessenen Daten iibereinstim-
men, wobei wird besonders auf den Beginn und das Ende der Schneebedeckung Wert gelegt wird. Mit
den modellierten Schneehohen lisst sich eine sehr gute Ubereinstimmung mit den Messdaten erreichen
(Abb. 3.1). Besonders das Ende der Schneebedeckung wird vom Modell sehr gut wiedergegeben. Damit

ist die obere Randbedingung fiir die Modellierung der Bodentemperaturen vorgegeben.

Modellierung der Bodentemperaturen

Da zur Bestimmung der Auftauschicht vor allem eine gute Modellierung der Bodentemperaturen wichtig
ist, sollten diese Daten besonders gut mit den Messungen iibereinstimmen. Die Bodentemperaturen der
8-jahrigen Modellperiode kdnnen, abgesehen von einigen wenigen Datenliicken, mit den Daten des 14 m
tiefen Bohrloches verglichen werden. Von 2002 bis 2007 stehen auch die Daten eines zweiten Bohrlo-
ches zur Verfiigung. Bei dem Vergleich der Messdaten (Abb. 3.2 bis 3.4) fillt auf, dass die Modelldaten
in 2 m, 5 mund 10 m Tiefe im Rahmen der Abweichungen zwischen den beiden Bohrléchern gut zu den
Messdaten passen. Die besonders starke Erwdrmung des Bodens im Jahr 2003 wird durch das Modell
gut erfasst und vor allem in 5 m Tiefe sogar leicht iiberschitzt. In 10 m Tiefe wird die Phasenverschie-
bung der Temperatur vom Modell leicht unterschitzt. Wihrend die Messdaten das jiahrliche Maximum
der Temperatur im Januar zeigen, liegt dieses im Modell bereits im Dezember. Analog wird auch das
Minimum der Temperatur etwas zu frith modelliert. Dies konnte auf eine zu geringe Triagheit der model-
lierten Temperaturen im Modell hindeuten, die moglicherweise in einem zu geringen Wassergehaltes im
Vergleich zur Realitiit begriindet liegt. Auch wenn mit diesem Modell nur sehr vereinfachte Annahmen
fiir die Bodenbeschaffenheit gemacht wurden, so zeigen die Berechnungen der Bodentemperaturen, dass

dieses Modell geeignet ist, um die Dicke der Auftauschicht zu modellieren.
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Abb. 3.1: Gemessene (blau) und modellierte (griin) Schneehhen am Schilthorn von 1999-2007.
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Abb. 3.2: Vergleich der modellierten (rot) mit den gemessenen Bodentemperaturen von zwei Bohrlo-

chern (blau und griin) in 2 m Tiefe am Schilthorn von 1999-2007.
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Temperatur in °C

1.1.00 11.01 1.1.02 1.1.03 1.1.04 1.1.05 1.1.06 1.1.07
Zeit

Abb. 3.3: Wie Abb. 3.2, hier in 5 m Tiefe.
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Abb. 3.4: Wie Abb. 3.2, hier in 10 m Tiefe.
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3.3. Anpassung des Modells an die gemessenen Schneehohen und Bohrlochtemperaturen am Schilthorn

Priufung der Modellstabilitat

Zur Priifung der langerfristigen Modellstabilitidt werden die vorhandenen Messdaten der Temperatur so-
wie die geschitzten Daten fiir den Niederschlag fiir den Zeitraum vom 01.08.1999 bis 31.07.2007 drei-
mal hintereinander in das Modell eingelesen. Anschliefend werden die Auswirkungen auf die Boden-
temperatur in der fiir die Auftauschicht wichtigen Tiefe von 4 m untersucht. Diese Tiefe entspricht der
Auftauschicht am Schilthorn, die tiblicherweise eine Michtigkeit von 4 bis 5 m aufweist. Daher ist eine
gute Modellierung der Bodentemperaturen in dieser Tiefe besonders wichtig. Bei der Analyse des Ergeb-
nisses unterscheidet sich die Bodentemperatur des zweiten und dritten Durchganges dieses achtjdhrigen
Zeitraumes praktisch nicht mehr voneinander (Abb. 3.5). Ihr Mittelwert in den beiden Zeitrdumen un-
terscheidet sich nur um 0,005 K. Damit kann das Modell zumindest fiir diesen Parameter als langfristig
stabil angesehen werden. Die Einschwingzeit des Modells betrédgt hier etwa 2 Jahre, da im zweiten Zy-
klus der Modellierung nach etwa diesem Zeitraum annéghernd gleiche Werte fiir die Bodentemperatur

modelliert werden.

Auftauschicht

Nach dem Vergleich der Modelltemperaturen mit den Bohrlochtemperaturen in festen Tiefen wird das
Modell nun hinsichtlich der in dieser Arbeit wichtigsten Grofle der Permafrostgebiete gepriift, der Dicke
der Auftauschicht (Abb. 3.6). Eine zweijdhrige Einschwingzeit wird dadurch erreicht, dass das Modell
bereits am 01.08.1997 gestartet wird. Fiir den Zeitraum bis zum 31.07.1999, fiir den keine Messdaten
vorliegen, werden fiir die Temperatur mittlere Werte aus den Messungen bzw. fiir den Niederschlag
mittlere Werte fiir die abgeschitzten Niederschlagsmengen verwendet. Im Vergleich mit den Messdaten
weisen die Modelldaten eine recht gute Ubereinstimmung auf (Tab. 3.3). Die besonders herausragende
Auftauschicht im Jahr 2003 wird auch mit dem Coup-Modell gut erfasst. So weisen die Ergebnisse der
Modellierung im Mittel nur um 0,7 m niedrigere Werte auf als die Messdaten. Die Variation der Tem-
peraturen in den beiden Bohrlochern zeigt, dass die rdumliche Heterogenitit des Standortes als Ursache
der Differenz angesehen werden kann. Dariiber hinaus sind die Einstellungen des Modells noch verbes-
serungsfihig. So ist sicherlich von einer Schmelzpunkterniedrigung durch die 16slichen Stoffe im Boden

auszugehen, deren Grofenordnung durch Bodenproben ermittelt werden miisste.
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Abb. 3.5: Modellierung der Bodentemperatur in 4 m Tiefe mit dreimaligem Durchlaufen der Messdaten

von 01.08.1999 bis 31.07.2007 als Eingangsparameter.
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Abb. 3.6: Modellierung der Auftauschicht mit dem Coup-Modell fiir 1999 bis 2006.
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Tab. 3.1: Auftauschicht aus Messdaten (aus Hilbich et al., 2008) im Vergleich zu den Ergebnissen des

Coup-Modells.

Jahr | Messdaten | Modelldaten
1999 4,4 m 4,1 m
2000 4,9 m 4,1 m
2001 * 3,6 m
2002 4,7m 4,0 m
2003 8,6 m 7,5m
2004 6,8 m 5,0m
2005 4,8 m 4,1 m
2006 4,8 m 5,1m

* fiir dieses Jahr liegen keine Messdaten vor.
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4. Ergebnisse idealisierter Modellierungen

Mit dem auf die Bodenverhiltnisse des Schilthornes angepassten Coup-Modell werden Simulationslidufe
durchgefiihrt, die in diesem Kapitel diskutiert werden. Die Simulationen sollen die Abhéngigkeit der
Obergrenze des Permafrostkorpers, und damit der Dicke der jdhrlichen Auftauschicht, von Lufttempe-
ratur und Niederschlag aufzeigen. Als Eingangsparameter fiir die Lufttemperatur werden die mittleren
Stundenwerte der Temperatur am Schilthorn verwendet, die aus dem vorhandenen 8-jahrigen Messzeit-
raum gewonnen werden. Damit erhélt man einen mittleren Jahresgang, welcher aber durch die Verwen-
dung von Mittelwerten keine auBergewohnlich hohen oder tiefen Temperaturen enthilt. Fiir den Nie-
derschlag werden die fiir diesen Zeitraum geschitzten Niederschldge tageweise gemittelt. Da die Mo-
natssummen des Niederschlages gleichméBig auf die Tage des Monates aufgeteilt werden, finden an
den einzelnen Tagen weder Starkniederschldge statt, noch kommen im Datensatz Tage ohne Nieder-
schlag vor. Die so gewonnenen Daten bilden die Eingangsparameter fiir den Referenzlauf, der in allen
folgenden Modellldufen als Vergleich herangezogen wird. Da sich die Bodentemperaturen und damit
auch die Obergrenze des Permafrostkorpers in diesem Referenzlauf ab dem 3. Jahr der Simulation nur
sehr wenig, und ab dem 4. Jahr praktisch nicht mehr von den folgenden Jahren unterscheiden, geht den
Simulationsjahren eine Einschwingzeit von 3 Jahren voraus. Damit erfolgen alle Anderungen in den

Eingangsparametern im 4. Jahr der Simulation.

4.1. Einfluss veranderter Jahresmittelwerte von Temperatur und Niederschlag auf die
Auftauschicht

Eine Verinderung der Lufttemperatur fithrt insbesondere wihrend der schneefreien Zeit zu einem verin-
derten Bodenwidrmestrom und dadurch zu einer Erwidrmung oder Abkiihlung der Bodenschichten. Bei
Schneebedeckung wird der Boden durch die Schneedecke weitgehend von der Luft isoliert, wodurch
die Ausstrahlung des Bodens trotz niedriger Lufttemperatur gehemmt wird. Die Lufttemperatur beein-
flusst jedoch tiber das Einsetzen der Tauperiode und das Ausbilden einer erneuten Schneedecke die Dau-
er der schneefreien Zeit und wirkt dadurch zusitzlich indirekt auf die Bodentemperatur ein. Auch die
Niederschlagsmenge hat durch eine Verdnderung der Bodenfeuchte einen direkten Einfluss auf die Tem-
peraturverhéltnisse im Boden. Bei schneebedecktem Boden fiihrt Niederschlag, der als Regen fillt, zu
einem beschleunigten Abschmelzen des Schnees. Dagegen verzogert Niederschlag, der als Schnee fillt,
die schneefreie Zeit liber die resultierende ldnger anhaltende Tauperiode. Um den Einfluss von Tempe-
ratur oder Niederschlag auf die Auftauschicht qualitativ untersuchen und bewerten zu konnen, werden

zundchst deren Einfliisse auf die Schneeh6he ermittelt.
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Abb. 4.1: Modellergebnisse fiir die Schneehohen im Jahresgang fiir verschiedene Jahresmitteltempera-

turen (T) oder Jahresniederschlagssummen (Nd).

Die Abhingigkeit der Schneehohe und der schneefreien Zeit von der Temperatur und dem Niederschlag
wird an einer dauerhaften Verdnderung der Jahresmitteltemperatur um 1 K oder der Jahresniederschlags-
summe um 30 % verdeutlicht (Abb. 4.1). Dabei fillt auf, dass sich die Schneehchen zwischen Januar und
April trotz unterschiedlicher Temperatur- und Niederschlagsverhiltnisse leicht anndhern, da bei grofleren
Schneemengen der Schnee stirker verdichtet wird. Bei erhohter Temperatur beginnt die Schneeschmel-
ze frither und der Schnee schmilzt schneller ab, sodass die schneefreie Zeit 16 Tage frither beginnt.
Ein dhnliches Ergebnis liefert eine um 30 % verminderte Niederschlagsmenge, da die zu schmelzen-
de Schneemenge reduziert ist. Eine Abkiihlung um 1 K verzogert die Tauphase um 14 Tage, wihrend
30 % hohere Niederschlagsmengen diese nur um 11 Tage verldngern. Die nicht symmetrische Abhingig-
keit von der Niederschlagsmenge liegt an den bereits hoheren Temperaturen Mitte Juli, die den Schnee

schneller schmelzen lassen.

Auch der Beginn der Schneebedeckung im Herbst unterliegt den Temperatur- und Niederschlagsver-
hiltnissen. Da die Schneedecke zu Beginn ihrer Ausbildung starken Schwankungen unterliegt, wird erst
der Zeitpunkt des Erreichens einer 20 cm hohen Schneedecke betrachtet. Eine um 1 K erhohte Jahresmit-
teltemperatur verzégert den Beginn einer derartigen Schneebedeckung um 19 Tage, wihrend diese bei

einer um 1 K niedrigeren Temperatur 13 Tage friiher erreicht wird. Erhohte Jahresniederschlagsmengen
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von 30 % lassen diesen Schwellenwert der Schneebedeckung 11 Tage friiher erreichen als im Referenz-
lauf, bei einer Verringerung um den gleichen Prozentwert hingegen 14 Tage spiter. Die Ausbildung einer
Schneedecke von 20 cm variiert somit bei diesen veridnderten Werten fiir die Temperatur und den Nie-

derschlag um 1 Monat zwischen Anfang Oktober und Anfang November.

Diese Ergebnisse decken sich mit Beniston et al. (2003). Dort findet sich eine Verringerung der ge-
samten Dauer der Schneebedeckung von 15 bis 20 Tagen fiir jedes Kelvin Temperaturerhdhung. Auch
hier trdgt hauptsichlich ein fritheres Abschmelzen des Schnees zur Verldingerung der schneefreien Zeit
bei und weniger ein spiteres Einschneien im Herbst. Wielke et al. (2004) fand fiir diese Temperaturerho-
hung in Hohen unterhalb von etwa 1500 m sogar eine Reduktion der Schneedecke von bis zu 5 Wochen
zu Beginn des Sommers und 4 Wochen im Herbst. Auch die bereits am Ende des 20. Jahrhunderts auf-
tretenden kiirzeren Zeiten mit Schneebedeckung sind eher auf frithere Schneeschmelzen im Friihjahr als
auf spitere Einschneizeitpunkte im Herbst zuriickzufiihren (Laternser und Schneebeli, 2003). Im Bezug
auf die Schneehohe konnte eine Erhohung der Temperatur um 4 K zwischen Oktober und Mérz nach
Gyalistras et al. (2005) fiir Hohen tiber 2500 m durch eine Erhohung der Niederschlagsmenge um 20 %
ausgeglichen werden, da die Temperaturen in dieser Zeit trotz einer derartigen Erhohung weitgehend

unter 0°C liegen.

Der Verlauf der Dicke der Auftauschicht zeigt einen Zusammenhang mit der Dauer der schneefreien
Zeit (Abb. 4.2). Wihrend eine um 30 % erhohte jahrliche Niederschlagsmenge die Dicke der Auftau-
schicht um etwa 80 cm vermindert, erhoht sich diese bei 30 % weniger Niederschlag um etwa 120 cm
zum Referenzwert von 4,4 m. Die Erhohung der Jahrsmitteltemperatur bewirkt zwar eine dhnliche Re-
duzierung der Schneedecke wie bei den reduzierten Niederschlagsverhiltnissen, in der schneefreien Zeit
gelangt dabei aber auch deutlich mehr Energie in den Boden. So erhoht sich die Dicke der Auftauschicht
hier um weitere 140 cm im Vergleich zum trockenen Jahr mit 30 % weniger Niederschlag. Analog ver-
ringert sich die Dicke der Auftauschicht bei einer niedrigeren Jahresmitteltemperatur von 1 K um weitere

80 cm im Vergleich zum feuchten Modelljahr mit 30 % mehr Niederschlag.

Damit zeigt sich, dass eine Anderung der Jahresmitteltemperatur um 1 K wihrend der relativ kurzen
schneefreien Zeit einen groReren Einfluss auf die Auftauschicht ausiibt als eine Anderung der Jahresnie-
derschlagssumme um 30 %, zumindest wenn sich diese Anderungen gleichmiBig auf das Jahr verteilen.
Ein nicht zu unterschitzender Einfluss geht aber sowohl vom Verlauf der Temperatur als auch vom Nie-
derschlag wihrend des restlichen Jahres mit Schneebedeckung aus, da sie die schneefreie Zeit iiber die
Schneemenge oder die Tauperiode markant verkiirzen oder verlingern konnen. Der dominierende Ein-
fluss der Dauer der Schneedecke sowie der Lufttemperatur auf die Bodentemperaturen in Permafrost-
gebieten und die Dicke der Auftauschicht konnten auch Hoelzle und Gruber (2008) fiir zwei Standorte

(darunter das Schilthorn) nachweisen.
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Hohe inm

Zeit

— Referenzlauf — T+1 K — T-1 K — Nd+30 % Nd-30 % ‘

Abb. 4.2: Obergrenze des Permafrostkorpers im Jahresgang fiir verschiedene Jahresmitteltemperaturen
(T) und Jahresniederschlagssummen (Nd) (durchgezogen), zusitzlich ist der zugehorige Ver-

lauf der Schneehohe eingetragen (gestrichelt).

4.2. Abhéangigkeit der Auftauschicht von veranderten Temperatur- und
Niederschlagswerten einzelner Monate

Der Temperaturverlauf und vor allem die Niederschlagsverteilung eines Jahres sind oft erheblichen
Schwankungen im Vergleich zu dem bislang verwendeten mittleren Jahresgang unterworfen. So kann
eine leicht verdnderte Jahresmitteltemperatur oder Jahresniederschlagssumme auch die Folge von grofie-
ren Anderungen innerhalb weniger Monate sein. Deshalb ist es von Interesse, neben dem Einfluss von

verianderten Jahresmittelwerten den Einfluss einzelner Monate auf die Auftauschicht zu untersuchen.

4.2.1. Einfluss von Temperatur- oder Niederschlagsanomalien einzelner Monate auf die
Auftauschicht

Um nun zu iiberpriifen, wie grofl der Einfluss einzelner Monate auf die Auftauschicht ist, wird nun
in den folgenden Modellstudien unabhingig voneinander jeweils die Monatsmitteltemperatur oder die
Niederschlagsmenge einzelner Monate veriindert. Diese Anderungen betreffen jeweils die ersten 30 Tage
ab Beginn der entsprechenden Monate. Betrachtet werden die dadurch resultierenden Auswirkungen in

der Auftauschicht. Da sich bei einer Temperatur- oder Niederschlagsanomalie im Herbst diese Stérung
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erst im darauffolgenden Jahr auswirkt, werden die Auswirkungen einer solchen Storung in den Monaten

August bis Dezember sowohl im gleichen, als auch im vorangehenden Jahr betrachtet.

Erhéhung der Monatsmitteltemperatur um 3 Kelvin

Eine einmalige Erhohung der Monatsmitteltemperatur eines beliebigen Monates bei einer Beibehaltung
aller anderen Parameter bewirkt nicht fiir alle Monate eine Zunahme der Auftauschicht, deren Maximum
im darauffolgenden Herbst erreicht wird. So hat eine Erhohung der Monatsmitteltemperatur um 3 K
zwischen November und Mirz keinen Einfluss, da in diesem Zeitraum die Temperatur auch mit einer
solchen Erhohung unter dem Gefrierpunkt bleibt und die Schneedecke damit nicht beeinflusst. Von Mai
bis September bewirkt ein derartig warmer Monat im Modell eine Erhhung der Auftauschicht zwischen
60 und 100 cm (Abb. 4.3). Der Monat mit dem groBten Einfluss ist der August, da er der einzige Monat
mit keinerlei Schneebedeckung ist und keine Isolationswirkung durch den Schnee mehr vorhanden ist.
Im September ist der Einfluss der Temperaturerh6hung wieder etwas geringer, da die Wirmeleitung des
Bodens eine gewisse Zeit benotigt, um die Temperatur in 4 m Tiefe zu beeinflussen. Im Oktober wirkt
sich eine Temperaturerhohung kaum mehr auf die Auftauschicht des gleichen Jahres aus. Erhoht man
hingegen die Mitteltemperatur des Oktobers im vorangegangenen Jahr, so hat auch dieser Monat einen
merklichen Einfluss auf die Auftauschicht. Erklédrt werden kann dies durch das Ausbleiben der Schnee-
decke, die sich statt Anfang Oktober erst Ende Oktober zu bilden beginnt. Die daraus resultierende ge-
ringere maximale Schneehthe schmilzt im folgenden Jahr frither ab und verldngert die schneefreie Zeit.
Zusitzlich gelangt in einem wirmeren Oktober noch Energie in den Boden, die sich auch im folgenden

Sommer im Boden noch bemerkbar macht.

Reduzierung der Monatsmitteltemperatur um 3 Kelvin

In den Winter- und Friihjahrsmonaten bis einschlieBlich April zeigt eine Abnahme der Temperatur nur
geringen Einfluss auf die Auftauschicht. Erst eine Abkiihlung im Monat Mai zeigt einen markanten Ef-
fekt (Abb. 4.4), da in diesem Fall der Beginn der Tauperiode, die normalerweise Mitte Mai beginnt,
auf Anfang Juni verzégert wird. Im Gegensatz zur positiven Temperaturanomalie ist bei einer negati-
ven Anomalie gleicher Groflenordnung der Einfluss einer Stérung im Juni fiir die weitere Entwicklung
der Auftauschicht am grofiten. Statt 4,4 m erreicht deren Dicke nur etwa 3,4 m, welche die grofite der
beobachteten Auswirkungen darstellt. Verursacht wird dies dadurch, dass die hohe Schneedecke, die
Ende Mai noch vorhanden ist, bis Ende Juni nur geringfiigig abnimmt. Normalerweise ist der Juni der
Monat mit der groBten Schneeschmelze. Als Folge eines derart kiithlen Juni bleibt die Schneedecke 3
Wochen linger erhalten und die schneefreie Zeit des Sommers wird erheblich verkiirzt. In den Monaten
Juli bis September wirkt sich eine Temperaturabnahme ebenfalls stark auf die Auftauschicht aus. Im Juli
verzogert sich der Zeitpunkt der vollstindigen Ausaperung und die schneefreie Zeit wird entsprechend
verkiirzt. Im August und September hingt die Erwirmung des Bodens iiber den Fluss fithlbarer Wirme

und den Bodenwirmestrom direkt von der Lufttemperatur ab. Ein kiihler September bewirkt zusétzlich

31



4. Ergebnisse idealisierter Modellierungen

ein erneutes Einschneien und damit eine hohere Schneedecke im Winter, die sich im folgenden Jahr ldn-
ger hilt. So hat ein kiihler September einen dhnlich groen Effekt auf die Auftauschicht des laufenden
sowie des darauffolgenden Jahres. Ab Oktober ist der Einfluss einer Temperaturabnahme wieder deutlich

geringer.

Zusammen mit der Betrachtung einer Temperaturerhohung ldsst sich festhalten, dass die grofite Tem-
peratursensitivitit in den Monaten Mai bis September zu finden ist, wobei die grofite Sensitivitét bei
einer positiven Temperaturanomalie (Juli bis September) gegeniiber einer negativen Temperaturanoma-

lie (Juni bis August) um einen Monat verschoben ist.

Einfluss trockener Monate ohne Niederschlag

In den Monaten Dezember bis Mai bewirkt ein vollig trockener Monat eine geringere Schneehthe zu
Beginn der Tauphase, wodurch sich diese verkiirzt und die schneefreie Zeit verldngert wird. Die Dicke
der Auftauschicht vergroBert sich dadurch in der GroBenordnung 20 bis 40 cm (Abb. 4.4). Dabei ist
der Einfluss in den Monaten Dezember bis Februar geringfiigig groBer als in den Frithjahrsmonaten.
Trockene Sommermonate haben bei unverdnderter Temperatur keinen Einfluss auf die Auftauschicht.
Ein trockener Herbst hat im Gegensatz zum Winter und Friihjahr einen leicht negativen Effekt auf die
Auftauschicht. Durch ausbleibende Niederschlige bleibt der Boden lidnger als iiblich schneefrei oder
mit einer nur geringen Schneehohe bedeckt. Ohne die isolierende Wirkung des Schnees und der bereits
negativen Temperaturen ab Ende September ist der Bodenwirmestrom wieder zur Oberfliche gerichtet.

Damit kiihlt sich der Boden von oben her ab und es resultiert eine geringere Auftauschicht.

Einfluss feuchter Monate mit doppelter Niederschlagssumme

Eine Verdoppelung des Monatsniederschlages hat im Wesentlichen den gegenteiligen Effekt im Ver-
gleich eines vollig trockenen Monates. Verdoppelt sich die Niederschlagsmenge in einem Monat zwi-
schen Oktober und Mai, so reduziert sich die Auftauschicht in der folgenden Tauperiode um 40 bis 60 cm
(Abb. 4.6). Eine Ausnahme bildet hier der Oktober, der auch bei einer Verdoppelung der Niederschlags-
menge zu einer reduzierten Auftauschicht im folgenden Jahr beitrdgt. Da ab Oktober der Niederschlag
normalerweise als Schnee fillt, hingt die Gesamtschneehthe am Ende des Winters auch von der Nie-
derschlagsmenge in diesem Monat ab. Nur wenn der Oktober vollig schneefrei bleibt, ist der Effekt der
Auskiihlung durch die fehlende Isolation auch im folgenden Sommer groBer als die geringere Schnee-
decke (siehe Kap. 4.2.2). Zwischen Juni und September hat eine Zunahme der Niederschlige kaum
Auswirkungen auf die Auftauschicht, da der Boden ohnehin gesittigt ist. Niederschlagsdnderungen in
den Wintermonaten beeinflussen die Dicke der Auftauschicht damit am stirksten und in den Sommer-

monaten am geringsten.
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Zusammenfassend lésst sich festhalten, dass beim Vergleich von Temperaturvariationen um 3 K oder
Niederschlagsvariationen um 100 % in einzelnen Monaten die Temperatur einen grofleren Einfluss auf
die Auftauschicht besitzt. Wihrend sich die Temperaturinderungen besonders im Sommer auf die Auf-
tauschicht auswirken, zeigen Niederschlagsidnderungen ihren groBeren Einfluss im Winter. Zudem ist
besonders im Herbst eine Anderung des Niederschlages nicht eindeutig mit einer Anderung in der Auf-

tauschicht verbunden (Tab. 4.1).

Tab. 4.1: Zusammenstellung der Anderungen der Dicke der Auftauschicht (in cm) bei einmalig modi-
fizierten Monatsparametern; die Werte sind auf die eingestellte Modellauflosung von 20 cm

gerundet.

Jan | Feb | Méar | Apr | Mai | Jun | Jul | Aug | Sep | Okt | Nov | Dez

Temp.+3K | £0 | £0 | £0 | +20 | +60 | +60 | +80 | +100 | +80 | +80* | £0* | £0*
Temp.-3K | -20 | -20 | -20 | -20 | -60 | -100 | -80 | -80 | -60* | -20* | -20% | -20*
doppelter Nds. | -60 | -40 | -40 | -40 | -40 | -20 | -20 | £0 | -20* | -60* | -40* | -40*
ohne Nds. +40 | +40 | +20 | +20 | 420 | £0 | £0 | £0 | -20 | -20% | £0* | +40*

* dieser Wert bezieht sich auf eine Anderung im Vorjahr.
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Monat in dem die Anderung erfolgt
Jan Feb Mrz Apr Mai Jun Ju  Aug Sep Okt Nov Dez

maximale Auftauschicht in m
w
L

B Anderung im Vorjahr B8 Anderung im gleichen Jahr = Referenzwert

Abb. 4.3: Abhéngigkeit der Auftauschicht von der Temperaturerhohung eines Monates um 3 K; von
August bis Dezember sind auch die Monate des Vorjahres beriicksichtigt.

Monat in dem die Anderung erfolgt
Jan Feb Mrz Apr Mai Jun Ju  Aug Sep Okt Nov Dez

maximale Auftauschicht in m
w
L

\-Anderung im Vorjahr B8 Anderung im gleichen Jahr = Referenzwert

Abb. 4.4: Wie Abb. 4.3, hier in Abhéngigkeit einer Abkiihlung der Monatsmitteltemperatur um 3 K.
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Monat in dem die Anderung erfolgt
Jan Feb Mrz Apr Mai Jun Ju  Aug Sep Okt Nov Dez

maximale Auftauschicht in m
w
L

B Anderung im Vorjahr B8 Anderung im gleichen Jahr = Referenzwert

Abb. 4.5: Wie Abb. 4.3, hier in Abhiéngigkeit eines Monates ohne Niederschlag.

Monat in dem die Anderung erfolgt
Jan Feb Mrz Apr Mai Jun Ju  Aug Sep Okt Nov Dez

maximale Auftauschicht in m
w
L

\-Anderung im Vorjahr B8 Anderung im gleichen Jahr = Referenzwert

Abb. 4.6: Wie Abb. 4.3, hier in Abhéngigkeit eines Monates mit doppelter Niederschlagssumme.
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4.2.2. Abhangigkeit der Auftauschicht von der Monatsmitteltemperatur und der
monatlichen Niederschlagssumme

Bei einer Niederschlagsdnderung im Herbst ist die Auswirkung auf die Auftauschicht im Folgejahr nicht
eindeutig. Insbesondere im Oktober fiihrt sowohl eine Verdoppelung der Niederschlagssumme als auch
ein vollig trockener Monat zu einer Reduzierung der Auftauschicht. Eine genauere Analyse der maxi-
malen Auftauschicht in Abhéngigkeit von der Niederschlagsmenge im Oktober zeigt einen besonderen

Verlauf (Abb. 4.7). Eine Zunahme der Niederschlagsmenge bewirkt immer eine Reduzierung der Auf-
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Faktor der mittleren Monatsniederschlagssumme

Abb. 4.7: Abhingigkeit der Auftauschicht von der Niederschlagsmenge im Oktober (des Vorjahres) im

Vergleich zum Referenzwert (rot).

tauschicht im folgenden Jahr. Groere Zunahmen der Niederschlagsmenge bewirken aber nur noch eine
leichte Abnahme der Dicke der Auftauschicht. So reduziert sich diese bei einer Verdoppelung des Nie-
derschlages um 60 cm, bei einer Verdreifachung aber nur noch um weitere 20 cm.

Eine Abnahme der Niederschlagsmenge erhoht zunichst die Auftauschicht, diese erreicht jedoch ein
Maximum von etwa 10 cm tiber dem Referenzwert bei etwa der Hilfte der iiblichen monatlichen Nieder-
schlagssumme. Eine weitere Reduzierung fiihrt wieder zu einer Abnahme der Auftauschicht, da nun die
aus den Niederschlidgen resultierende Schneedecke offenbar nicht mehr ausreicht, um den Boden von den
im Oktober auftretenden tiefen Temperaturen zu isolieren. Die Abkiihlung des Bodens ist bei fehlender

Schneedecke maximal und reduziert die Auftauschicht im Folgejahr um 20 cm.
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Im Gegensatz zu den Niederschlagsdnderungen findet sich bei Temperaturdnderungen ein eindeutiger
Zusammenhang zwischen der Anderung im Vorzeichen und der Anderung in der Dicke der Auftau-
schicht, wobei diese besonders im Sommer deutlich werden. Der Monat mit dem groten Temperatu-
reinfluss ist der August, bei dem eine Anderung der Mitteltemperatur um 3 K eine Anderung in der
Auftauschicht von bis zu 1 m nach sich zieht. Die Anderungen der Auftauschicht verlaufen annihernd

linear mit der Anderung der Monatsmitteltemperatur (Abb. 4.8). So bewirkt eine Anderung von 1 K eine

Monatsmitteltemperatur im August in °C
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Abb. 4.8: Abhingigkeit der jahrlichen Auftauschicht von der Monatsmitteltemperatur im August im Ver-

gleich zum Referenzwert (rot).

entsprechenden Anderung von etwa 30 cm in der Dicke der Auftauschicht des gleichen Jahres. Selbst
bei groBeren Anderungen in einem Bereich von realistischen Temperaturschwankungen der Monatsmit-

teltemperatur im August von 6 K zu kalt bis 8 K zu warm ist dieser Wert anndhernd gleich.

4.2.3. Einfluss von gekoppelten Temperatur- und Niederschlagsanomalien einzelner
Monate auf die Auftauschicht

In diesem Abschnitt werden Temperatur- und Niederschlagsanomalien gekoppelt, um deren Wechselwir-
kung besser abschitzen zu kénnen. Dabei bleibt die Groenordnung der Temperaturinderung (+ 3 K)
sowie das Ausbleiben bzw. Verdoppeln der Niederschlagssumme weiterhin das Kennzeichen eines Mo-
nates, der zu warm bzw. zu kalt oder zu trocken bzw. zu feucht ist.

Besonders in den Monaten der Tauperiode, den Sommermonaten sowie der Zeit mit Beginn der Schnee-
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decke konnen die einzelnen Effekte nicht ohne weiteres addiert werden, weshalb die fiir diese Zeitriume
reprasentativen Monate Mai, August und Oktober fiir diese Untersuchung ausgewéhlt werden.

(Die Verianderungen in der Dicke der Auftauschicht zum Referenzlauf werden in Klammern angegeben.)

Mai

Im Monat Mai wird gewohnlich das Maximum der Schneedecke erreicht und die Tauperiode setzt ein.
In den Monatsanalysen (vgl. Kap 4.2.1) ist er der erste Monat des Jahres in dem sowohl die Temperatur-

als auch die Niederschlagsidnderungen groferen Einfluss auf die Auftauschicht zeigen.

e Mai warm und feucht (+60 cm):
Das Coup-Modell liefert als Folge eines 3 K zu warmen Mai, der gleichzeitig um eine doppelten
Niederschlagssumme aufweist, die gleiche Erhohung der Dicke der Auftauschicht wie bei einem
derart zu warmen Mai ohne Niederschlagsdnderung. Eine Temperaturerhohung im Mai um 3 K be-
wirkt, dass der Niederschlag nur noch in den kilteren Néchten als Schnee féllt. An den wirmeren
Tagen fillt hingegen iiberwiegend Regen statt Schnee. Eine zusitzlich hohere Niederschlagssum-
me bewirkt damit nur teilweise mehr Schnee, der durch zusitzlichen Regen auch wieder schneller

schmilzt und damit kompensiert wird.

e Mai warm und trocken (+80 cm):
Wird hingegen eine Temperaturerhohung im Mai mit Trockenheit gekoppelt, folgt eine leicht ver-
groferte Auftauschicht im Vergleich zu warmen Mai mit normaler Niederschlagsmenge. Dies ent-
spricht genau der Summe der beiden Effekte, die unabhéngig voneinander durch Temperaturerho-

hung oder Trockenheit entstehen.

e Mai kalt und feucht (-80 cm):
Ist der Mai hingegen zu kalt, liegen die Temperaturen durchweg im Frostbereich. Eine zusétzliche
Verdoppelung des Niederschlages fiihrt damit zu einer méchtigeren Schneedecke, die erst 3 Wo-
chen spiiter als iiblich verschwindet. Die Koppelung eines zu kalten und zu feuchten Mai fiihrt zwar

nicht ganz zu einer Addition der Einzeleffekte, aber dennoch zu einer gegenseitigen Verstirkung.

e Mai kalt und trocken (-20 cm):
Ein vollig trockener Mai fiihrt in Verbindung mit einem zu kalten Monat nur zu einer leicht ver-
minderten Auftauschicht, da der Schnee zwar erst ab Anfang Juni schmilzt, dessen Hohe im Mai

aber auch nicht mehr vergrofert wird.

So folgt einem zu warmen Mai eine deutlich groere Auftauschicht, welche von gednderten Nieder-
schlagsverhiltnissen nur leicht modifiziert wird, wéihrend ein kalter Mai nur bei mittleren oder héheren
Niederschlagsmengen von einer deutlich niedrigeren Auftauschicht gefolgt wird. Im Mai ist damit eine

grofere Niederschlagssensitivitdt der Auftauschicht bei negativen Temperaturanomalien erkennbar.
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August

Der August zeigt bei den Monatsanalysen die groften Anderungen von allen Monaten, die jedoch nur
von der Temperatur abhiingen. Im Folgenden wird untersucht, ob bei verdnderter Mitteltemperatur der

Einfluss von Niederschlag auf die Auftauschicht immer noch gering ist.

e August warm und feucht (+100 cm):
Wihrend ein um 3 K zu warmer August die Dicke der Auftauschicht um etwa 1 m vergroBert, wird
diese Erhohung durch fehlenden Niederschlag nicht modifiziert; im Rahmen der Modellauflésung

von 20 cm bleibt es weiterhin bei einer Erhohung der Auftauschicht um 1 m.

e August warm und trocken (+80 cm):
Durch ausbleibenden Niederschlag in einem um 3 K zu warmer August erhoht sich die Dicke
der Auftauschicht um 80 cm, also nur etwas weniger als bei einem warmen August ohne Nie-
derschlagsdnderung. Offenbar macht sich hier durch den fehlenden Niederschlag geringfiigig das
Ausbleiben der zusitzlichen Wirme des Regenwassers bemerkbar, wihrend bei normalen Nieder-

schlagsverhiltnissen bereits geséttigte Bodenverhéltnisse vorherrschen.

e August kalt und feucht (-120 cm):
In einem um 3 K zu kalter August reduzieren hohere Niederschlagsmengen die Auftauschicht
um weitere 40 cm, wihrend sie diese bei einem normal temperierten Monat nicht beeinflussen.
Ein derart zu kalter August liegt im Mittel nur knapp iiber dem Gefrierpunkt, sodass der Nieder-
schlag teilweise als Schnee fillt. Diese Schneebedeckung muss an wirmeren Tagen erst wieder

geschmolzen werden, bevor sich der Boden erwédrmen kann.

e August kalt und trocken (-120 cm):
Ist ein um 3 K zu kalter August hingegen vollig trocken, reduziert sich paradoxerweise die Auf-
tauschicht ebenfalls um rund 40 cm. Hier wird nun der Effekt durch die fehlende Isolierung des
Schnees sichtbar, der den Boden vor den in einem kalten August auftretenden Nachtfrosten schiitzt.
Fillt dagegen nur die Hilfte der iiblichen Niederschlagsmenge, so findet keine Anderung der Auf-

tauschicht im Vergleich zu einem kalten August ohne Niederschlagsinderung statt.

Ahnlich wie im Mai wird die Auftauschicht bei einem zu warmen August durch geiinderte Niederschlags-
verhiltnisse kaum zusitzlich modifiziert. Lediglich bei einem deutlich zu kalten August kommt es durch

auftretende Froste oder Schneefille zu einer Beeinflussung der Auftauschicht durch den Niederschlag.

Oktober

Im Oktober beginnt gewohnlich die Zeit der dauerhaften Schneebedeckung des Bodens, welche aber ent-
scheidend von den Temperatur- und Niederschlagsverhéltnissen abhédngt. So zeigen Niederschlagsédnde-

rungen im Oktober einen einzigartigen Verlauf (siehe auch Kap. 4.2.2), weshalb auch hier Koppelungen
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von Temperatur- und Niederschlagsidnderungen von besonderem Interesse sind. (Die Aussagen betreffen

hier die maximale Auftauschicht im darauffolgenden Jahr.)

e Oktober warm und feucht (+80 cm):

In einem um 3 K zu warmen Oktober fillt der Niederschlag iiberwiegend als Regen, sodass auch
eine Verdoppelung der Niederschlagssumme keinen merklichen Einfluss auf die Auftauschicht

austibt.

Oktober warm und trocken (+80 cm):
Auch ein Ausbleiben des Niederschlages hat in einem warmen Oktober keinen Einfluss. Durch die
hoheren Temperaturen treten keine Froste auf, wodurch auch ein ausbleibender Niederschlag nicht

zu einer Auskiihlung des Bodens beitrigt.

Oktober kalt und feucht (-80 cm):

Ein zu kalter Oktober bringt ab Anfang des Monates Schnee, der bei einer gleichzeitigen Verdop-
pelung der Niederschlagssumme auch héhere Schneemengen bringt. Beide Effekte fithren zu einer
Verringerung der Auftauschicht von 80 cm, die genau der Summe der unabhiéngigen Einzeleffekte

entspricht.

Oktober kalt und trocken (-60 cm):
Auch ein zu kalter und vollig trockener Oktober bewirkt eine deutlich verminderte Auftauschicht
im Vergleich zu einem kalten Oktober mit einer normalen Niederschlagsmenge. Hier greift erneut

die Tatsache einer fehlenden Schneedecke, die den Boden schneller auskiihlen ldsst.

Im Oktober fiihrt eine Erwdrmung von 3 K unabhiingig von der Niederschlagsmenge zu einer Erh6hung

der maximalen Auftauschicht im Folgejahr um 80 cm, wihrend eine Abkiihlung nahezu eine Addition

der Temperatur- und Niederschlagseinfliisse bewirkt.

Zusammenfassend lisst sich festhalten, dass gerade in den Ubergangsmonaten eine Kombination von

Temperatur- und Niederschlagsdnderungen zu einer Verstirkung oder Abschwichung der einzelnen Ef-

fekte auf die Dicke der Auftauschicht fiihrt. In dieser Zeit konnen zusitzliche Niederschldge je nach den

Temperaturverhiltnissen als Regen fallen, die sonst als Schnee gefallen wiren, oder umgekehrt. Ausblei-

bende Niederschlidge verldngern die Zeit der Schneeschmelze oder fehlen bei der Schneedeckenbildung

zur Isolierung des Bodens. In den iibrigen Monaten kénnen die Einfliisse von Temperatur und Nieder-

schlag auf die Auftauschicht in guter Nidherung addiert werden.
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4.3. Einfluss spezieller Temperatur- und Niederschlagsanomalien auf die Auftauschicht

Die Auftauschicht eines Jahres hidngt von vielen Faktoren ab, die sich zusitzlich gegenseitig verstir-
ken oder abschwéchen konnen. So miissen die Temperatur- und Niederschlagsverteilungen aller Monate
beriicksichtigt werden, um Aussagen iiber die Auftauschicht treffen zu konnen. Auflerdem hingt die
Auftauschicht aufgrund der Trégheit des Bodens auch noch von der Auftauschicht des Vorjahres ab und
damit von den Bedingungen von mehr als 1 Jahr vor dem Zeitpunkt der Auftauschicht. Die folgenden
Szenarien sollen einen Einblick in die Auswirkungen von speziellen Anomalien der Temperatur- und

Niederschlagsverteilung mehrerer aufeinanderfolgender Monate auf die Auftauschicht geben.

Analyse einer Trockenheit im Herbst oder Winter

e Oktober und November trocken (-80 cm):
Um die Auswirkungen des 1. Schneefalles im Herbst zu verdeutlichen, wird zuerst ein komplett
trockener Oktober und November untersucht. Wihrend ein trockener Oktober allein die Dicke der
Auftauschicht des Folgejahres schon um 20 cm verringert (Tab. 4.1), verringert sich diese durch

einen zusitzlich trockenen November sehr deutlich.

e Oktober bis Dezember trocken (-120 cm):
Wiirde der gesamte Zeitraum von Anfang Oktober bis Ende Dezember bei unveridnderten Tem-
peraturen vollig trocken sein, so wiirde sich die Dicke der Auftauschicht im folgenden Jahr trotz

geringerer Schneedecke erheblich reduzieren.

e November und Dezember trocken (£0 cm):
Beginnt die zweimonatige Trockenperiode jedoch erst Anfang November, erreicht die Auftau-
schicht eine nahezu unverinderte Tiefe von etwa 4,4 m. Die Schneedecke liegt nach dieser Si-
mulation wihrend der Trockenperiode bei etwa 30 cm. Die Isolation des Schnees verhindert eine
Auskiihlung des Bodens nicht vollstindig. Da aber die geringere Schneehthe zu einem friitheren

Ausapern im darauffolgenden Jahr fiihrt, gleichen sich hier diese beiden Effekte aus.

e Dezember und Januar trocken (+80 cm):
Wihrend einer Trockenperiode im Dezember und Januar ist der Boden mit einer Schneehdhe von
etwa 90 cm ausreichend gegen tiefe Temperaturen isoliert. Das frithere Ausapern Anfang Juli fiihrt
zu einer deutlichen Erhohung der Auftauschicht, was hier genau der Summe der Einzeleffekte

eines trockenen Dezembers und eines trockenen Januars entspricht.

Die Analysen der trockenen Herbst- oder Wintermonate zeigen, dass erst ab etwa 30 cm Schneedecke
die Isolationswirkung des Schnees ausreichend ist, um den Boden vor Auskiihlung zu schiitzen. Wenn in
einem Herbst die ersten groferen Schneemengen lidngere Zeit trotz niedriger Temperaturen ausbleiben,

hat dies auf die Auftauschicht im folgenden Jahr einen erheblichen Einfluss.
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Analyse der deutlich machtigeren Auftauschicht im Jahr 2003

Im Jahre 2003 lag die Auftauschicht am Schilthorn bei 8,5 m und damit etwa 3,5 m {iber dem Mittel-
wert der Jahre 1999 bis 2006 (Hilbich et al., 2008). Da die Auftauschicht im Jahr 2002 nur bei 4,5 m
lag, ist nicht von einer Beeinflussung der Monate bis September 2002 auszugehen. Eine Analyse der
Temperatur- und Niederschlagsabweichungen im Zeitraum von Oktober 2002 bis September 2003 (im
Folgenden Simulationsjahr 2002/03 genannt) ergeben markante Abweichungen fiir die Temperatur in

den Monaten Mai bis August sowie fiir den Niederschlag im November (Tab. 4.2). Eine Simulation mit

Tab. 4.2: Abweichungen der Monatsmitteltemperaturen vom 8-jahrigen Mittelwert 1999-2007 (gemes-
sen) sowie der Monatsniederschlagssummen vom 26-jahrigen Mittelwert 1982-2007 (extrapo-

liert) im Zeitraum von Oktober 2002 und September 2003 (Simulationsjahr 2002/03).

Monat Temperatur | Niederschlag
Oktober 2002 40 +10 %
November 2002 +1K +200 %
Dezember 2002 +1 K +0
Januar 2003 -1K +0
Februar 2003 2K -40 %
Mirz 2003 +2 K -80 %
April 2003 +0 -30 %
Mai 2003 +3K -10 %
Juni 2003 +6 K -30 %
Juli 2003 +3K +10 %
August 2003 +3K -40 %
September 2003 40 +10 %

dem Coup-Modell nur mit geiinderten Monatsmittelwerten der Temperatur und des Niederschlages im
Simulationsjahr 2002/03 ergibt eine Auftauschicht von 7,4 m und damit 3 m mehr als in dem Referenz-
lauf ohne Abweichungen. Damit lédsst sich die deutlich erhohte Auftauschicht im Jahr 2003 mit dem
Modell gut wiedergeben. Verschiedene Simulationen verdeutlichen hierbei den Einfluss der Temperatur-
oder Niederschlagseinfliisse auf diese Erhohung (Tab. 4.3). Die Simulationsldufe heben den Einfluss der
Temperatur auf die Anderung in der Auftauschicht hervor. So hiitte nach diesen Modellergebnissen al-
lein die Temperaturdnderung, ohne Beriicksichtigung der Niederschlagsinderungen im Simulationsjahr
2002/03 sogar noch eine um 60 cm hohere Auftauschicht ergeben (Simulationsnr. 3). Die gleiche An-
derung bewirkt bereits eine alleinige Anpassung der Monate Mai bis August 2003 (Simulationsnr. 4).
Die Anpassung der Niederschlagsverhiltnisse bewirkt hingegen eine leichte Abschwichung der Auftau-

schichtvertiefung. Hierbei ist besonders der Einfluss des November 2002 hervorzuheben. Es zeigt sich,
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Tab. 4.3: Auftauschicht bei verschiedenen Temperatur- oder Niederschlagsanpassungen wihrend des Si-

mulationsjahres 2002/03 an die Werte aus Tabelle 4.2.

Simulationsnr. | Temperaturanpassung Niederschlagsanpassung Auftauschicht
1 keine keine 44 m
2 Okt 2002 - Sep 2003 Okt 2002 - Sept 2003 7.4 m
3 Okt 2002 - Sep 2003 keine 8,0 m
4 Mai 2003 - Aug 2003 keine 8,0 m
5 Okt 2002 - Sep 2003 Nov 2002 7,1 m
6 Okt 2002 - Sep 2003 | Okt 2002 und Dez 2002 - Sep 2003 8,2m

dass eine Reduzierung der Niederschlagssumme auf Normalniveau allein in diesem Monat zusammen
mit den Temperaturanpassungen aller Monate eine Auftauschicht von 8,2 m ergibt, also 80 cm mehr als
mit dessen Anpassung.

Es lésst sich festhalten, dass die Vertiefung der Auftauschicht im Jahr 2003 von 3,0 m vor allem auf die
sehr hohen Temperaturen von Mai bis August 2003 zuriickzufiihren ist und ohne die hohen Niederschlige

im November 2002 sogar noch stirker ausgefallen wire (Tab. 4.3).

Tab. 4.4: Zusammenstellung der Erhohung der Auftauschicht auf die Einfliisse der Anpassungen von

Temperatur und Niederschlag im Simulationsjahr 2002/03.

Anpassung Erhohung der Auftauschicht
Temperatur Mai - Aug 2003 +3,6 m
Temperatur tibrige Monate +0
Niederschlag Nov 2002 -0,8 m
Niederschlag iibrige Monate +0,2 m
Temperatur und Niederschlag aller Monate +3,0m

Auswirkungen von gehauftem Auftreten der Simulationsjahre 2002/03 auf die
Auftauschicht

Der Sommer 2003 kann als singuldres Ereignis betrachtet werden, da eine so lange Andauer der positi-
ven Temperaturabweichung genau in den sensitivsten Sommermonaten noch nie zuvor, und seit dem auch

nicht mehr gemessen wurde. Dennoch stellt sich auch im Hinblick auf kiinftige klimatische Veridnderun-
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gen die Frage, welche Auswirkung eine Hiaufung von Simulationsjahren 2002/03 auf die Auftauschicht

haben wiirde. Die Simulationen des Coup-Modells liefern dafiir folgende Ergebnisse:
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e 2 aufeinanderfolgende Simulationsjahre 2002/03:

In dieser Simulation werden die Temperatur- und Niederschlagsinderungen im Simulationsjahr
2002/03 zum Referenzlauf zweimal direkt hintereinander ausgefiihrt. Im ersten Jahr betridgt die
Dicke der Auftauschicht wieder 7,4 m. Im zweiten Jahr erhoht sich diese um weitere 80 cm auf
8,2 m. Diese Erhohung fillt jedoch geringer aus als befiirchtet werden konnte, da sich die Einfliisse
eines Simulationsjahres 2002/03 bei einer bereits machtigeren Auftauschicht im Vorjahr offenbar

weniger stark auswirken.

2 Simulationsjahre 2002/03 mit einem Referenzlauf dazwischen:

Im Gegensatz zur vorhergehenden Modellierung wird zwischen zwei Simulationsjahren 2002/03
ein Jahresgang mit Referenzwerten eingeschoben. In diesem Fall erreicht die Auftauschicht in
dem Referenzjahr nur noch eine Tiefe von 5,4 m. In dem darauffolgenden Jahr vertieft sich die
Auftauschicht dann auf 7,8 m. Dieser Wert liegt zwar niedriger als bei zwei aufeinanderfolgenden

warmen Jahrgingen, aber hoher als bei einem singuldren Ereignis.

Dauerhafte Abwechslung eines Simulationsjahres 2002/03 und eines Referenzlaufes:
Ist jeder zweite Sommer so warm wie 2003, so pendelt sich die Auftauschicht bei 8,4 m nach
einem solchen Jahr und bei 5,4 m in den dazwischen liegenden Jahren ein. Diese Werte liegen 4 m

bzw. 1 m uiber den Referenzwerten fiir die Auftauschicht.
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4.4. Tragheit des Bodens

Um abschitzen zu kdnnen, wie stark eine verdnderte Bodentemperatur Auswirkungen auf die Auftau-
schicht im folgenden Jahr hat, ohne dass weitere duflere Einfliisse hinzukommen, wird in einem Modell-
lauf nach einer 3-jihrigen Einschwingzeit eine Storung induziert und deren Auswirkung auf die Auf-
tauschicht in den folgenden Jahren untersucht, indem dieser Lauf mit dem Referenzlauf ohne Storungen
verglichen wird. Die Stérung wird erzeugt, indem die Temperatur in den Monaten Juli und August ein-
malig um 10 K erhsht wird. Durch die resultierende starke Erwirmung des Bodens erhoht sich die Dicke
der Auftauschicht bis Ende Oktober um zusitzliche 4,4 m im Vergleich zum Referenzlauf. 12 Monate
spater liegt die Auftauschicht im Vergleich zum Referenzlauf immer noch rund fast 2,0 m {iber dem Re-
ferenzlauf. Die weiteren Jahre zeigen eine exponentielle Abnahme der Differenz aus den Ergebnissen der
beiden Modellldufe, wobei sich die Differenz jahrlich in etwa halbiert (Abb. 4.9). Das Bestimmtheits-
maB einer exponentiellen Kurve durch die Berechnungspunkte liefert eine sehr gute Ubereinstimmung
(R* = 0,99). Es zeigt sich, dass eine verdnderte Auftauschicht nach 1 Jahr immer noch mit etwa der

Hiilfte ihre Verdnderung im Vorjahr zur aktuellen Auftauschicht beitrégt.

Messdaten belegen fiir das Jahr 2004 eine Auftauschicht am Schilthorn von fast 7 m, nach 8,5 m im
Jahr 2003. Der Mittelwert der Auftauschicht betrdgt dort etwa 5 m. Da das Jahr 2004 kein besonders
warmes oder trockenes Jahr war, ist die erhdhte Auftauschicht in diesem Jahr vermutlich iiberwiegend

auf die durch die Wérme- und Wasserkapazitit bedingte Trigheit des Bodens zuriickzufiihren.

Differenz zum Referenzwert in m

y - 4.41 e—0.83x
R?=0.99

0 T T T 1
0 1 2 3 4

Zeit in Jahren

¢ Datenpunkte — exponentielle Ausgleichskurve

Abb. 4.9: Differenz der Auftauschicht eines Referenzlaufes mit dem Lauf einer Anfangsstérung.
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5. Modellergebnisse unter Verwendung von Daten regionaler
Klimamodelle

Mit den bisherigen Sensitivitétsstudien war es moglich, eine Abschidtzung des Einflusses von Temperatur-
und Niederschlagsinderungen, und der damit verbundenen Anderung in der Schneebedeckung, auf die
Auftauschicht im Permafrostgebiet des Schilthornes zu geben. Fiir weitere Sensitivititsstudien eignen
sich Ergebnisse regionaler Klimamodelle als Modelleingangsparameter. Die Daten der regionalen Kli-
mamodelle konnen zwar nicht als eine Vorhersage des zukiinftigen Klimas betrachtet werden, sie geben
jedoch eine physikalisch konsistente Anderung des Klimas wieder und stellen plausible Datensitze zur
Verfiigung, mit denen der Einfluss eines sich dndernden Klimas auf den Permafrost verdeutlicht werden
kann. Das Klima der Zukunft kann neben verinderten Mittelwerten auch einer Anderung der Variabilitiit
der Parameter unterliegen (Schir et al., 2004). Besonders der modellierte Niederschlag hédngt stark von
der Wahl des regionalen Klimamodells ab. Hier kann die Variabilitidt der Modelle untereinander stidrker
sein als die internen Variabilititen der Modelle oder die Variabilitit durch die Wahl des antreibenden
Emissionsszenarios (Beniston et al., 2007). Eine Varietit von Klimazeitreihen erhélt man durch die Ver-
wendung verschiedener regionaler Klimamodelle, die sich zudem durch die antreibenden Emissionssze-
narien oder durch den Berechnungsansatz zur Korrektur der Klimadaten unterscheiden. Die Modellie-
rung der Auftauschicht mit den verschiedenen Klimazeitreihen als Eingabedaten soll die Sensitivitit des

Permafrostes auf verschiedene Temperatur- und Niederschlagsregimes verdeutlichen.

5.1. Verwendete Simulationen regionaler Klimamodelle

Als Eingangsdaten fiir das Coup-Modell stehen zehn Klimazeitreihen zur Verfiigung (Tab 5.1). Diese
umfassen ein Ensemble von drei verschiedenen regionalen Klimamodellen, denen (bei zwei der drei
Modelle) zwei verschiedene Emissionsszenarien zugrunde liegen. Auerdem kommen zur Erzeugung

der Klimazeitreihen jeweils zwei verschiedene Berechnungsansitze zur Anwendung.

Jedes dieser regionalen Klimamodelle wurde durch das globale Klimamodell HadAM3H des britischen
Hadley Centre angetrieben (Salzmann et al., 2007c). Die regionalen Klimamodelle, deren Daten genutzt
werden, sind das Climate High Resolution Model (CHRM) der Eidgendssischen Technischen Hochschu-
le Ziirich (Vidale et al., 2003), das Regional Climate Model (RegCM) des Internationalen Zentrums
fiir Theoretische Physik (ICTP) in Triest (Giorgi und Mearns, 1999) und das regionale atmosphirische
Klimamodell HIRHAM des amtlichen dédnischen meteorologischen Institutes (DMI) (Christensen et al.,
1996). Die Modelle unterscheiden sich nicht wesentlich in ihrer Auflésung (Tab. 5.1). Die Simulatio-
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nen erfolgten im Rahmen des EU-Projektes ,,Vorhersage regionaler Szenarien und Unsicherheiten zur
Abgrenzung von Gefahren europiischer Klimadnderungen® (Prediction of Regional scenarios and Un-
certainties for Defining EuropeaN Climate change risks and Effects, PRUDENCE) (Christensen et al.,
2002).

Tab. 5.1: Zusammenfassung der Auflosung der regionalen Klimamodelle, deren Daten in dieser Arbeit

Anwendung fanden (nach Jacob et al., 2007).

CHRM RegCM HIRHAM
horizontale Auflosung 0,44° (50 km) | 0,5° (55 km) | 50-70 km
Gitterpunkte (Lidnge x Breite) 114x 110 91 x 81 98 x 119
vertikale Schichten 19 20 16
Bodenschichten (thermisch) 5 4 4
Bodenschichten fiir die Bodenfeuchte 1

Neben den Simulationen fiir die Zukunft werden die Klimadaten auch fiir den Kontrollzeitraum 1961-
1990 berechnet. Die Unterschiede zwischen den Ergebnissen fiir diesen Kontrollzeitraum und den (ex-
trapolierten) Beobachtungsdaten des gleichen Zeitraumes erfordern eine Anpassung der Simulationser-
gebnisse an die Beobachtungsdaten. Dies kann mit Hilfe von zwei verschiedenen Berechnungsansétzen
bei der Erzeugung der Klimazeitreihen geschehen (Salzmann et al., 2007b). Bei dem so genannten Del-
ta-Ansatz wird zu den Beobachtungsdaten des Kontrollzeitraumes (obs) die Differenz der beiden Mittel-
werte aus Vorhersagezeitraum (scen,eq,) und dem Kontrollzeitraum (0bs;,eqn) addiert (Gl. 5.1). Damit
werden die Daten aus dem Beobachtungszeitraum um einen festen Wert gedndert und man erhilt eine
Klimazeitreihe mit dem Berechnungsansatz Delta (scenpey,). Mit dem Bias-Ansatz werden hingegen die
Daten aus dem Vorhersagezeitraum (scen) um die Differenz der beiden Mittelwerte aus dem Kontroll-
lauf (ctrlyeqn) und den Messdaten des Kontrollzeitraumes (ctrl,ps) korrigiert (Gl. 5.2). Damit bleibt die
Variabilitit der Parameter aus den Messdaten unveréndert, da die berechneten Daten nur um einen festen

Wert, ndmlich dem Fehler des Modells fiir einen Kontrollzeitraum geéndert werden.

[5.1]

scenpeira = 0bs + (sceNpmean — Ctrlmean)

[5.2]

scenpigs = scen — (ctrlpean — 0bSmean)

Der Vorteil des Delta-Ansatzes ist, dass regionale Besonderheiten und Extremereignisse, soweit sie in
den Beobachtungsdaten erfasst werden, beibehalten werden. Beim Bias-Ansatz erhidlt man die Klima-
zeitreihe an einem Gitterpunkt, dessen Variabilitit in Temperatur und Niederschlag nicht reprédsentativ

fiir den Beobachtungsort sein kann. Der Nachteil des Delta-Ansatzes ist, dass eine mogliche Anderung
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Tab. 5.2: Auflistung der verwendeten Datensitze jeweils mit zugehdrigem Klimamodell, Berechnungs-

ansatz und Emissionsszenario.

Name des Datensatzes | Klimamodell | Berechnungsansatz | Emissionsszenario
a2dc CHRM Delta A2
a2bc CHRM Bias A2
a2dr RegCM Delta A2
a2br RegCM Bias A2
a2dh HIRHAM Delta A2
a2bh HIRHAM Bias A2
b2dr RegCM Delta B2
b2br RegCM Bias B2
b2dh HIRHAM Delta B2
b2bh HIRHAM Bias B2

der Variabilitét des betrachteten Parameters ignoriert wird, wéihrend sie der Bias-Ansatz beriicksichtigt.
Die antreibenden Emissionsszenarien (A2 und B2) unterscheiden sich in ihren prognostizierten Treib-
hausgasemissionen. So gehen die Szenarien der Klasse A von einem wesentlich stirkeren Anstieg von

Treibhausgasemissionen aus als die Szenarien der Klasse B (IPCC, 2007).

Fiir die Sensitivititsstudien werden in dieser Arbeit die Daten eines Gitterpunktes verwendet, die auf
die Hohe der Station Murtel-Corvatsch (2550 m i. NHN) angepasst wurden (Salzmann et al., 2007a).
Da die vorliegende Arbeit nur qualitative Aussagen iiber die Sensitivitit des Permafrostes beschreibt,
werden fiir die Modellierungen der Auftauschicht die Bodenparameter des Coup-Modells unverdndert

die Einstellungen der Sensitivitétsstudien am Schilthorn (Anhang A 2) iibernommen.

Die Analyse der Ergebnisse der regionalen Klimamodelle zeigt fiir die Temperatur eine markante Er-
hohung zwischen dem Beobachtungszeitraum von 1981-2003 und dem Prognosezeitraum 2071-2093
(Abb. 5.1). So steigt die Jahresmitteltemperatur je nach Modell-Lauf zwischen 2 und 4,5 K. Dabei ver-
teilt sich die Erwidrmung jedoch ungleichmiBig auf die Jahreszeiten: im Winter und Friihjahr steigt die
Mitteltemperatur um 1 bis 4 K, im Sommer und Herbst hingegen um 2,5 bis 5 K. Der Niederschlag
dndert sich nach diesen Modellen weit weniger als die Temperatur (Abb. 5.2). Alle Modelle zeigen ei-
ne Anderung der Jahresniederschlagssumme von weniger als 10 %. Die einzelnen Jahreszeiten zeigen
jedoch erhebliche Unterschiede. So nehmen die Niederschlige nach fast allen Modellen im Winter und
Friihjahr zu, im Sommer und Herbst jedoch ab. Die groBte Anderung in der Variabilitit liegt hier beim

Datensatz a2bc mit fast 50 % Zunahme wihrend der Wintermonate und etwa 35 % Abnahme wihrend
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Temperaturerhéhung in K

b2bh  b2br b2dr b2dh a2bc a2br a2bh a2dr a2dc a2dh Mittel

Modell-Lauf
O Fruhjahr @Sommer OHerbst @ Winter B Jahresmittel

Abb. 5.1: prognostizierte Temperaturdnderung im Zeitraum 2071-2093 im Vergleich zu 1981-2003; die
Bezeichnungen der Modell-Léufe sind in Tab. 5.1 angegeben.

b2bh  b2br b2dr b2dh a2bc a2br a2bh a2dr a2dc a2dh Mittel

relative Niederschlagsénderung in %

Modell-Lauf

OFrihjahr @Sommer OHerbst @ Winter B Jahresmittel

Abb. 5.2: prognostizierte Niederschlagsdnderung im Zeitraum 2071-2093 im Vergleich zu 1981-2003.
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5.2. Auftauschichten des Coup-Bodenmodells unter Verwendung der Klimadaten

der Sommermonate. Im Gegensatz zu den idealisierten Vorgaben aus Kap. 4.2 sind diese Anderungen in
den Niederschlagsverhiltnissen geringer als in den simulierten Monatsédnderungen, wihrend die Tempe-
raturdnderungen mit der simulierten Erhohung um 3 K durchaus vergleichbar ist. Dennoch zeigt gerade
die Verdnderung in der Niederschlagsverteilung wihrend des Jahres, dass die Niederschlagsvariabilitit

in den Daten nicht vernachldssigt werden darf.

5.2. Auftauschichten des Coup-Bodenmodells unter Verwendung der Klimadaten

Die Temperatur- und Niederschlagszeitreihen aus den zehn dargestellten Modell-Laufen aus Kap. 5.1
sowie die Daten fiir den Kontrollzeitraum von 1981-2003 werden als Eingangsparameter fiir das Coup-
Modell verwendet. Die Ergebnisse der ersten drei Jahre dieser Simulationen werden aufgrund der Ein-
schwingzeit des Modells nicht weiter betrachtet. In den verbleibenden 20 Jahren der Simulationsldufe
werden die jahrlichen Dicken der Auftauschichten bestimmt und fiir diesen Zeitraum gemittelt. Die mitt-
lere Dicke der Auftauschicht des Coup-Modells fiir die Beobachtungsdaten betrigt 3,0 m und stimmt
damit gut mit den Bohrlochdaten am Murtel-Corvatsch fiir die mittlere Dicke der Auftauschicht von
3,4 m zwischen 1987-2003 (Vonder Miihll et al., 2007) iiberein.

Die Verwendung der Daten der regionalen Klimamodelle als Eingangsparameter im Coup-Modell zeigt
eine deutliche Vergroerung der mittleren Dicke der Auftauschicht im Vergleich zu der Simulation aus
den Beobachtungsdaten (Abb. 5.3). Wihrend die Beobachtungsdaten fiir Temperatur und Niederschlag
eine mittlere Dicke der Auftauschicht von etwa 3 m liefern, vergroBert sich diese unter Verwendung der
Klimamodelldaten auf 6 bis 14 m. Dabei fillt auf, dass die Ergebnisse der Modellierungen auf Grund-
lage der Datensitze mit den stirkeren Temperaturerhohungen im Allgemeinen auch michtigere Auftau-
schichten aufweisen. Trotzdem sind die stirksten Vergroflerungen der mittleren Auftauschicht nicht beim
Modelldatensatz a2dh zu finden, der die groBte Temperaturerhohung aller Zeitreihen aufweist, sondern
bei den Datensétzen a2br und a2bh mit nur mittleren Temperaturerhohungen. Diese zeigen zusammen
mit dem Datensatz a2bc eine der groBten Niederschlagsdnderungen innerhalb des Jahres. Dennoch ist
die Zunahme der mittleren Auftauschicht unter Verwendung des Datensatzes a2bc am niedrigsten von
allen Datensitzen mit einem Emissionsszenario A 2. Es fillt auf, dass mit Ausnahme der Daten des
CHRM die mittlere Auftauschicht immer bei der Verwendung eines Datensatzes mit dem Berechnungs-
ansatz Bias tiefer liegt als mit Berechnungsansatz Delta. Dies deutet darauf hin, dass die Anderungen von
Temperatur- und Niederschlagsmittelwerten sichtbar geringeren Einfluss auf die Auftauschicht besitzen

als mit Beriicksichtigung der Anderungen ihrer Variabilitiit.
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Modelldatensatz
obs a2bc a2dc a2dr a2dh a2br a2bh b2dr b2dh b2br b2bh

mittlere Auftauschicht in m
(o]
Il

Abb. 5.3: Mittlere Auftauschicht unter Verwendung der Beobachtungsdaten (obs) und der Klimamodell-

datensitze.

5.3. Zusammenhang zwischen den veranderten Auftauschichten und den
Lufttemperaturdaten

Mit den Beobachtungsdaten der Jahre 1981-2003 ergibt sich fiir die Simulationen des Coup-Modells
eine mittlere Auftauschicht fiir diesen Zeitraum von etwa 3 m. Um zu iiberpriifen, wie sich die Auf-
tauschicht bei einer Erhohung der Jahresmitteltemperatur verindert, wird die gesamte Temperaturreihe
der Beobachtungsdaten schrittweise um 1 K erhoht und jeweils die Auftauschicht modelliert. Dabei
ergibt sich eine annihernd lineare Zunahme der Auftauschicht von etwa 1,3 m pro Kelvin Temperatur-
erhohung (Abb. 5.4). Dennoch verlduft diese Zunahme eher exponentiell als linear. Eine exponentielle
Ausgleichskurve liefert ein BestimmtheitsmaB von R> = 0,996 (im Gegensatz zu R*> = 0,985 bei der
linearen Ausgleichskurve). Dieser Zusammenhang sowie der starke Einfluss der Temperatur auf die Tie-
fe der Auftauschicht, wie schon in Kapitel 4 herausgearbeitet wurde, legt die Vermutung nahe, dass
die deutliche Zunahme der Auftauschicht aus den Klimazeitreihen aus den erhohten Mitteltemperaturen
der Zeitreihen resultiert. Beim Vergleich aller Mitteltemperaturen mit den zugehorigen mittleren mo-
dellierten Auftauschichten lésst sich jedoch kein eindeutiger Zusammenhang erkennen (Abb. 5.5). Das
Bestimmtheitsmal einer exponentiellen Ausgleichskurve liegt bei nur R* = 0,56. Selbst die groBte Auf-

tauschicht resultiert nicht aus der Zeitreihe mit der hochsten Mitteltemperatur.
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2
10 4 R®=0.996

Temperaturerhéhung in K

0 1 2 3 4 5

mittlere maximale Auftauschicht in m
[6;]

y = 2.990e°2%

& Modelldaten & Messdaten — exponentielle Ausgleichskurve

Abb. 5.4: Abhingigkeit der Dicke der mittleren Auftauschicht von der Erhthung der Jahresmitteltem-

peratur, ausgehend von den Beobachtungswerten 1981-2003, ohne Verdnderung der Nieder-

schlagsdaten.

mittlere maximale Auftauschicht in m

Temperatur in °C
-5 -4 -3 2 -1 0 1 2

10

12

. \ y = 12.926%2%

R? = 0.56

14

16 -

= Modelldaten m Messdaten — exponentielle Ausgleichskurve

Abb. 5.5: Abhingigkeit der Dicke der mittleren Auftauschicht von der mittleren Jahresmitteltemperatur

der zehn Klimazeitreihen.
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5. Modellergebnisse unter Verwendung von Daten regionaler Klimamodelle

Tab. 5.3: Jahresmitteltemperatur und mittlere Auftauschicht der Beobachtungsdaten (1981-2003) und
der zehn verfiigbaren Klimazeitreihen (2071-2093) gemittelt tiber Klimamodell, Emissions-

szenario und Berechnungsansatz (Details im Text).

Jahresmitteltemperatur | mittlere Auftauschicht
Beobachtungsdaten -5,2°C 3,0m
Klimamodell

CHRM (nur A 2-Szenario) -1,8°C 7,3 m

RegCM -2,3°C 8,0 m

HIRHAM -2,1°C 9,4 m
Emissionsszenario

A2 -1,6°C 9,3m

B 2 (ohne CHRM) -2,8°C 7,1 m
Berechnungsansatz

Bias -2,5°C 9,4 m

Delta -1,7°C 7.4 m

Mittelwert aller Modelle -2,1°C 8,4 m

Da die mittleren Auftauschichten keinen eindeutigen Zusammenhang mit der Jahresmitteltemperatur
zeigen, stellt sich die Frage nach dem Einfluss der verwendeten Klimamodelle, Emissionsszenarios und
Berechnungsansitze auf die Streuung der jeweiligen Tiefen der Auftauschicht. Die Klimazeitreihen ge-
mittelt tiber jedes Modell unterscheiden sich in ihrer Jahresmitteltemperatur nur um 0,5 K (Tab. 5.3).
Vom CHRM liegen im Gegensatz zu den anderen keine Daten fiir das B 2-Szenario vor. Dennoch weist
dieses Modell die hochste Jahresmitteltemperatur auf. Uberraschend ist hier, dass die modellierte Auftau-
schicht trotz der hochsten Mitteltemperatur weniger méchtig ist, als fiir die Klimazeitreihen der anderen
Modelle. Die mittlere Auftauschicht ist beim HIRHAM im Mittel um 1,4 m groBer ist als beim RegCM,

obwohl die Jahresmitteltemperatur in den Daten nur geringfiigig um 0,2 K hoher liegt.

Die Mitteltemperatur der Klimazeitreihen, die mit dem A 2-Emissionsszenario berechnet wurden, liegen
um 1,2 K hoher als die mit dem B 2-Szenario. Die mittlere Auftauschicht unterscheidet sich bei den
Modellierungen um 2,2 m. Auch die Emissionsszenarien weisen damit einen groeren Einfluss auf die
Auftauschicht auf, als dies allein mit dem Temperaturunterschied der Jahresmitteltemperatur zu erwarten
wire. Deutlicher sind die Unterschiede in den verwendeten Berechnungsansitzen: Obwohl die Modell-
daten mit dem Berechnungsansatz Bias um 0,8 K niedriger liegen als bei der Variante mit Delta, liegt

die mittlere Auftauschicht bei Ersterer um 2 m tiefer. Die erwartete Anderung der Variabilititen in den
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5.4. Einfluss des Niederschlages auf die Auftauschicht

Temperatur- und Niederschlagszeitreihen der Klimamodelle zeigen damit zusétzlich zu der Temperatur-
erhohung eine deutliche Zunahme in der modellierten Auftauschicht. Fiir dieses Verhalten kdnnen nur
Schwankungen der Temperaturverldufe innerhalb eines Jahres oder die Niederschlagsverteilung verant-
wortlich sein. Zusammenfassend zeigt sich, dass die Jahresmitteltemperatur zwar eine grobe Abschiit-
zung fiir eine Anderung der Auftauschicht darstellt, dass aber diese GroBe allein nicht ausreicht, um

diese Erhohung vorherzusagen.

Die Temperaturerh6hungen der Jahreszeiten verlaufen in den zehn Klimazeitreihen sehr unterschied-
lich (Abb. 5.1). Da die gro3ten Erhohungen im Sommer und Herbst liegen und diese Jahreszeiten zudem
die grofite Temperatursensitivitit fiir die Auftauschicht zeigen (vgl. Kap. 4.2) wird die mittlere Erhohung
der Auftauschicht allein mit dem Temperaturmittel dieser Jahreszeiten ins Verhéltnis gesetzt. AuBerdem
werden die Datensitze, nach ihren zugrunde liegenden Berechnungsansitzen (Bias oder Delta) unter-
schieden (Abb. 5.6 und 5.7). Besonders bei der Korrelation mit den Sommertemperaturen fallen die
deutlichen Unterschiede zwischen den beiden Berechnungsansitzen auf. Wihrend fiir die Delta-Daten
die Auftauschicht relativ langsam und niherungsweise linear mit den hoheren Sommertemperaturen zu-
nimmt, ist bei den Bias-Daten eine erheblich stirkere Zunahme auch bei niedrigeren Sommertemperatu-
ren festzustellen. Im Vergleich der mittleren Auftauschicht mit den zugehorigen Temperaturen im Herbst
ist der Unterschied zwischen Ergebnissen mit den Bias- und Delta-Daten geringer als im Sommer. Den-
noch kann auch hier nicht aus den mittleren Temperaturdaten erkliart werden, warum die modellierten
Auftauschichten fiir die Klimazeitreihen mit dem Bias-Ansatz deutlich groer sind. Offenbar sind hier
Variabilitdten der Niederschlagsdaten verantwortlich, auch wenn sich deren Jahresmittelwerte kaum 4n-

dern.

5.4. Einfluss des Niederschlages auf die Auftauschicht

Zwar haben die Temperaturdnderungen einen deutlichen Effekt auf die mittlere Dicke der Auftauschicht,
dennoch konnen ohne zusitzliche Beriicksichtigung der Niederschlagsinderungen einige markante Er-

gebnisse der Modellierungen fiir deren Méchtigkeit nicht erklédrt werden.

5.4.1. Modellierung der Auftauschichten nur fir die Temperaturanderungen

Um den Einfluss des simulierten Niederschlages auf die Auftauschicht besser darzustellen, werden von
den vorhandenen Klimazeitreihen nur die jeweiligen Temperaturreihen betrachtet. Diese werden mit den
Niederschlagsdaten der Beobachtungsperiode (1981-2003) kombiniert und als Eingangsparameter fiir
das Coup-Modell benutzt. Die so erhaltenen Datensitze weisen zwar die prognostizierten Temperaturda-
ten der Klimamodelle auf, ignorieren aber jegliche Anderungen in den Niederschlagsvariabilititen. Die
mit diesen Daten modellierten Auftauschichten hingen also nur noch von den Temperaturdnderungen
ab, die aber sowohl im Mittelwert, als auch in der Variabilitit zu den Beobachtungsdaten verschieden

sind. Damit ldsst sich zum einen der Einfluss einer Temperaturinderung auf die Auftauschicht leichter
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5. Modellergebnisse unter Verwendung von Daten regionaler Klimamodelle

Temperatur in °C

mittlere Auftauschicht in m
(o]
Il
"

m Messdaten m Modelldaten (Bias) m Modelldaten (Delta) \

Abb. 5.6: Abhingigkeit der Dicke der mittleren Auftauschicht von der mittleren Sommertemperatur (Ju-

ni bis August) in den Klimazeitreihen, aufgeschliisselt nach den Berechnungsansétzen.

Temperatur in °C

mittlere Auftauschicht in m
0]
Il
| |

m Messdaten = Modelldaten (Bias) m Modelldaten (Delta) \

Abb. 5.7: Abhingigkeit der Dicke der mittleren Auftauschicht von der mittleren Herbsttemperatur (Sep-

tember bis November in den Klimazeitreihen, aufgeschliisselt nach den Berechnungsansétzen).
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5.4. Einfluss des Niederschlages auf die Auftauschicht

abschitzen, zum anderen tritt iiber die Differenz zum gekoppelten Ansatz der Einfluss der Niederschlags-

dnderungen deutlicher hervor.

Die Analyse der aus den vorgegebenen synthetischen Klimazeitreihen modellierten Auftauschichten
zeigt fiir etwa die Hilfte der Modelldatensiitze eine nur geringe Anderung von weniger als 1 m im
Vergleich zu den Auftauschichten mit Beriicksichtigung der Modellniederschlige als Eingangsparame-
ter. Fiir einige Zeitreihen tritt jedoch ein extremer Unterschied auf, der beim Datensatz a2bh sogar 6 m
betrigt (Abb. 5.8).

Modelldatensatz
obs a2bc a2dc a2dr a2dh a2br a2bh b2dr b2dh b2br b2bh

10

mittlere maximale Auftauschicht in m
oo

12 1

14

16

m Niederschlag aus Modellprognose M Niederschlag aus Messdaten

Abb. 5.8: Wie Abb. 5.3, zusitzlich sind die mittlere Auftauschichten unter Verwendung der Klimamo-
delldatensitze fiir die Temperatur und der Niederschlagsdaten aus dem Kontrollzeitraum ein-

getragen (magenta).

Im Mittel erhoht sich die Auftauschicht auch bei alleiniger Verwendung der Temperaturwerte der Kli-
mamodelldaten und des Niederschlages aus den Beobachtungsdaten immer noch deutlich um etwa 4 m
zur modellierten Auftauschicht aus den Beobachtungsdaten. Diese Erhohung ist jedoch um 1,3 m gerin-
ger als unter Berilicksichtigung der Niederschlagsdaten aus den Klimamodellen (Tab. 5.3). Die weniger
groBe Erhohung der Auftauschichten ist fiir die Datensitze aus beiden antreibenden Emissionsszenarien
etwa gleich groB. Die Ergebnisse der regionalen Klimamodelle weisen jedoch deutlichere Unterschiede

bei alleiniger Verwendung der Temperaturzeitreihen und Vernachlissigung der Niederschlagsinderun-
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5. Modellergebnisse unter Verwendung von Daten regionaler Klimamodelle

gen auf. Wihrend sich die Auftauschicht damit fiir die CHRM-Daten kaum &ndert, verringert sie sich fiir

die HIRHAM-Daten um fast 2 m.

Noch deutlicher zeigt sich der Einfluss der Niederschlige in den beiden Berechnungsansétzen. Bei Ver-
wendung des Delta-Ansatzes nimmt die mittlere Auftauschicht bei Vernachlissigung der Niederschlags-
dnderungen sogar noch um 0,5 m zu. Die Temperaturerhdhung in den Zeitreihen mit dem Delta-Ansatz
fiihren zu einer Zunahme der mittleren Auftauschicht von 3 auf 8 m, und die Beriicksichtigung der
Niederschlagsdnderungen in diesen Zeitreihen fiihrt wieder zu einer leichten Reduzierung der mittle-
ren Auftauschicht auf 7,5 m. Bei den Simulationen mit dem Bias-Ansatz wird hingegen nur noch eine
mittlere Auftauschicht von 6,3 m erreicht, im Gegensatz zu 9,4 m bei gleichzeitiger Verwendung der
Niederschlagsdaten in diesen Zeitreihen. Wéhrend damit in den Zeitreihen mit Delta-Ansatz die Tempe-
ratur als Ursache fiir die VergroBBerung der Auftauschicht verantwortlich ist, verteilt sich die Erhohung
bei den Modellierungen fiir die Zeitreihen mit Bias-Ansatz fast gleichmiBig auf Temperatur- und Nie-
derschlagsdnderungen. Die verdnderte Verteilung des Niederschlages, dessen Gesamtsumme sich kaum
dndert, besitzt bei den Daten mit Bias-Ansatz fast ebenso grole Auswirkungen auf die Vergroerung der

Auftauschicht wie die Erhohung der Temperatur.

Tab. 5.4: Mittlere Auftauschicht unter Verwendung der Temperaturwerte der Klimasimulationen (2071-
2093) und der Niederschlagswerte aus den Beobachtungen (1981-2003) gemittelt iiber Klima-
modell, Emissionsszenario und Berechnungsansatz; auBerdem sind die jeweiligen Anderungen

zu den Auftautiefen bei Verwendung der Modellniederschlige angegeben.

mittlere Auftauschicht | Anderung zu Tab. 5.2
Klimamodell
CHRM 7,0 m -0,3m
RegCM 6,7 m -1,3m
HIRHAM 7,6 m -1,9m
Emissionsszenario
A2 7,8 m -1,5m
B2 6,1 m -1,1m
Berechnungsansatz
Bias 6,3 m -3,Im
Delta 8,0m +0,5m
Mittelwert 7,1 m -1,3m
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Da die Unterschiede der mittleren Auftauschicht zwischen den jeweiligen Simulationen bei Verwendung
der Niederschlagswerte aus den Beobachtungsdaten nur noch von der Temperatur abhiingen, korreliert
die mittlere Auftauschicht deutlich besser mit der mittleren Jahrestemperatur der Modelldaten (Abb. 5.9).
Die Auftauschichtvergréferung verlduft ndherungsweise linear mit der Jahresmitteltemperatur, die mit
etwa 1,5 m pro Kelvin Temperaturerhhung einhergeht und damit mit den Ergebnissen einer gleichmiBi-
gen Temperaturerhohung (Abb. 5.4) gut tibereinstimmt. Ein Vergleich mit den Temperaturerhohungen im
Sommer liefert sogar eine noch bessere Korrelation (Abb. 5.10), da die Temperatur in dieser Jahreszeit
einen besonders groB3en Einfluss auf die Auftauschicht ausiibt. In beiden Fillen ist kein Unterschied zwi-
schen den Zeitreihen mit Bias-Ansatz und Delta-Ansatz zu erkennen. Diese Berechnungsansitze spielen
damit bei der Temperaturdnderung eine geringe Rolle und sind nur fiir die Niederschlagsinderungen

relevant.

59



5. Modellergebnisse unter Verwendung von Daten regionaler Klimamodelle

Temperatur in °C

mittlere Auftauschicht in m
(o]
Il
n

m Beobachtungsdaten m Modelldaten (Bias) m Modelldaten (Delta) \

Abb. 5.9: Abhingigkeit der mittleren Auftauschicht von der mittleren Jahrestemperatur in den Klima-

zeitreihen, mit Verwendung der Niederschlagsdaten aus den Beobachtungen.

Temperatur in °C

mittlere Auftauschicht in m
0]
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m Beobachtungsdaten = Modelldaten (Bias) m Modelldaten (Delta)\

Abb. 5.10: Abhingigkeit der mittleren Auftauschicht von der mittleren Sommertemperatur in den Kli-

mazeitreihen, mit Verwendung der Niederschlagsdaten aus den Beobachtungen.
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5.4.2. Zusammenhang zwischen Schneebedeckung und Auftauschicht

Da die Simulationen der Klimamodelle recht einheitlich eine Zunahme der Niederschlagssummen im
Winter und Friihjahr sowie eine Abnahme im Sommer und Herbst liefern, miissen die Ursachen fiir die
Unterschiede der Einfliisse des Niederschlages in noch kleineren Zeitrdumen gesucht werden. Bereits
die idealisierten Modellierungen aus Kapitel 4 zeigen einen besonderen Einfluss von Niederschlagsin-
derungen im Oktober, also im Zeitraum der Ausbildung einer Schneedecke. Um zu veranschaulichen,
welch starken Effekt das Vorhandensein einer Schneedecke auf die Bodentemperaturen und damit auf
die Auftauschicht besitzt, wird ein 3-jahriger Ausschnitt aus zwei der 23-jdhrigen Coup-Simulationen
beziiglich des Verlaufes der Schneehdhen und der Obergrenze des Permafrostkrpers untersucht, die aus
den Klimadaten gewonnen wurden (Abb. 5.11). Hierbei besitzt der verwendete Datensatz a2dh im 23-
jahrigen Mittel eine um 1,6 K hohere Jahresmitteltemperatur als der Datensatz a2bc sowie eine um 1,6 m

grofere mittlere Auftauschicht.

Im ersten Sommer des 3-jahrigen betrachteten Zeitraumes liegt die Auftauschicht fiir den Datensatz
a2dh etwa 2 m iiber derjenigen fiir die Daten von a2bc. Im zweiten Sommer erhoht sich in beiden Laufen
die Auftauschicht, fiir die a2dh-Daten jedoch stirker und liegt nun mit 9,5 m etwa 3 m iiber dem Wert der
a2bc-Daten. Im darauffolgenden Winter fillt von Ende Dezember bis Anfang Januar im a2dh-Lauf die
Schneedecke fiir 4 Wochen auf unter 10 cm, fiir 2 Wochen verschwindet sie sogar vollig (Schneehthe
im Modell < 1 cm). Die in diesem Zeitraum stattfindende Auskiihlung des Bodens durch die fehlende
Isolationswirkung des Schnees zeigt sich deutlich in den Bodentemperaturen in 2 m Tiefe (Abb. 5.12).
Hier sinkt die Temperatur in dem a2dh-Lauf innerhalb einer Woche von -0,2°C auf -3°C ab, wihrend sie
in dem a2bc-Lauf, wie schon im vorhergehenden Winter in beiden Laufen, nicht unter -0,3°C absinkt.
Die nur leicht positiven Bodentemperaturen fallen anschlieend in allen Bodentiefen des a2bh-Laufes
unter den Gefrierpunkt, wodurch der Boden vollstindig gefroren ist und die Auftauschicht verschwin-
det. Diese starke Abkiihlung des Bodens macht sich noch bis zum néchsten Sommer durch niedrigere
Bodentemperaturen im Vergleich zum Vorjahr bemerkbar. Hinzu kommt, dass der Ausaperungszeitpunkt
im 3. Sommer des Betrachtungszeitraumes im a2dh-Lauf etwa 20 Tage spiter liegt, als im a2bc-Lauf.
In diesem Sommer erreicht die Auftauschicht im a2dh-Lauf nur 6 m und liegt damit mehr als 3 m ho-
her als im Vorjahr und auch etwa 2,5 m hoher als im a2bc-Lauf. Die Mitteltemperatur der Monate Mai
bis September dieses Jahres liegt in den a2bc-Daten aber mit 3,9°C nur um 0,2 K hoher als in den
a2dh-Daten. Damit sind im 3. Jahr dieses Zeitraumes nicht die Temperaturen, sondern die Zeiten der
Schneebedeckung fiir die groBe Abweichung der Auftauschicht der beiden Lédufe untereinander sowie
der Abweichung im Vergleich zum Vorjahr verantwortlich. Das Fehlen einer Schneedecke im Herbst
oder Winter bei Lufttemperaturen unter dem Gefrierpunkt hat damit einen sehr groen Einfluss auf die

Auftauschicht im folgenden Sommer.
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Abb. 5.11: Verlauf von Schneehdhe und Auftauschicht aus zwei Datensitzen der Klimamodelle fiir einen

Zeitraum von 3 Jahren.

Temperatur in °C

Zeit

— Datensatz a2dh — Datensatz a2bc

Abb. 5.12: Verlauf der Bodentemperatur in 2 m Tiefe aus zwei Datensétzen der Klimamodelle fiir den

gleichen Zeitraum wie in Abb. 5.11.
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5.4. Einfluss des Niederschlages auf die Auftauschicht

5.4.3. Analyse des Einflusses kalter schneearmer Tage im Herbst auf die Auftauschicht

Der Einfluss der Schneedecke auf die Auftauschicht zeigt sich im Vergleich der Ergebnisse der Coup-
Modellierung aus den Datensétzen a2bh und a2bc sehr deutlich. Diese Daten wurden mit dem gleichen
Emissionsszenario angetrieben und es liegt der gleiche Berechnungsansatz (Bias) zugrunde. Sie unter-
scheiden sich nur in der Verwendung des regionalen Klimamodells (HIRHAM bzw. CHRM). Die mitt-
lere Auftauschicht unterscheidet sich in den Modellierungen fiir die beiden Datensitze um etwa 7 m
und stellt damit die grofite Differenz innerhalb aller Modellergebnisse der A 2-Szenarien und aller Bias-
Berechnungsansitze dar. Die mittlere Jahrestemperatur liegt in den a2bh-Daten nur um 0,6 K hoher als
in den a2bc-Daten. Auch die Niederschlagsdnderungen sind in den beiden Datensétzen sehr dhnlich, mit

einer etwas stiarkeren Zunahme im Winter in den a2bc-Daten.

In der Analyse des Herbstes und Frithwinters (September bis Dezember) finden sich in den Daten der
a2bc-Liufe deutlich mehr kalte Tage mit einer geringen Schneedecke als in den a2bh-Laufen. Als Kri-
terium fiir einen kalten schneearmen Tag wird dabei eine Tagesmitteltemperatur von weniger als -5°C
und eine Schneehohe von weniger als 3 cm herangezogen. Wihrend in den a2bh-Daten in den betrach-
teten Zeitraum im Mittel nur 1,2 kalte schneearme Tage pro Jahr auftreten, sind es in den a2bc-Daten
mit 3,5 Tagen fast drei Mal so viele (Abb. 5.13). Auffallend ist, dass nach einem Herbst mit einer hohen
Anzahl solcher Tage fast immer die Auftauschicht zuriickgeht und in einer lingeren Phase ohne solche
Tage die Auftauschicht tendenziell zunimmt. So werden alle Jahre in den a2bh-Léiufen in denen kalte
schneearme Tage aufgetreten sind von einem Jahr mit einer Abnahme oder zumindest einem Gleich-
bleiben der Auftauschicht gefolgt. Den beiden Jahren mit mehr als 5 kalten schneearmen Tagen (2082
und 2090) folgt jeweils ein Jahr, in denen die Auftauschicht sogar um mehr als 4 m zuriickgeht. In den
a2bc-Daten liegt die mittlere Auftauschicht mit 6,8 m nicht nur deutlich hoher, sondern weist auch eine
deutlich geringere Variabilitit auf. Erkennbar ist aber auch hier, dass die Jahre mit der gro3ten Zunahme
der Auftauschicht (2074 und 2092) auf Jahre ohne kalte schneearme Tage folgen, wéihrend in Jahren mit
den grofiten Abnahmen der Auftauschicht (2076 und 2079) Jahre mit relativ vielen kalten schneearmen

Tagen vorangegangen sind.

Auch wenn die Auftauschicht tiberwiegend von der Lufttemperatur abhéngt, kann im Datensatz a2bc
dennoch eine Korrelation der Anderung der Auftauschicht (zum jeweiligen Vorjahr) und der Anzahl der
kalten schneearmen Tage beobachtet werden (Abb. 5.14). In den beiden Jahren, in denen die Auftau-
schicht um mehr als 1 m zuriickgegangen ist, gab es im Vorjahr mindestens 8 kalte schneearme Tage,
wihrend in allen Jahren, in denen die Auftauschicht um mehr als 1 m zugenommen hat, im Vorjahr hochs-
tens einen derartigen Tag zu finden ist. Damit stellt das Vorhandensein einer Schneedecke im Herbst eine
wichtige Einflussgrofie auf den Permafrost dar, die von der Niederschlagsverteilung wihrend der ersten

Frostperioden im Herbst gesteuert wird.
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5. Modellergebnisse unter Verwendung von Daten regionaler Klimamodelle
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2071 2073 2075 2077 2079 2081 2083 2085 2087 2089 2091 2093
0 Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il Il 30

g 10 l 20
£ =
5 .
e [}
;—‘5157 —153
3 S
= C
2 <
< 20 | - 10

25 ‘ | I L5
30| H i I I I L,

[@Modell-Lauf a2oh B Modell-Lauf a2bc]|

Abb. 5.13: Zeitliche Entwicklung der jdhrlichen Auftauschicht (Linie) und der schneearmen kalten Tage
im Herbst und Frithwinter (September bis Dezember) mit einer Tagesmitteltemperatur von

< -5°C und einer Schneehohe von < 3 cm (Balken).

|l o 0000

. y =-0.14x + 0.70
R?=0.29

Anderung der Auftauschicht in m

Tage

¢ a2bc-Daten — Ausgleichsgerade

Abb. 5.14: Zusammenhang der Anderung der Auftauschicht und der schneearmen kalten Tage im Herbst
des Vorjahres mit einer Tagesmitteltemperatur von < -5°C und einer Schneehthe von < 3 cm.
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5.4. Einfluss des Niederschlages auf die Auftauschicht

5.4.4. Einfluss der Schneebedeckung auf die Bodentemperatur

Zur Veranschaulichung der Auswirkung einer Schneebedeckung auf die Bodenoberflaichentemperatur
sowie der Bodentemperatur in 2 m Tiefe werden aus beiden betrachteten Liufen jeweils zwei Jahre im
Zeitraum Oktober bis Dezember nidher untersucht. In den Modellergebnissen fiir den Klimadatensatz
a2bh finden sich fiir den November 2090 mit 12 Tagen die hochste Anzahl von kalten schneearmen Ta-

gen. Im darauffolgenden Jahr verringert sich die Auftauschicht um 4,4 m.

Wihrend einer ersten Frostperiode Ende Oktober / Anfang November liegt mit bis zu 30 cm Schnee
eine ausreichende Isolation vor (Abb. 5.15). Die Bodenoberflichentemperatur féllt in dieser Zeit nicht
unter den Gefrierpunkt. In einer Bodentiefe von 2 m sinkt die Temperatur nur leicht von 3,5°C auf 2,5°C
ab. Nach Ende der Frostperiode taut der Schnee wihrend positiver Temperaturen und Niederschlag in
Form von Regen wieder vollstidndig ab. AnschlieBend bleibt es fiir vier Wochen weitgehend trocken. In
dieser Zeit fillt die mittlere Lufttemperatur mit bis zu -10°C erneut weit unter den Gefrierpunkt. Die
mittlere Bodenoberflichentemperatur folgt in etwa der Lufttemperatur. In 2 m Bodentiefe sinkt die Tem-
peratur auf etwa -2°C ab.

Im Modellergebnis fiir das Jahr 2080 hingegen liegt nach dem Einsetzen der Frostperiode Ende Oktober
durchweg Schnee von mindestens 20 cm Hohe (Abb. 5.16). Wihrend die Bodenoberflichentemperatur
damit am Gefrierpunkt verharrt, liegt die Bodentemperatur in 2 m Tiefe noch bis iiber den Jahreswechsel
im positiven Bereich. Die Auftauschicht vergroBert sich im folgenden Jahr um 4,5 m, der gro3ten Erho-

hung wihrend der 23-jahrigen Modellperiode.

Auch in den Modellierungen fiir den Klimadatensatz a2bc finden sich solche Beispiele. Von 2078 bis
2079 nimmt die Auftauschicht um 4 m ab, der grofiten Abnahme innerhalb eines Jahres. Im Novem-
ber 2078 liegt an 13 Tagen die Mitteltemperatur in 2 m Hohe unter -5°C, bei gleichzeitigem fast vollig
schneefreiem Boden (Abb. 5.17). Erst nach dem Auftreten einer Schneedecke von ab Ende November
wird der Abwirtstrend in der Bodentemperatur gestoppt, bleibt aber im negativen Bereich.

Im Jahr 2073 hingegen liegt bei den ersten Tagen mit einer Lufttemperatur von weniger als -5°C bereits
mehr als 20 cm Schnee (Abb. 5.18). Lediglich Anfang Oktober sinkt die Bodenoberflichentemperatur
wihrend einiger kalter Tage mit nur geringer Schneedecke auf Werte von bis zu -4°C ab. In 2 m Boden-
tiefe fillt anschlieBend die Temperatur von +2°C auf 0°C ab, bei der sie dann aber bis zum Jahreswechsel

unverindert verharrt.
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Abb. 5.15: Verlauf der 2 m - Lufttemperatur, Bodenoberflichentemperatur, 2 m - Bodentemperatur und

der Schneehohe von Oktober bis Dezember 2090 aus dem Datensatz a2bh.
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Abb. 5.16: Verlauf der 2 m - Lufttemperatur, Bodenoberflichentemperatur, 2 m - Bodentemperatur und

der Schneehohe von Oktober bis Dezember 2080 aus dem Datensatz a2bh.
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Abb. 5.17: Verlauf der 2 m - Lufttemperatur, Bodenoberflichentemperatur, 2 m - Bodentemperatur und

der Schneehhe von Oktober bis Dezember 2078 aus dem Datensatz a2bc.
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Abb. 5.18: Verlauf der 2 m - Lufttemperatur, Bodenoberflachentemperatur, 2 m - Bodentemperatur und

der Schneehohe von Oktober bis Dezember 2073 aus dem Datensatz a2bc.
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5. Modellergebnisse unter Verwendung von Daten regionaler Klimamodelle

Die Analysen einiger besonderer Jahre mit vielen bzw. wenigen kalten und schneearmen Tagen zeigt,
dass besonders im Herbst die Verteilung des Niederschlages auf die Zeiten positiver oder negativer Tem-
peraturen entscheidend fiir die Bodentemperaturen ist. Durch die wirmeren Temperaturen in den Daten-
sitzen der Klimalidufe verschiebt sich der Ubergang der Niederschlige von Regen auf Schnee um vier
Wochen auf Mitte bis Ende Oktober. Vergleicht man die mittleren Niederschlagssummen fiir den Monat
Oktober in den Datensétzen a2bc und a2bh mit den entsprechenden Werten des Beobachtungszeitraumes
(obs), so stellt man fest, dass diese sich kaum unterscheiden (Tab. 5.5). Bei der Aufteilung der Nieder-
schlidge auf Regen oder Schnee unterscheiden sich die Datensitze aber deutlich. Bei den a2bh-Daten fillt
etwas mehr Regen als Schnee, was durch die Monatsmitteltemperatur von +1,2°C durchaus plausibel ist.
In den Daten fiir den Klimalauf a2bc fillt trotz einer Monatsmitteltemperatur von 0,0°C etwa doppelt
so viel Niederschlag an Tagen mit einer Mitteltemperatur von mehr als 0 Grad und damit vermutlich
iiberwiegend als Regen. Hier zeigt sich deutlich, dass im CHRM der Niederschlag eher an Tagen mit
wirmeren Temperaturen fillt als im HIRHAM und damit eine Tendenz zu kalten schneearmen Tagen

besteht. Daraus ergibt sich eine weniger stark erhdhte mittlere Auftauschicht fiir die Daten des CHRM.

Tab. 5.5: Vergleich der Temperatur- und Niederschlagsverhiltnisse in den Beobachtungsdaten (obs) so-

wie den Klimadaten der Datensitze a2bc und a2bc fiir den Monat Oktober.

Datensatz obs a2bc a2bh

Monatsmitteltemperatur -3,3°C | 0,0°C | +1,2°C

Monatsniederschlagssumme | 72 mm | 75 mm | 74 mm

- bei Temperaturen > 0°C 2mm | 50 mm | 40 mm

- bei Temperaturen < 0°C | 70 mm | 24 mm | 34 mm

Es zeigt sich, dass die Analyse der Temperatur- und Niederschlagsverhiltnisse allein nicht ausreicht, um
die Anderungen in der Auftauschicht zu quantifizieren. Besonders im Herbst ist zu unterscheiden, wie
sich die Anderungen in der Niederschlagsverteilung auf die Zeit mit positiven oder negativen Tempera-
turen verteilen und die Niederschldge somit als Regen oder als Schnee fallen. Ursachen hierfiir konnen
Anderungen in den Anstromungen der Gebirge sein, die mit den synoptischen Wetterklassen verbunden
sind. Scherrer et al. (2004) fand einen Zusammenhang zwischen der Nordatlantischen Oszillation (NAO)
und der Schneebedeckung in den Schweizer Alpen. Damit besitzen auch Anderungen in den groBriumi-

gen Zirkulationsmustern einen wesentlichen Einfluss auf den Permafrost im Hochgebirge.
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6. Entwicklung der Auftauschicht aus den Daten der
Konsortiallaufe des CLM

In diesem abschlieenden Kapitel wird fiir die Region des Schilthornes eine Abschitzung fiir die zukiinf-
tig Entwicklung des Permafrostes getroffen. Als Datengrundlage dienen hierfiir die Ergebnisse der so
genannten Konsortialliufe des regionalen Klimamodells CLM (CLM-CR) (Keuler und Lautenschlager,
2006; Hollweg et al., 2008). Das CLM basiert auf dem nichthydrostatischen Lokal-Modell des Deut-
schen Wetterdienstes mit einer horizontalen Auflésung von 0,165° (= 18 km) (Will et al., 2008). Es
umfasst 257 x 271 Gitterpunkte und erstreckt sich iiber 32 vertikale Schichten, davon 11 unter 2000 m
(Jacob et al., 2007). Das Modell wird mit den Daten des globalen Klimamodells ECHAMS angetrie-
ben (Roeckner et al., 2006). Diese Konsortialldufe sind in ihrer Auflésung zwar besser in der Lage, die
orographischen Gegebenheiten aufzultsen, als die Klimasimulationen der vorhergehenden Generation
regionaler Klimamodelle (Jacob et al., 2007), die Auflésung ist jedoch immer noch zu grob, um wichti-
ge atmosphérische Prozesse wie Konvektion oder Berg- und Talwinde genau zu behandeln, welche die

regionale Verteilung von Niederschlag beeinflussen (Feldmann et al., 2008).

In dieser Arbeit werden die Modellergebnisse der Konsortialldufe fiir acht Gitterpunkte in unmittelba-
rer Néhe des Schilthornes und fiir jeweils drei 30-jdhrige Zeitriume verwendet (1971-2000, 2011-2040
und 2071-2100). Den Daten des Zeitraumes 2011-2040 liegt das Emissionsszenario A1B zugrunde. Fiir
den Zeitraum 2071-2100 liegen zwei Datensitze vor, wobei den einen ebenfalls das Emissionsszenario
A1B zugrunde liegt und den anderen das Emissionsszenario B1. Die Daten fiir den Zeitraum 1971-2000
sind keine Messwerte, sondern Daten des Referenzlaufes des Klimamodells. Die ModellhShen der acht
Gitterpunkte variieren dabei recht deutlich zwischen 1800 m und knapp 2900 m (Tab. 6.1). Wihrend
die Jahresmitteltemperaturen mit der Hohe annihernd linear abnehmen (Abb. 6.1), unterscheiden sich
die mittleren jdhrlichen Niederschlagssummen in fast gleicher Hohe sehr deutlich (Tab. 6.1) und reichen
von weniger als 600 mm bei Gitterpunkt A bis tiber 3000 mm bei Gitterpunkt E. Die meteorologischen
Station und die Bohrldcher am Schilthorn liegen in dhnlicher Hohe wie Gitterpunkt A, dennoch ist dieser
Gitterpunkt aufgrund seiner deutlich niedrigeren Niederschlagsmenge nicht fiir das Schilthorn reprisen-

tativ.
Die Jahresmitteltemperaturen in den Modellergebnissen fiir die Zukunftszeitreihen erhohen sich deut-

lich im Vergleich zur Referenzperiode (1971-2000) (Abb. 6.1). Die Mitteltemperatur aus den Daten aller
Gitterpunkte erhoht sich im Zeitraum 2011-2040 fiir das A1B-Szenario um 0,9 K. Fiir die Periode 2071-
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2100 ergibt sich eine Erhohung der Mitteltemperatur um 2,8 K fiir das B1-Szenario und eine Erhohung
um 4,3 K fiir das A1B-Szenario. Diese Erwidrmungen sind dabei fiir alle Hohen dhnlich grof3. Die Nie-
derschlagssummen hingegen nehmen nur geringfiigig ab. In keinem Zeitraum betriigt die Anderung mehr

als 10%.

Tab. 6.1: Auflistung der Gitterpunkte mit geographischen Angaben sowie der Jahresmitteltemperatur

und der mittleren jahrlichen Niederschlagssumme aus dem Referenzlauf (1971-2000).

Gitterpunkt geogr. Breite | geogr. Linge | Hohe | Temperatur | Niederschlag
A 46,1°N 7,8°E 2861 m -5,1°C 580 mm
B 46,1°N 8,1°E 2233 m -2,5°C 1180 mm
C 46,2°N 7,8°E 1974 m -1,2°C 1110 mm
D 46,2°N 8,0°E 2056 m -1,8°C 940 mm
E 46,4°N 7,8°E 2127 m -2,2°C 3040 mm
F 46,4°N 8,0°E 2398 m -3,4°C 2370 mm
G 46,6°N 7,7°E 1803 m +0,3°C 2020 mm
H 46,6°N 8,0°E 2184 m -2,3°C 1850 mm

zum Vergleich:
Schilthorn 46.6°N 7.8°E 2910 m -4,3°C* 2700 mm*

* aus: Vonder Miihll et al. (2007).

Die Temperatur- und Niederschlagsdaten der acht Gitterpunkte werden fiir alle Zeitrdume als Eingabe-
parameter fiir das Coup-Modell verwendet und die jdhrlichen Auftauschichten modelliert. Die mittleren
Auftauschichten (ohne den drei Jahren der Einschwingzeit) zeigen eine Abhingigkeit von der mittleren
jahrlichen Niederschlagssumme und den Sommer- und Jahresmitteltemperaturen (Tab. 6.2). Die Gitter-
punkte E und H besitzen fast gleiche Mitteltemperaturen. Die erheblich hoheren Niederschlagsmengen
von mehr als 3000 mm im Gitterpunkt E bewirken im Referenzlauf eine mittlere Auftauschicht von nur
4,5 m, im Gegensatz zu 6,7 m bei Gitterpunkt H mit 1850 mm. Grund hierfiir sind die deutlich htheren
Schneefille, welche die schneefrei Zeit verkiirzen. Fiir die beiden Gitterpunkte unter 2000 m bildet sich
kein Permafrost aus, bereits vorhandener Permafrost beginnt aufzutauen. Die Temperaturen liegen hier

hoher als -1,5°C im Jahresmittel bzw. hoher als 6,5°C im Sommer.
Auch fiir die Periode 2011-2040 ist der deutliche Einfluss der Niederschldge sichtbar. Am Gitterpunkt E

mit noch immer fast 3000 mm Jahresniederschlag ist die mittlere Auftauschicht fiir diesem Zeitraum mit

6,7 m mehr als 2 m méchtiger als im Referenzjahr. Fiir die Daten des Gitterpunktes H mit fast gleicher
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Abb. 6.1: Jahresmitteltemperaturen und mittlere Hohe der acht Gitterpunkte in der Nédhe des Schilthor-
nes fiir den Kontrolllauf (C 20) und drei Klimaldufe.

Temperatur liefert das Modell bereits teilweisen inaktiven Permafrost. Dies bedeutet, dass sich zeitweise
eine Talik ausbildet, also in manchen Wintern eine ungefrorene Schicht zwischen dem Permafrostspiegel
und der oberflichennahen gefrorenen Schicht bleibt. Die mittlere Auftauschicht erreicht hier eine Tiefe

von 11 m.

In der Periode 2071-2100 liefert das Coup-Modell fiir die A1B-Daten keinen Permafrost mehr, wenn von
einem permafrostfreien Boden als Startprofil ausgegangen wird. Ein 100 m méchtiger Permafrostboden,
wie er am Schilthorn auftritt, wiirde bis in eine Tiefe von mindestens 20 m auftauen. Der Permafrost
wire damit vollstandig inaktiv. Fiir die heutigen Permafrostgebiete bedeutet dies, dass bis in einer Hohe
von 3000 m vorhandener Permafrost inaktiv werden wiirde. Fiir die Daten des B1-Szenarios ist fiir die
Gitterpunkte mit einer Hohe von weniger als 2500 m ebenfalls kein aktiver Permafrost mehr vorhanden,
lediglich der Gitterpunkt A mit einer Hohenangabe von knapp 2900 m weist noch teilweisen aktiven
Permafrost auf, bei dem der Boden bis zum Permafrostkorper zeitweise gefroren ist. Die Auftauschicht

liegt im Mittel bei 8,7 m.

Die Analyse der zugehorigen Sommertemperaturen liefert den Zusammenhang, dass ab einer mittle-

ren Sommertemperatur von etwa 6°C der Permafrost teilweise inaktiv wird. Ab einer Sommertemperatur
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von etwa 7°C bildet sich kein Permafrost, oder es kommt bei vorhandenem Permafrost zu Permafrostde-
gradation. Die niederschlagsreichen Stationen ddmpfen fiir die Periode 2011-2040 die durch die hoheren
Temperaturen verursachte Vergroerung der Auftauschicht. Die Niederschlidge fallen hier noch ausrei-
chend als Schnee, welcher den Boden im Friihjahr vor der Erwédrmung isoliert. Doch fiir die Periode
2071-2100 fallt an allen Gitterpunkten der Niederschlag vermehrt als Regen, sodass in diesem Zeitraum
der Schnee deutlich frither schmilzt und die schneefreie Zeit entsprechend verlidngert wird. In diesem
Zeitraum berechnet das Coup-Modell fiir die Gegend um das Schilthorn je nach Emissionsszenario eine

Permafrostdegradation bis in eine Hohe von etwa 2500 m bis 3000 m.

Fiir das Schilthorn bedeutet dies, dass bis 2040 mit einer Vertiefung der Auftauschicht um etwa 2 m
von derzeit 4 m auf 6 m zu rechnen ist. Bis zum Ende des Jahrhunderts wird nach diesen Modellierungen
der Boden im Sommer bis in eine Tiefe von mindestens 20 m eisfrei und der darunter liegende Permafrost

am Schilthorn inaktiv.
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Tab. 6.2: Auflistung der Jahresmitteltemperaturen (JT), der mittleren Sommertemperaturen (Juni bis Au-

gust) (ST), der mittleren jihrlichen Niederschlagssummen (Nds) und der modellierten Dicken

der Auftauschicht (AS) der acht verfiigbaren Gitterpunkte; bei den Tiefenangaben in Klam-

mern ist der Permafrost teilweise inaktiv, bei fehlenden Werten ist entweder kein Permafrost

vorhanden, oder er ist vollstindig inaktiv.

1971-2000 (C20)

Gitterpunkt A B C D E F G H
JT -5,1°C -2,5°C -1,2°C -1,8°C -2,2°C -3,4°C +0,3°C -2,3°C
ST 3,3°C 6,2°C 6,9°C 6,3°C 4,2°C 3,2°C 7,9°C 5,0°C
Nds 580mm | 1180 mm | 1110 mm | 940 mm | 3040 mm | 2370 mm | 2020 mm | 1850 mm
AS 4,2 m 6,8 m - (13 m) 4,5m 4,0 m - 6,7m
2011-2040 (A1B)
Gitterpunkt A B C D E F G H
JT -4,1°C -1,6°C -0,3°C -1,0°C -1,4°C -2,5°C +1,2°C -1,5°C
ST 4,5°C 7,3°C 8,0°C 7,3°C 5,3°C 4,4°C 9,0°C 6,2°C
Nds 570 mm | 1100 mm | 1120 mm | 930 mm | 2980 mm | 2280 mm | 1980 mm | 1810 mm
AS 5,8 m (9,3 m) - - 6,7 m 55m - (11 m)
2071-2100 (B1)
Gitterpunkt A B C D E F G H
JT -2,0°C +0,4°C +1,6°C | +0,9°C +0,4°C -0,7°C +3,1°C +0,4°C
ST 7,2°C 9,8°C 10,4°C 9,8°C 8,3°C 7,3°C 11,3°C 8,7°C
Nds 570 mm | 1150 mm | 1150 mm | 990 mm | 2830 mm | 2240 mm | 1910 mm | 1750 mm
AS (8,7m) - - - - - - -
2071-2100 (A1B)
Gitterpunkt A B C D E F G H
JT -0,3°C +2,0°C +3,1°C | +24°C +1,8°C +0,7°C +4,5°C +1,8°C
ST 8,9°C 11,5°C 12,0°C 11,4°C 10,2°C 9,0°C 12,8°C 10,3°C
Nds 560 mm | 1090 mm | 1140 mm | 970 mm | 2780 mm | 2170 mm | 1870 mm | 1730 mm
AS - - - - - - - -
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6. Entwicklung der Auftauschicht aus den Daten der Konsortialldufe des CLM
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7. Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Das Coup-Modell, ein gekoppeltes Boden-Atmosphiren-Modell, wurde auf die Bodentemperaturen im
Gipfelbereich des Schilthornes, einem Permafrostgebiet im Berner Oberland, angepasst. Fiir drei exem-
plarisch ausgewihlte Tiefen (2 m, 5 m und 10 m) ergab sich bei der Modellierung eine gute Ubereinstim-
mung mit den gemessenen Daten von 1999 bis 2007 aus den vorhandenen Bohrlochern. Das Rekordjahr
2003 mit seinen auBergewohnlich hohen Temperaturen konnte das Modell gut wiedergeben. Die fiir die
Modellierung notwendigen Eingangsdaten fiir den Niederschlag wurden aus den Messdaten der Schnee-
hohe gewonnen. Da die Isolationswirkung des Schnees sowohl die Erwirmung des Bodens als auch
dessen Abkiihlung sehr stark vermindert, kam den Zeiten fiir den Beginn und das Ende einer geschlos-

senen Schneedecke besondere Bedeutung zu.

Mit den Mittelwerten der Temperatur und des Niederschlages lassen sich mithilfe des Modells deren Ein-
fliisse auf die Auftauschicht bestimmen. Die Modellergebnisse zeigen den Einfluss besonders der Som-
mertemperaturen auf die Auftauschicht. Im August, dem Monat mit dem grofiten Temperatureinfluss,
bewirkt eine Anderung der Mitteltemperatur um 1 K eine entsprechende Anderung der Auftauschicht im
gleichen Jahr um etwa 30 cm. Die Niederschldge beeinflussen die Auftauschicht weniger als die Tempe-
raturen. Wihrend Regen im Sommer kaum Einfluss zeigt, wirkt sich Schnee tiber dessen Gesamthohe zu
Beginn des Sommers auf die Dauer der Schneeschmelze und damit auf die Dauer der fiir die Ausbildung
der Auftauschicht notwendigen schneefreien Zeit aus. Die kombinierte Wirkung von Temperatur- und
Niederschlagsanomalien hat besonders in den Monaten einen verstirkten Einfluss auf die Auftauschicht,
in denen gewohnlich die Einschnei- und Ausaperungszeitpunkte liegen. Die aulergewohnlich michtige
Auftauschicht am Schilthorn im Jahr 2003 konnte mit dem Modell recht gut simuliert werden. Fiir die
VergrofBerung der Auftauschicht in diesem Jahr waren hauptséichlich die sehr hohen Temperaturen von

Mai bis August verantwortlich.

Die Ergebnisse von regionalen Klimamodellen zeigen mogliche Szenarien eines zukiinftigen Klimas
auf. Das Coup-Modell berechnet fiir diese Szenarien vor allem eine markante Zunahme der mittleren
Auftauschicht, bis hin zu Permafrostdegradation. Zur Erh6hung der Bodentemperaturen und zur Vergro-
Berung der Auftauschicht tragen vor allem die hoheren Sommertemperaturen bei. Insbesondere kommen
dem Zeitpunkt und der Menge der ersten Schneefille ebenfalls eine sehr groe Bedeutung fiir die Auf-
tauschicht zu. Es besteht ein signifikanter Zusammenhang zwischen der Tiefe der Auftauschicht und

der Anzahl von kalten Tagen mit weniger als -5°C Lufttemperatur und weniger als 3 cm Schneedecke
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7. Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

im vorangegangenen Herbst. Durch die fehlende Isolationswirkung des Schnees kommt es bei strengen
Frosten zu einer schnellen Auskiihlung des Untergrundes. Auch der Anteil von Regen oder Schnee am

herbstlichen Niederschlag spielt eine bedeutsame Rolle.

Modellierungen mit den Ergebnissen der Konsortialldaufe des CLM fiir acht Gitterpunkte um das Schilt-
horn lassen bis zum Jahr 2040 eine Vertiefung der Auftauschicht um etwa 2 m von derzeit 4 m auf 6 m
erwarten. Bis zum Ende des Jahrhunderts konnte der Boden im Sommer bis in eine Tiefe von mindestens

20 m eisfrei und der Permafrost am Schilthorn inaktiv sein.

Da die regionalen Klimamodelle die Niederschlagsverhéltnisse bislang nur unbefriedigend wiederge-
ben, ist eine Abschidtzung der Entwicklung des Permafrostes in den hochalpinen Regionen nur iiber die
Temperaturverhdltnisse im Sommer moglich. Die dabei auftretenden Unsicherheiten machen eine zuver-
lassige Prognose aber sehr schwierig. Da der Permafrost nicht nur von Temperatur und Niederschlag,
sondern auch von der Zusammensetzung des Bodens abhiingt, ist eine Anwendung des Coup-Modells
mit den in dieser Arbeit verwendeten Parametern auf andere Standorte nicht ohne weiteres mdoglich.
Erst durch die Anpassung des Coup-Modells auf weitere Standorte in den hochalpinen Regionen kon-
nen bessere Aussagen zur Abhéngigkeit der Auftauschicht von atmosphirischen Einflussgrof8en gemacht
werden. Damit erreicht man im Hinblick auf klimatische Anderungen auch genauere Prognosen fiir ei-
ne zukiinftige Entwicklung des Gebirgspermafrostes. Die Degradation von Permafrost ist zwar ein sehr
langsamer und langfristiger Prozess, umso schwerwiegender konnen hingegen mogliche Folgen wie Mu-
rengédnge oder Hangrutschungen sein. Je frither und genauer der Einfluss von atmosphirischen Parame-
tern auf den Gebirgspermafrost verstanden wird, desto besser lassen sich geeignete Vorsorgemalinahmen

ergreifen.
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A. Anhang

A.1. Schaltereinstellungen des Coup-Modelles, die nicht der Default-Einstellung

entsprechen (Bezeichnungen entsprechen denen im Modellcode)

Module Options Value Default

Drainage and deep LBoundUnSaturated UnitGradFlow ConstantPsi

percolation

Meteorological Data CloudInput Generated by parameters Read from PG-file(first position)
HumRellnput Read from PG-file(first position) Generated by parameters

PrecInput Read from PG-file(first position) Generated by parameters

RadGlobInput Estimated Read from PG-file(first position)
TempAirlnput Read from PG-file(first position) Generated by parameters

VapourAirlnput

As relative humidity

Read from PG-file(first position)

WSpeedInput Generated by parameters Read from PG-file(first position)

Model Structure Evaporation Radiation input style off

SnowPack on off

WaterEq on off
Radiation properties | SlopeCorrMeasuredGlobal Yes No
SnowPack SnowSurfTemperature f(E-balance Solution) Air Temperature
Soil Hydraulic Scaling retention Yes No
Soil heat flows Analytical Solution On Off

Initial Heat Conditions

Temp(z)-Table

Uniform temperature

Lower Boundary

Constant heat flow

Temperature cycle

PrecTemperature Different air temperature Equal surface temperature
Soil water flows ConvectiveGasFlow On Off
Crack Bypass Flow No Bypass
Initial water conditions Water Contents(z) Uniform Pressure Head
TransitTime Estimation On Off
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A.2. Parametereinstellungen des Coup-Modelles, die nicht dem Default-Wert
entsprechen (Bezeichnungen entsprechen denen im Modellcode)

Die angegebenen Werte fiir die Maxima (Max) und Minima (Min) der einzelenen Parameter geben die

Grenzen der im Modell einstellbaren Werte (Value) an.

78

Module Name ‘ Value ‘ Default ‘ Min ‘ Max Unit
Meteorological Data AltMetStation 2900 0 0 10.000 m
AltSimPosition 2900 0 0 10.000 m
Slope N-S -0.67 0 -1 1 -
WindspeedMean 2 2 0,1 30 m/s
Radiation properties AlbSnowMin 60 40 20 60 -
AlbedoDry 18 30 10 80 %o
AlbedoWet 18 15 5 25 %
Latitude 46,6 58,5 -80 80 -
Salt Tracer Dist From Road 1.000 20 1.000 m
SnowPack AgeUpdatePrec 10 5 20 kg/m2day
MeltCoefAirTemp 6 2 10 kg/m2day
MeltCoefGlobRad | 0,00000045 0 0,000003 kg/J
Soil Hydaulic Saturation Diff -0,9 0 -1 5 -
Soil Thermal CFrozenMaxDamp 0,8 0,9 0 1 -
SandFrozenCl 0,003158 0,00158 | 0,0001 100 -
SandFrozenC3 0,005 0,00375 0,001 100 -
SandFrozenC4 0,7118 09118 0,01 100 -
SandUnFrozenCl1 0,3 0,1 0,01 100 -
SandUnFrozenC2 0,0248 0,058 0,01 100 -




B. Literaturverzeichnis

Beniston, M., F. Keller, B. Koffi und S. Goyette (2003). Estimates of snow accumulation and
volume in the Swiss Alps under changing climate conditions.  Theor. Appl. Climatol. 76.

doi:10.1007/s00704-003-0016-5.

Beniston, M., D. B. Stephenson, O. B. Christensen, C. A. T. Ferro, C. Frei, S. Goyette, K. Halsnaes,
T. Holt, K. Jylhd, B. Koffi, J. Palutikof, R. Scholl, T. Semmler und K. Woth (2007). Future extreme
events in European climate: an exploration of regional climate model projections. Clim. Change 81.

doi:10.1007/s10584-006-9226-z.

Burgess, M. M., S. L. Smith, J. Brown, V. Romanovsky und K. Hinkel (2000). Global Terrestrial Net-
work for Permafrost (GTN-P): permafrost monitoring contributing to global climate observations.
Geological Survey of Canada, Current Research 2000-E14 .

Christensen, J. H., T. R. Carter und F. Giorgi (2002). PRUDENCE employs new methods to assess
European climate change. Eos Trans. AGU 83(13), S. 147 ff. doi:10.1029/2002E0000094.

Christensen, J. H., O. B. Christensen, P. Lopez, E. V. Meijgaard und M. Botzed (1996). The HIRHAM4
Regional Atmospheric Climate Model. Sci. Rep. 96-4, S. 51 ff. Dan. Met. Inst., Kopenhagen.

Eckersten, H., P.-E. Jansson und H. Johnsson (1998). SOILN model, Users Manual, Version 9.2. Commu-

nications 98:6, Department of Soil Sciences, Swedish University of Agricultural Sciences, Uppsala.

Feldmann, H., B. Friih, G. Schédler, H.-J. Panitz, D. Jacob und P. Lorenz (2008). Evaluation of the pre-
cipitation for South-western Germany from high resolution simulations with regional climate models.

Meteor. Z. 17, S. 455 ff. doi:10.1127/0941-2948/2008/0295.
French, H. M. (1996). The Periglacial Environment. 2nd edn. Addison Wesley, London.

Giorgi, F. und L. O. Mearns (1999). Introduction to a special section: Regional climate modeling revisi-

ted. J. Geophys. Res. 104, S. 6335 ff.

Gruber, S., M. Hoelzle und W. Haeberli (2004). Permafrost thaw and destabilization of Alpine rock walls
in the hot summer of 2003. J. Geophys. Res. 31. 1L13504, doi:10.1029/2004GL020051.

Gyalistras, D., M. B. Rohrer, C. Wahrenberger, D. Lorenzi und M. Schwarb (2005). Assessing the Sensi-
tivity of Local Snow Cover to Global Climate Change: A General Method and Its Application to Five

79



Swiss Locations. Clim. Dyn. , S. 36 ff., Manuscript available electronically under http://www.climate-

impacts.ch/DGGreyLit.html.

Haeberli, W. (1990). Glacier and permafrost signals of the 20th-century warming. Annals of Glaciology
14, S. 99 ff.

Haeberli, W. und R. Hohmann (2008). Climate, glaciers and permafrost in the Swiss Alps 2050: scena-
rios, consequences and recommendations. Proceedings of the 9th International Conference on Per-

mafrost 2008 , S. 607 ff., Fairbanks.

Harris, C., L. U. Arenson, H. H. Christiansen, B. Etzelmiiller, R. Frauenfelder, S. Gruber, C. H. W. Hae-
berli, M. Hoelzle, O. Humlum, K. Isaksen, A. Kdib, M. L. M. A. Kern-Liitschg, N. Matsuoka, J. B.
Murton, J. Noetzli, M. Phillips, N. Ross, S. M. S. M. Seppiléd und D. V. Miihll (2009). Permafrost and
climate in europe: Monitoring and modelling thermal, geomorphological and geotechnical responses.

Earth-Science Reviews 92, S. 117 ff. doi:10.1016/j.earscirev.2008.12.002.

Harris, C., W. Harberli, D. V. Miihll und L. King (2001). Permafrost monitoring in the high mountains
of Europe: the PACE project in its global context. Permafirost and Periglacial Processes 12, S. 3 ff.

Hauck, C. (2001). Geophysical Methods for Detecting Permafrost in High Mountains. VAW Mittei-
lungen 171, S. 206 ff. Versuchsanstalt fiir Wasserbau, Hydrologie und Glaziologie, Eidgendssische

Technische Hochschule Ziirich.

Hilbich, C., C. Hauck, M. Hoelzle, M. Scherler, L. Schudel, I. V6lksch, D. V. Miihll und R. Méiuse-
bacher (2008). Monitoring mountain permafrost evolution using electrical resistivity: A 7-year stu-
dy of seasonal, annual, and long-term variations at Schilthorn, Swiss Alps. J. Geophys. Res. 113.

doi:10.1029/2007JF000799.

Hoelzle, M. und S. Gruber (2008). Borehole and Ground Surface Temperatures and their relationship
to Meteorological Conditions in the Swiss Alps. Proceedings of the 9th International Conference on
Permafrost 2008 , S. 723 ff., Fairbanks.

Hollweg, H.-D., U. Bohm, 1. Fast, B. Hennemuth, K. Keuler, E. Keup-Thiel, M. Lautenschlager, S. Le-
gutke, K. Radke, B. Rockel, M. Schubert, A. Will, M. Woldt und C. Wunram (2008). Ensemble Simu-
lations over Europe with the Regional Climate Model CLM forced with IPCC AR4 Global Scenarios.
Technical Report No. 3 , Model and Data Group, Max Planck Institut fiir Meteorologie, Hamburg,
ISSN printed: 1619-2249, ISSN electronic: 1619-2257.

Imhof, M. (1996). Modelling and Verification of the Permafrost Distribution in the Bernese Alps (Wes-
tern Switzerland). Permafrost Periglacial Process 7, S. 267 ft.

Imhof, M., G. Pierrehumbert, W. Haeberli und H. Kienholz (2000). Permafrost Investigation in the
Schilthorn Massif, Bernese Alps, Switzerland. Permafrost Periglacial Process 11, S. 189 ff.

80



IPCC (2007). Climate change 2007: The physical basis. Summary for policymakers. Contribution of
Working Group I to the 4th Assessment Report of the IPCC , S. 24 ff., IPCC Sekretariat, Genf.

Jacob, J., L. Barring, O. B. Christensen, J. H. Christensen, F. G. M. Castro, M. Déqué, S. Hagemann,
M. Hirschi, R. Jones, E. Kjellstrom, G. Lenderink, B. Rocke, E. Sanchez, C. Schir, S. 1. Senevirat-
ne, S. Somot, A. van Ulden und B. van den Hurk (2007). An inter-comparison of regional climate
models for Europe: design of the experiments and model performance. Climate Change 81, S. 31 ff.

doi:10.1007/s10584-006-9213-4.

Jansson, P. E. und L. Karlberg (2001). Coupled Heat and Mass Transfer Model for Soil-Plant—
Atmosphere Systems Royal Institute of Technology, Department of Civil and Environmental Engi-

neering, Stockholm.

Johnsson, H., L. Bergstrom, P.-E. Jansson und K. Paustian (1987). Simulated nitrogen dynamics and

losses in a layered agricultural soil. Agriculture, Ecosystems and Environment 18, S. 333 ft.

Keuler, K. und M. Lautenschlager (2006). Climate Simulation with CLM, Climate of the 20th Century
run No.1, 1960-2000, data stream 2 und Scenario A1B run No.1, 2001-2100, Data Stream 2. Model
and Data Group, Max Planck Institut fiir Meteorologie, Hamburg.

Krauss, H. (2001). Die Atmosphére der Erde. 2. Ed. Springer, Berlin.

Laternser, M. und M. Schneebeli (2003). Long-Term Snow Climate Trends Of The Swiss Alps (1931-
99). Int. J. Climatol. 23, S. 733 ff.

Liitschg, M., M. Lehning und W. Haeberli (2008). A sensitivity study of factors influencing warm/thin
permafrost in the Swiss Alps. J. of Glaciology 54, S. 696 ft. , Davos.

Mittaz, C., M. Imhof, M. Hoelzle und W. Haeberli (2002). Snowmelt evolution mapping using an energy

balance approach over an alpine terrain. Arctic, Antarctic and Alpine Research 34(3). S. 274 ff.

Muller, S. W. (1945). Permafrost or permanently frozen ground and related engineering problems. Sp.
Rept. Strategic Engineering Study No. 62 , S. 231 ff., Military Intell. Div. Office Chief of Engineers,
U.S. Army.

Noetzli, J., S. Gruber, C. Hilbich, M. Hoelzle, C. Hauck und M. Krauer (2008). Comparison of Simulated
2D Temperature Profiles with Time-Lapse Electrical Resistivity Data at the Schilthorn Crest, Switzer-
land. Proceedings of the 9th International Conference on Permafrost 2008 , S. 1293 {f., Fairbanks.

Noetzli, J., S. Gruber, T. Kohl, N. Salzmann und W. Haeberli (2007). Three-dimensional distribution and
evolution of permafrost temperatures in idealized high-mountain topography. J. Geophys. Res. 112.

F02S13, doi:10.1029/2006JF000545.

81



Nyenhuis, M. (2005). Permafrost und Sedimenthaushalt in einem alpinen Geosystem. Dissertation,

Mathematisch—Naturwissenschaftliche Fakultit, Rheinische —Friedrich—Wilhelms Universitidt Bonn.

Philips, M. und J. Schweizer (2004). On the Relation Between Mountain Permafrost And Snowpack

Stability. Schweizer Institut fiir Schnee und Lawinenforschung SLF, Davos.
Richards, L. A. (1931). Capillary conduction of liquids through porous mediums. Physics I, S. 318 ff.

Robock, A. (1980). The seasonal cycle of snow cover, sea ice and surface albdeo. Mon. Wea. Rev. 108,
S. 267 ff.

Roeckner, E., R. Brokopf, M. Esch, M. Giorgetta, S. Hagemann, L. Kornblueh, E. Manzini, U. Schlese
und U. Schulzweida (2006). Sensitivity of simulated climate to horizontal and vertival resolution in
the ECHAMS atmosphere model. J. Climate 19, S. 3771 ff.

Romanovsky, V. E. und T. E. Osterkamp (2000). Effects of unfrozen water on heat and mass transport

processes in the active layer and permafrost. Permafrost and Periglacial Processes 11, S. 219 ff.

Salzmann, N., C. Frei, P.-L. Vidale und M. Hoelzle (2007a). The application of Regional Climate Model
outputs for the simulation of high-mountain permafrost scenarios. Global and Planetary Change 56,

S. 188 {f. doi:10.1016/j.gloplacha.2006.07.006.

Salzmann, N., S. Gruber, M. Hugentobler und M. Hoelzle (2007b). Influence of different digital
terrain models (DTMs) on alpine permafrost modeling. Environ. Model Assess. 12, S. 303 ff.
doi:10.1007/s10666-006-9065-3.

Salzmann, N., J. Noetzli, C. Hauck, S. Gruber, M. Hoelzle und W. Haeberli (2007c). Ground surface
temperature scenarios in complex high-mountain topography based on regional climate model results.
J. Geophys. Res. 112. F02S12, doi:10.1029/2006JF000527.

Scherler, M. (2006). Messung und Modellierung konvektiver Warmetransportprozesse in der Auftau-
schicht von Gebirgs-Permafrost am Beispiel des Schilthorns. Diplomarbeit, Geographisches Institut,

Universitit Ziirich.

Scherrer, S. C., C. Appenzeller und M. Laternser (2004). Trends in the Swiss Alps snow
days: The role of local- and large-scale climate variability. Geophys. Res. Lett. 31. 113215,
doi:10.1029/2004GL020255.

Schir, C., P. L. Vidale, D. Liithi, C. Frei, M. Haeberli, M. A. Liniger und C. Appenzeller (2004). The

role of increasing temperature variability for European summer heat waves. Nature 427, S. 332 ff.

Stdhli, M., P.-E. Jansson und L. C. Lundin (1996). Preferential flow in a frozen soil - a two-domain

model approach. Hyd. Proc. 10, S. 1305 ff.

82



Stocker-Mittaz, C., M. Hoelzle und W. Haeberli (2002). Permafrost distribution modeling based on
energy balance data: a first step. Permafrost Periglacial Processes 13, S. 271 {f.

Vidale, P., D. Liithi, C. Frei, S. I. Seneviratne und C. Schir (2003). Predictability and uncertainty in a
regional climate model. J. Geophys. Res. 108(D18), S. 4586 ff. doi:10.1029/2002JD002810.

Volksch, I. (2004). Untersuchung und Modellierung kleinrdumiger Unterschiede im Verhalten von
Gebirgspermafrost. Diplomarbeit, Department Erdwissenschaften, Eidgenossische Technische Hoch-

schule Ziirich.

Vonder Miihll, D., C. Hauck und F. Lehmann (2000). Verification of geophysical models in Alpine
permafrost using borehole information. Annals of Glaciology 31, S. 300 ff.

Vonder Miihll, D., J. Noetzli, I. Roer, K. Makowski und R. Delaloye (2007). Permafrost in Switzer-
land 2002/2003 and 2003/2004. Glaciological Report (Permafrost) No. 4/5 , S. 106 ff., Cryospheric
Commission (CC) der Schweizer Akademie der Naturwissenschaften (SCNAT) und Department fiir

Geographie, Universitét Ziirich.

Washburn, A. L. (1979). Geocryology. A survey of periglacial processes and environments. Edward
Arnold, London.

Wielke, L.-M., L. Haimbacher und M. Hantel (2004). Snow cover duration in Switzerland compared to
Austria. Meteor. Z. 13, S. 13 ff.

Will, A., M. Baldauf, B. Rockel und A. Seifert (2008). Physics and dynamics of the COSMO-CLM.
Meteor. Z. submitted.

Williams, P. J. und M. W. Smith (1989). The Frozen Earth: Fundamentals of Geocryology. Cambridge

University Press, Cambridge.

83



84



Hiermit erkldre ich, dass ich die vorliegende Arbeit selbststindig verfasst und nur die angegebenen Hilfs-

mittel verwendet habe.

Karlsruhe, 8. Mai 2009

Markus Engelhardt

85



86



Danksagung

Hiermit mochte ich Christian Hauck fiir die Betreuung dieser Arbeit und fiir die Ubernahme des Korefe-
rates danken und dafiir, dass er diese Arbeit iiberhaupt erst moglich gemacht hat.

Trotz der raumlichen Entfernung betreute er die Arbeit vorbildlich. Ich danke ihm fiir die sehr kompetente
Beantwortung aller Fragen und die Unterstiitzung durch viele hilfreiche Denkanst68e. Seine Ermutigung
die Ergebnisse meiner Arbeit auch an internationalen Tagungen wie der EGU oder der ICAM vorzustel-

len ermoglichten mir tiefere Einblicke in die Forschungswelt.

Ich danke Prof. Ch. Kottmeier fiir die Ubernahme des Referates.

AuBerdem danke ich ihm und Prof. K. D. Beheng, noch vor Ende der Abgabe wichtige Hinweise zur
Verbesserung der Arbeit geliefert zu haben.

Hendrik Feldmann danke ich fiir das Heraussuchen und Bereitstellen der fiir das Kapitel 6 notwendigen

Daten.

Vielen Dank auch an Synke Lautenschlidger, Marina Sirobob, Bernhard Miihr und Simon Jandt fiir die

vielen groBBeren und kleineren Hinweise oder Korrekturvorschldge gegen Ende meiner Diplomarbeit.

87



