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Zusammenfassung

Um die Lage der Schneefallgrenze prognostizieren bzw. diagnostizieren zu kon-
nen wurden im Lauf der Zeit verschiedenste Methoden und Modelle entwickelt.
Wihrend fiir die Vorhersage Schichtdicken einen guten Richtwert geben kénnen,
sollten bei der Analyse aufgrund der besseren zeitlichen Auflésung Stationsmess-
werte verwendet werden. In der vorliegenden Arbeit wurden unterschiedliche Meth-
oden getestet und ein Vergleich der Ergebnisse zwischen Wien und Innsbruck an-
gestellt. Dazu wurden Radiosondenaufstiege bei Niederschlag und einer Feucht-
temperatur unter 3 °C ausgewertet. Dabei zeigt sich, dass je diinner eine Schicht
ist, desto kleiner ist der Bereich in dem sich der Ubergang von festem zu fliissigem
Niederschlag vollzieht. Die Analyse der Schichtdicken zwischen 1000 und 850 hPa
hat ergeben, dass bei Dicken unter 1290 m mit Schnee, bei Dicken grofler 1300 m
mit Regen zu rechnen ist. Im Allgemeinen sind die Schichtdicken bei Schneefall in
Wien grofler als in Innsbruck, ein Resultat, welches auf den Einfluss der Druckre-
duktion zuriickzufiihren ist. Ein weiterer Schwerpunkt lag auf der Analyse der
Stationsmesswerte bei Niederschlag. Ziel war es dabei eine Methode zu finden
bei Kenntnis der Messwerte von automatischen Stationen eine Aussage iiber die
Niederschlagsart treffen zu konnen. Am besten eignet sich dazu die Feuchttem-
peratur. Die vorliegende Untersuchung hat diesbeziiglich gezeigt, dass sich der
Ubergang von Schnee und Regen in Wien zwischen 1,1 und 1,4 °C Feuchttemper-
atur vollzieht, in Innsbruck zwischen 0,7 und 1 °C. Bei hoheren Werten ist mit einer
Wahrscheinlichkeit von 66% mit Regen, bei niedrigeren mit Schneefall zu rechnen.
Die Feuchttemperatur bei der gleichviele Félle mit festem und fliissigem Nieder-
schlag beobachtet wurden betrédgt in Wien 1,2 °C in Innsbruck 0,9 °C.

Abstract

In order to forecast and analyse the height of the melting layer a range of differ-
ent methods and models have been developed over time. As far as the forecast is
concerned, the thicknesses of the layer between different pressure levels represent
a good indicatory value. Concerning the analysis, however, data from the weather
station should be applied due to the fact that they have a better temporal reso-
lution. The focus of this thesis lies on testing different methods and conducting
a comparison between the results concerning Vienna and those concerning Inns-
bruck. For the purpose of this study, ascents of radiosondes were analysed during
precipitation and at a wet-bulb temperature of below 3 °C. The study has yielded



the following results, namely, that the thinner the layer, the smaller the range at
which the transition from solid to liquid precipitation takes place. Furthermore,
the analysis of the layer thickness between 1000 and 850 hPa has shown that snow
is expected at thickness below 1290 m, whereas rain is expected at thickness at
1300 m and above.

The analysis of the station results under the condition of precipitation consti-
tuted another main focus of this study whereby the aim was to find a method which
allows us to make assertions concerning the type of precipitation based on the data
provided by automatic stations. The wet-bulb temperature has proven to be the
most suitable data for this purpose. Regarding this issue, the analysis at hand has
shown that in Vienna the transition from snow to rain takes place between 1,1 and
1,4 °C wet-bulb temperature whereas in Innsbruck it takes place between 0,7 and
1 °C. At higher values there is a 66% chance of rain, and at lower values snowfall
can be expected. The wet-bulb temperature amounts to 1,2 °C in Vienna and 0.9 °C
in Innsbruck whereby the same number of cases of solid and liquid precipitation
have been taken into account.
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Kapitel 1

Einleitung

Sowohl die Vorhersage, als auch die Analyse der Schneefallgrenze stellen im
operationellen meteorologischen Dienst eine gro8e Herausforderung dar. Die gru-
ndsétzliche Prognose, ob Niederschlag auftritt oder nicht, ist meist mit ausreichen-
der Genauigkeit moglich, befriedigt aber nicht immer die Wiinsche der Nutzer von
Wetterprognosen. Wahrend im Sommer besonders die Menge des zu erwartenden
Niederschlags fiir den Kunden relevant ist, so ist in der kalten Jahreszeit die Nie-
derschlagsart von entscheidender Bedeutung. Besonders in den Bereichen Stra-
Benerhaltung und Tourismus sind moglichst préazise Vorhersagen der Schneefall-
grenze erwiinscht. Abgesehen von den Kosten fiir den Bereitschaftsdienst der Stra-
Benmeistereien fithren durch Schnee oder hdangengebliebene Fahrzeuge blockierte
Strallen oft zu einem erheblichen wirtschaftlichen Schaden, und nicht selten be-
steht sogar Gefahr fiir Leib und Leben der in ihren Fahrzeugen eingeschlossenen
Personen. Man denke nur an das Schneechaos im November 2007, wo bis zu 5000
Menschen auf der A21 zum Teil 20 Stunden bei eisiger Witterung in ihren Fahrzeu-
gen ausharren mussten.

Neben den Problemen bei der Prognose der Schneefallgrenze stellt auch die
Analyse derselben fiir den Meteorologen eine grol3e Herausforderung dar. Beson-
ders wenn mit einem Absinken der Schneefallgrenze zu rechnen ist, ist die Kennt-
nis der aktuellen Schmelzgrenze von entscheidender prognostischer Bedeutung.
Eine exakte Unterscheidung der Niederschlagsarten ist allerdings nur an bemann-
ten Wetterstationen durch den Beobachter mdéglich und steht daher nur lokal und
bestenfalls stiindlich, oft aber auch nur dreistiindlich zur Verfiigung. Besonders im
Bereich des Nowcastings ist es aber wichtig, Verdnderungen der Niederschlagsart
moglichst rasch zu erkennen, um rechtzeitig drauf reagieren zu kénnen.

Ziel dieser Arbeit ist es, sowohl im Bereich der Vorhersage, als auch der Ana-



lyse der Schneefallgrenze, den Nutzen bestehender Kenngréen und Grenzwerte
anhand beobachteter Niederschlagsereignisse zu untersuchen und zu bewerten.
Dazu erfolgt eine Analyse der Bodenmeldungen der Stationen um daraus Parame-
ter zur Unterscheidung zwischen Schneefall und Regen gewinnen zu kénnen. Be-
sonderes Augenmerk gilt dabei der Feuchttemperatur an der Station. Des Weiteren
werden Radiosonden Aufstiege der letzten 10 bzw. 8 Jahre von den Wetterstatio-
nen ,,Wien Hohe Warte” und , Innsbruck Flughafen” in Bezug auf die gemessenen
Schichtdicken und Temperaturen in unterschiedlichen Héhen ausgewertet. Abge-
sehen davon sollen Unterschiede zwischen den beiden, von der Lage her sehr un-
terschiedlichen Standorten, herausgearbeitet werden.



Kapitel 2

Physikalische Grundlagen der
Niederschlagsentstehung

Wolken sind eine Ansammlung von Wassertropfchen und/oder Eiskristallen ver-
schiedener Gré8en. Wolkenbildung erfolgt im Wesentlichen durch Abkiihlung von
Luft in der Regel durch Hebungsprozesse in der Atmosphédre. Hebung kann auf
zwei Arten erfolgen:

* ungeordnete Hebung von Luftpaketen (Konvektion)

* grofRfldchiges Aufgleiten von Luftmassen (Fronten)

Der Radius der fliissigen Tropfchen in der Wolke liegt meist zwischen 2 und 10 um,
bei starken Aufwinden in der Wolke kann er bis zu 200 ym erreichen /8, Hdickel,
2005]. Aus kleinen, schwebenden Wolkenpartikel konnen sich schwerere, fallende
Teilchen bilden, die den Erdboden trotz Substanzverlust durch Verdunstung ent-
lang der Fallstrecke erreichen.

1. in reinen Wasserwolken durch:

* anhaltendes Kondensationswachstum von Wolkentropfchen

* Koaleszenz von Wolkentrépfchen



2. in Mischwolken durch:

e Sublimationswachstum
* Vergraupelung

* Flockenbildung

2.1 Niederschlagsbildung in reinen Wasserwolken

Aus verstdndlichen Griinden spielt Niederschlag aus reinen Wasserwolken bei
der Untersuchung der Schneefallgrenze keine Rolle, allerdings wird, der Vollstan-
digkeit halber, auch dessen Entstehung kurz erkldrt. Zwei Prozesse fithren zur Bil-
dung von Niederschlag aus Wasserwolken. [4, DWD, 1987]

2.1.1 Kondensationswachstum

Auch nach erfolgter Wolkenbildung ist ein weiteres Kondensationswachstum
durch fortlaufende Abkiihlung (z.B. anhaltende Hebung) moglich. Allerdings reicht
das Kondensationswachstum nicht aus, nennenswerte Tropfchengréfen zu erzeu-
gen, da die Tropfchen nach kurzer Fallstrecke schon wieder verdunsten.

2.1.2 Koaleszenz

Ein wesentlich effektiverer Prozess bei der Niederschlagsbildung ist die Verei-
nigung von Wolkentrépfchen, die so genannte Koaleszenz. Wahrende das Volu-
men beim Kondensationswachstum mit dem Quadrat des Radius zunimmt, er-
folgt das Tropfchenwachstum bei Koaleszenz wesentlich schneller, ndmlich mit der
dritten Potenz des Radius. Erméglicht wird dieser Prozess durch Zusammenstol3e
der Tropfchen oder durch gegenseitige Anziehung aufgrund von unterschiedlicher
elektrischer Ladung, wobei dieser Effekt allein nicht zur Niederschlagsbildung aus-
reicht, zumal sich die Tropfchen mit gleicher Ladung sogar abstol3en.

Aufgrund ihrer unterschiedlichen GréB8en haben die Tropfen auch unterschied-
liche Fallgeschwindigkeiten. Grolle Tropfen sind dabei schneller, allerdings auch
trdger und folgen so den Turbulenzbewegungen langsamer als kleine Tropfchen,
wodurch Zusammenstd3e begiinstigt werden. Die grollen gewinnen dabei weiter
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an Masse und ihre Fallgeschwindigkeit, und damit auch die Kollisionswahrschein-
lichkeit erh6hen sich weiter. Die Wolkentropfchen brauchen demnach eine még-
lichst grolle Verweilzeit in der Wolke, um Niederschlag bilden zu kénnen. Zusétz-
lich spielen aber natiirlich Turbulenz und Vertikalbewegung eine gro3e Rolle fiir
die Kollisions- und Wachstumsgeschwindigkeit der Tropfchen.

Niederschlag aus Wasserwolken bezeichnet man als Spriihregen oder Nieseln.
Der Tropfchenradius liegt dabei zwischen 50 und 250 pm die Fallgeschwindigkeit
zwischen 0,25 und 2 m/s. Die horizontale Sichtweite wird erheblich (zum Teil auch
unter 1000 m) herabgesetzt.

2.2 Niederschlagsbildung in Mischwolken

2.2.1 Sublimationswachstum

In Mischwolken herrscht eine Ubersittigung in Bezug auf Eiskristalle, deshalb
wachsen diese auf Kosten der Wassertropfchen durch Sublimation weiter. Durch
Verdunstung der Wassertropfchen wird der vom Eiskristall aufgenommene Was-
serdampf laufend ersetzt. Besonders an den Ecken und Kanten des Kristalls fin-
det aufgrund des starkeren Dampfdruckgefilles Sublimationswachstum statt. Das
Wachstum der Kristalle geschieht in Form von diinnen nach aulfen wachsenden
Asten und Zweigen. Bei groRBer Eisiibersittigung bilden sich Schneesterne, welche
mit zunehmendem Gewicht zu fallenden Elementen werden. Der Durchmesser
von solchen dendritischen Schneekristallen kann 3 bis 4 mm erreichen wobei die
Fallgeschwindigkeit zwischen 0,3 und 0,7 m/s liegt.

In allen Mischwolken bilden sich Schneekristalle wie Schneesterne und Eisna-
deln die dann auch ausfallen kénnen. Besonders bei Altocumulus- und Cirrocu-
muluswolken verdunsten sie meist, bevor sie den Erdboden erreichen und sind
nur als Fallstreifen (Virga) zu beobachten.

Im Allgemeinen werden in Mischwolken gleichzeitig zur reinen Sublimation
auch noch Vergraupelung und Flockenbildung wirksam.

2.2.2 Vergraupelung

Sie wird durch Kollision von unterkiihlten Wassertropfen und schweren Schnee-
kristallen verursacht. Die unterkiihlten Tropfchen frieren dabei plotzlich, oder durch
die freiwerdende Gefrierwdrme verzogert, an. Somit unterscheidet man Reifver-



graupelung und Frostvergraupelung.

Zur Reifvergraupelung durch schlagartiges Anfrieren von Tropfchen kommt es,
wenn die pro Zeiteinheit vom Schneekristall eingefangene Wassermenge gering ist,
so dass die Tropfchen einzeln anfrieren. Begiinstigt wird sie durch tiefe Tempera-
turen, da die freiwerdende Gefrierwdrme rasch an den Schneekristall und die um-
gebende Luft abgefiihrt werden kann. Im Fall der Reifvergraupelung bilden sich
weilde, undurchsichtige, durch Lufteinschliisse pordse Korner. Sie entstehen meist
am Anfang der Vergraupelung in den tropfchendrmeren und kélteren Bereichen
der Mischwolken unter -20 °C.

Wenn sich eine bestimmte Reifgraupelgrol3e gebildet hat und die Zusammen-
stoB8e mit den Tropfchen so zahlreich werden, dass diese nicht mehr einzeln an-
frieren konnen, sondern aufgrund der grollen Gefrierwdrme erst eine diinne Haut
um den Graupelkern bilden, die dann verzégert gefriert und in eine feste, klare
und glasige Eisschale iibergeht, spricht man von Frostvergraupelung. Begiinstigt
wird diese in Wolkenbereichen mit grolleren Koaleszenztropfen und hohem Fliis-
sigwasseranteil. Ein mehrmaliger Wechsel zwischen den beiden Vergraupelungs-
formen fiihrt zu einem schalenartigen Aufbau von grof3eren Eisgebilden und wei-
ter zur Hagelbildung.

2.2.3 Flockenbildung

Schneeflocken bestehen aus aneinander anhaftenden Schnee- und Eiskristal-
len. Die Haftfahigkeit der Kristalle selbst ist nur gering daher ist zur Bildung gro-
Berer Flocken immer fliissiges Wasser als Bindungsmittel erforderlich. Schneeflo-
cken entstehen demnach, wenn ein Schneekristall einen unterkiihlten Wassertrop-
fen einfingt und an derselben Stelle mit einem weiteren Kristall zusammensto[t,
wobei beide aneinander haften bleiben und schlieBlich zusammen frieren.

Mit Anndherung an die Schmelztemperatur nimmt die Flockenbildung deutlich
zu. Es ist nicht unbedingt erforderlich, dass die Kristalle aneinander anfrieren, fliis-
siges Wasser ist als Haftmittel ausreichend und deshalb fallen die gro8ten Flocken
auch bei Temperaturen um +2 °C, wenn die schmelzenden Schneeflockenrander
die Vereinigung vieler Flocken ermdglichen und so Gebilde bis zu 5 cm Durchmes-
ser entstehen kénnen.



2.3 Niederschlagsarten

Auch in Mischwolken hdngt die Niederschlagsart von der ,Tragfdhigkeit” der
Wolke und damit von der Stérke der Turbulenz und Vertikalbewegung ab. In Misch-
wolken ohne wesentlicher Vertikalbewegung (hauptsichlich Altostratus und Nim-
bostratus) erhdlt man andere Niederschlagsarten als in Schauer bzw. Gewitterwol-
ken mit sehr kréftiger Vertikalbewegung (Cumulus, Cumulonimbus).

2.3.1 Niederschlag aus Mischwolken mit schwacher
Vertikalbewegung

Die Aufwindgeschwindigkeiten in der Aufgleitfliche im Altostratus und Nimbo-
stratus bewegen sich in der Groflenordnung von 10 cm/s. In diesen Wolken erfolgt
die Niederschlagsbildung fast ausschlieflich tiber das Sublimationswachstum und
die Flockenbildung. Selbstverstindlich kommt es auch zum Anfrieren einzelner
Tropfchen die das Aussehen der Niederschlagselemente aber nur wenig verdndern.
Es bilden sich Schneesterne und Schneeflocken. Liegt die Wolkenbasistemperatur
um -15 °C, ist eine Flockenbildung kaum mehr méglich, so dass dann nur einzelne
Schneesterne den Boden erreichen.

Schnee kann auch noch fallen wenn die bodennahe Luftschicht Temperaturen
tiber 0 °C aufweist. Die Nullgradgrenze liegt dann meist 300 bis 500 m tiber Grund.
Dieser Schnee ist nass und pappig. Liegt die Temperatur in der gesamten Schicht
zwischen Wolke und Boden unter 0 °C, dann ist der Schnee locker und pulvrig.

Die Fallgeschwindigkeit von Schneeflocken betrdgt 1 - 2 m/s und wird auch im
nassen Zustand, aufgrund des hohen Luftwiderstandes nicht iiberschritten.

Schneeregen entsteht, wenn Schneeflocken unterschiedlicher Gréf3e durch ei-
ne hinreichend warme Luftschicht fallen miissen und dabei die kleineren Flocken
vollig schmelzen. Ist die Warmluft méachtig genug, mehr als 600 bis 750 m {iber
Grund, schmilzt der Schnee vollstindig zu Regen. Der Tropfendurchmesser liegt
zwischen 0,5 und maximal 5 mm. Die GrofSe ist durch den Luftwiderstand be-
schrinkt. Da sich die groBen Tropfen immer mehr deformieren, entstehen Ein-
dellungen, die schlielflich zu instabilen Schwingungen fiihren, in deren Folge der
Tropfen regelrecht zerfetzt wird [8, Hdickel, 2005]. Damit ist auch die maximale Fall-
geschwindigkeit von Regentropfen mit 9 m/s beschréankt.

Eine weitere Niederschlagsform sind Eiskdrner, die entstehen wenn Regentrop-
fen in eine hinreichend michtige Kaltluftschicht am Boden fallen, so dass sie ge-
frieren. Schneegriesel sind weille, undurchsichtige Kérner, die aus vergraupelten
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Eisnadeln oder Schneesternchen bestehen. Ihre Form ist unregelmaRig, der Durch-
messer aber meist unter 1 mm.

Kleine, unverzweigte Eiskristalle in Form von Stdbchen oder Pldttchen nennt
man Eisnadeln. Sie fallen vorwiegend bei sehr tiefen Temperaturen meist aus den
hoheren Schichten der Troposphére.

2.3.2 Niederschlag aus Mischwolken mit starker
Vertikalbewegung

Diese Niederschlagsarten werden nur kurz erwdhnt, da sie fiir die Vorliegende
Untersuchung nicht von Bedeutung sind. Es handelt sich dabei um Hagel, Frost-
graupel, Reifgraupel und alle Schauerformen.
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Kapitel 3

Methoden zur Bestimmung der
Schneefallgrenze

In der Literatur findet sich keine einheitliche Definition der Schneefallgrenze.
Zum einen deshalb, weil oftmals filschlicher Weise eine Gleichsetzung der Null-
gradgrenze mit der Schneefallgrenze erfolgt, zum anderen, weil eine Schneefall-
grenze im Sinne eines Niveaus in dem der Ubergang von festem zu fliissigem Nie-
derschlag erfolgt nicht existiert. Vielmehr muss von einer mehr oder weniger di-
cken Schmelzschicht (engl. Melting Layer) ausgegangen werden, in der sich die-
ser Ubergang vollzieht [18, Steinacker, 1983]. Die Schneefallgrenze, die im Wetter-
bericht angegeben wird ist meist mit der unteren Grenze der Schmelzgrenze, also
dem Ubergang von Schnee in Schneeregen, gleichzusetzten.

3.1 Analyse der Schneefallgrenze

Die Dicke dieser Schmelzschicht hdngt von vielen Parametern ab, besonders
aber von der Lufttemperatur, der Luftfeuchtigkeit und der Niederschlagsmenge,
daher ist die Detektion derselben schwierig und nur mit Fernerkundungsmetho-
den mdoglich. Nur an bemannten Wetterstationen kann aufgrund der beobachte-
ten Niederschlagsart genau gesagt werden, ob sich die betreffende Station tiber, in
oder unterhalb der Zone des Ubergangs von Schnee in Regen befindet.
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3.1.1 Ableitung der Lage der Schneefallgrenze aus

Bodenmessungen

Die Messwerte einer Wetterstation geben nicht immer Auskunft iiber die Art des
Niederschlags. An automatischen Wetterstationen kann zwar detektiert werden, ob
Niederschlag féllt oder nicht, doch ob dieser in fester oder fliissiger Form auftritt ist
allein mit Bodenwerten nicht immer zu ermitteln. Messwerte die an solchen Sta-
tionen gewonnen werden, unterliegen oft dem Einfluss lokaler Besonderheiten wie
zum Beispiel flacher Kaltluftseen. Daher darf nicht automatisch davon ausgegan-
gen werden, dass bei negativen 2 Meter-Temperaturen fester Niederschlag auftritt,
oder bei positiven fliissiger.

Da neben der Lufttemperatur besonders die Luftfeuchtigkeit die Hohe der Sch-
neefallgrenze stark beeinflusst, stellt die Stationsfeuchttemperatur ein brauchba-
res Mal dar um abschétzen zu kénnen, in welcher Form der Niederschlag die Sta-
tion erreicht, beziehungsweise wie hoch die Schneefallgrenze iiber Stationsniveau
liegt.

Als Faustformel fiir die Hohe der Schneefallgrenze tiber Grund gilt /18, Stein-
acker, 1983]:

0,6
Wobei:
Ah die Hohe der Schneefallgrenze tiber Grund in der Einheit

Hektometer [hm], und

Ty die Feuchttemperatur in [°C] sei.

3.1.2 Beobachtung der Niederschlagsart

Im Folgenden werden nur Niederschldge aus Mischwolken ohne wesentlicher
Vertikalbewegung betrachtet. Bei Niederschldgen aus Schauerwolken kann die Sch-
neefallgrenze lokal und kurzzeitig oft stark absinken, daher wurden diese Ereig-
nisse in der vorliegenden Arbeit nicht behandelt. Niederschlag aus reinen Wasser-
wolken muss in dieser Arbeit nicht behandelt werden, da in solchen Féllen keine
Schneefallgrenze existiert.
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Im Wetterschliissel der WMO betrifft das die Gruppe 7 mit den Schliisselzahlen
60 bis 79, nicht schauerartiger Regen, Schneefall und Mischformen.

ww Erlduterung ww Erlduterung

60 leichter Regen mit Unterbrechungen 70 leichter Schneefall mit Unterbrechungen
61 | leichter Regen ohne Unterbrechungen | 71 | leichter Schneefall ohne Unterbrechungen
62 | maiRiger Regen mit Unterbrechungen 72 | maRiger Schneefall mit Unterbrechungen
63 | miBiger Regen ohne Unterbrechungen | 73 | miRiger Schneefall ohne Unterbrechungen
64 starker Regen mit Unterbrechungen 74 starker Schneefall mit Unterbrechungen
65 | starker Regen ohne Unterbrechungen | 75 | starker Schneefall ohne Unterbrechungen
66 leichter gefrierender Regen 76 Eisnadeln

67 | milig oder starker gefrierender Regen | 77 Schneegriesel

68 leichter Schneeregen 78 einzelne Schneesterne

69 mailig oder starker Schneeregen 79 Eiskorner (gefrorener Regen)

Tabelle 3.1: Wetterschliissel der WMO

Die Bezeichnungen ,leicht, mdl3ig und stark” sind wie folgt definiert:

* Bei Regen:
leicht: hochstens 0,5 mm/h
malig: 0,5 bis 4,0 mm/h
stark: uber 4,0 mm/h

¢ Bei Schnee:

leicht:
rung

maRig:
stark:
bis unter 100 m

Schneedecken-Zuwachs hdchstens 0,5 cm/h; keine Sichtminde-

Schneedecken-Zuwachs 0,5 bis 4 cm/h; Sicht nicht unter 4 km

Schneedecken-Zuwachs mehr als 4 cm/h; Sicht stets unter 1000,

Wird an der Station Regen (ww 60-65) beobachtet befindet sich die Schmelzzone
notwendiger Weise iiber dem Sationsniveau. Gefrierender Regen (ww 67 und 67)
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entsteht, wenn der fliissige Niederschlag eine bodennahe Kaltluftschicht mit Tem-
peraturen unter 0 °C durchfillt, und die Regentrépfchen diese Temperatur anneh-
men. Beim Auftreffen am Boden frieren die unterkiihlten Tropfen sofort an und
bilden Glatteis. Es handelt sich bei dieser Niederschlagsart um Regen und nicht
um eine Mischform, weshalb die Schneefallgrenze ebenfalls deutlich tiber dem Sa-
tionsniveau liegt. Bei den Schliisselzahlen 68 und 69 liegt definitiv eine Mischform
vor, das bedeutet, dass die Station innerhalb der Schmelzzone liegt, weshalb diese
Niederschlagsereignisse gesondert betrachtet werden miissen.

Werden vom Beobachter die Schliisselzahlen 70 bis 78 gemeldet, liegt die Sch-
melzgrenze unter dem Stationsniveau. Die Schliisselzahl 79 (Eiskdrner) wird in der
Praxis nur dullerst selten verwendet, weshalb eine statistische Auswertung nicht
moglich ist. Eiskorner entstehen wenn Regen durch eine bodennahe Kaltluftschicht
fallt in der die Temperaturen weit unter dem Gefrierpunkt liegen, dabei frieren
die Regentropfen zu Eiskorner. Die Schneefallgrenze liegt dabei aber deutlich tiber
dem Stationsniveau.

Die Niederschlagsarten kénnen auch mit meteorologischen Messgerdten un-
terschieden werden, allerdings sind die Ergebnisse fehlerbehaftet, da zum Beispiel
auch Insekten ,Schneefall” auslosen konnen, und daher die Daten stets auf Plau-
sibilitdt kontrolliert werden miissen. Als Beispiel sei an dieser Stelle der Wetter-
sensor von Vaisala FD12P angefiihrt. Dabei wird tiber Vorwértsstreuung die Sicht-
weite bestimmt und es kann so zwischen 11 verschiedenen Niederschlagsarten
unterschieden werden. Ein weiteres Beispiel sind so genannte Distrometer, wel-
che mit Hilfe eines Laser-Bandes Niederschlagseigenschaften, wie Partikelgrofle,
Menge, Intensitdt oder Fallgeschwindigkeit bestimmen konnen. Fillt ein Nieder-
schlagspartikel durch das Laser-Band, wird das Licht des Lasers gedampft, und an
der gegeniiberliegenden Fotodiode wird weniger Spannung erzeugt. Die Amplitu-
de des Spannungsabfalls gibt Auskunft {iber die Gro3e des Partikels, die Dauer des
Spannungsabfalls erméglicht Riickschliisse auf die Fallgeschwindigkeit /21, Yuter,
2004]. Diese Gerite sind allerdings ausgesprochen teuer und daher fiir relativ eng-
maschige Messnetze, wie sie von den Wetterdiensten vieler Linder betrieben wer-
den, nicht wirtschaftlich. Aus diesen Griinden ist zur Zeit der menschliche Wetter-
beobachter in der Regel immer noch die zuverlédssigste Quelle.
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3.1.3 Messtechnische Bestimmung der Hohe der
Schneefallgrenze

Radar

Die Schmelzzone kann mit Hilfe von verschiedensten Fernerkundungssyste-
men relativ gut detektiert werden. Beim Mikrowellenradar, welches zur Nieder-
schlagserfassung verwendet wird, zeigt sich die Zone des Ubergangs von festem
in fliissigen Niederschlag in Form eines so genannten ,Bright Bands”. Wetterra-
dargerdte messen die Intensitdt des riickgestreuten Signals und somit die Reflek-
tivitdt der Niederschlagspartikel. Diese hdngt vom so genannten Streuquerschnitt
und damit von der GréRe der Partikel, allerdings auch vom Aggregatszustand des
Teilchens ab. Wasser hat eine ca. fiinfmal hohere Reflektivitét als Eis. Féllt nun eine
Schneeflocke in die Schmelzzone, beginnt der Schmelzprozess und der Eiskristall
wird zur Gdnze mit einem diinnen Wasserfilm iiberzogen, wodurch sich seine Re-
flektivitdt erheblich erhoht. So ein Niederschlagspartikel hat nun die Reflektivitdt
eines Wassertropfens aber immer noch die Fallgeschwindigkeit einer Schneeflo-
cke. Aus diesen Griinden findet man im Radarbild eine einige hundert Meter dicke
Schicht mit kriftiger Riickstreuung die eine Zunahme der Niederschlagsintensitét
suggeriert. Dieses , Brigth Band” ist daher mit der Schmelzzone gleichzusetzten.

Bei Volumen scannenden Dopplerradargeriten wie sie in vielen Lidndern be-
trieben werden, gilt es diesen Effekt zu eliminieren um das Ergebnis der Radarmes-
sung nicht zu verfilschen [17, Smith, 1986].

Verwendet man allerdings so genannte ,vertical pointing radars” so kann man
die Schmelzzone sehr exakt bestimmen. Diese Mikrowellenradargerédte scannen
nicht den oberen Halbraum, sondern messen nur in einem engen Kegel (2° Strahl-
breite) der senkrecht nach oben gerichtet ist.
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Abbildung 3.1: Momentanwerte der Radarreflektivitdit

Die Abbildungen 3.1 und 3.2 zeigen die Ergebnisse einer Messung die von Bla-
schek M. und dem Autor durchgefiihrt wurde. Bei dem verwendeten Gerdt handelt
es sich um ein vertical pointing Mikrowellenradar der Firma METEK des Institutes
fiir Meteorologie und Geodynamik der Universitdit Wien. Abgebildet sind die Er-
gebnisse eines Kaltfrontdurchgangs in der Nacht von 5. auf 6. April 2006 in Wien.
Sehr deutlich ist die Zone erhdhter Reflektivitdt zwischen 00:00 und 00:40 Uhr zu
erkennen. Um ca. 00:10 erstreckt sich diese Zone und damit die Schmelzschicht
von knapp 50 bis fast 350 m iiber Grund, und erreicht demnach eine Méchtig-
keit von circa 300 m. Unterhalb der Schmelzschicht nimmt die Fallgeschwindigkeit
deutlich zu, von ca. 1-2 ms™ oberhalb des Bright Bands bis zu 5-6 ms™ unterhalb
dieser Zone. Daraus resultiert eine geringere Dichte der Partikel und daher erfolgt
eine Abnahme der Radarreflektivitit /5, Clucki, 2000].

Aufgrund der Wettermeldungen kann allerdings davon ausgegangen werden,
dass der Niederschlag immer in fliissiger Form den Boden erreicht hat. Die Ab-
bildung der Momentanwerte der Radarreflektivitdt (Abbildung 3.2) um 00:11 Uhr
zeigt eindrucksvoll die sehr deutliche Zunahme der Riickstreuung in eben dieser
Schicht. Dieser plotzliche Anstieg der errechneten Regenrate in einer Schicht kann
nur auf eine Verdnderung der Riickstreueigenschaften der Hydrometeore, wie sie
sich bei Schmelzprozessen vollzieht, zuriickzufiihren sein.
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Abbildung 3.2: Momentanwerte der Radarrefelektivitdt 6.4. 2006 um 00:11 Uhr

Die Bestimmung der Schmelzgrenze auf diese Art ist zwar gut, allerdings nur
sehr punktuell moglich. Auch sind der Betrieb und die Anschaffung solcher Gerite
mit hohen Kosten verbunden und daher fiir den Einsatz in grofSen Messnetzen un-
geeignet.

Radiosondenmessungen

Aus Radiosondenmessungen kann viel Information tiber die Lage der Schmelz-
grenze gewonnen werden, allerdings liegen diese Daten nur in einer sehr geringen
zeitlichen und rdumlichen Auflosung vor. Aullerdem ist die Sonde meistens einer
grofen Winddrift unterworfen, wodurch die Messergebnisse nicht immer der Si-
tuation iiber der Station entsprechen, da sich die Sonde horizontal oft schon weit
vom Startort entfernt hat. Die Aufstiege konnen hinsichtlich der Feuchttempera-
tur ausgewertet werden, wobei die Hohe in der 7y = 1 °C ist, der Schneefallgrenze
zugeordnet wird.

Weiters konnen verschiedene Schichtdicken zur Analyse herangezogen wer-
den. Am hdufigsten wird dabei die Dicke der Schicht zwischen 500 und 1000 hPa
betrachtet. Als kritischer Wert fiir Schneefall am Boden gilt dabei eine Dicke von
5400 m /10, Heppner, 1992].
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3.2 Vorhersage der Schneefallgrenze

Die Prognose der Lage der Schmelzschicht ist um ein Vielfaches schwieriger als
die Beobachtung derselben. Es ist dabei keinesfalls ausreichend die Temperatur-
und Feuchteverhéltnisse am Boden vorherzusagen, sondern eine gute Prognose
der Niederschlagsmenge und der Temperaturen in der Schicht, die der Nieder-
schlag durchfallen muss, ist von viel grof3erer Bedeutung.

In einer wasserdampfgesittigten Atmosphire wiirde der Schmelzprozess bei
der Nullgradgrenze einsetzten, in der realen Atmosphére erfolgt durch Verduns-
tung allerdings eine Abkiihlung. Aus diesem Grund ist der Schmelzprozess nicht
an die Nullgradgrenze der Trockentemperatur gekoppelt. Je geringer der Wasser-
dampfgehalt der Atmosphire, desto groller ist die Verdunstung und damit auch
der kiihlende Effekt, und desto weniger hingt die Schneefallgrenze mit der Null-
gradgrenze der Trockentemperatur zusammen. Dieser kiihlende Effekt kann auch
zu einem deutlichen Absinken der Schneefallgrenze fithren. Beginnt die Schnee-
flocke zu schmelzen, so iiberzieht sich der ganze Kristall mit einer diinnen Was-
serschicht. Ist die Luft zu Beginn eines Niederschlagsereignisses sehr trocken, so
verdunstet dieses Wasser von der Schneeflocke und kiihlt dabei den Eiskristall /8,
Hiickel, 2005]. Die Feuchte nimmt dabei stetig zu, die Lufttemperatur ab und nur
die Feuchttemperatur bleibt konstant. Begiinstigt wird dieses Phdanomen durch in-
tensiven Niederschlag und verringerte Luftvolumen wie sie in Gebirgstédlern vor-
gefunden werden /18, Steinacker, 1983]. Allerdings muss der Niederschlag dabei
immer in dieselbe Luftmasse fallen, das heilst es darf keine Advektion auftreten.

Ein weiterer Effekt mit abkiihlender Wirkung ist der Schmelzprozess dem die
Eiskristalle unterworfen sind sobald die Kithlung durch Verdunstung nicht mehr
stark genug ist, die Temperatur des Kristalls unter 0 °C zu halten. Beim Schmel-
zen wird der Umgebungsluft latente Warme entzogen wodurch sich die Schnee-
fallgrenze allméhlich nach unten verschiebt.

Vergleicht man den Energieumsatz dieser beiden Prozesse so zeigt sich, dass
beim Schmelzen wesentlich weniger Energie benotigt wird als beim Verdunsten.
Um Eis zu schmelzen muss die Kristallstruktur aufgebrochen werden. Die dafiir
benotigte Energie betrdgt groBenordnungsmafig 0,3 kJ/g. Beim Verdunsten wird
Wasser von der fliissigen Phase in die Dampfphase iibergefiihrt. Da die Molekiile
im Gas viel weiter auseinander sind als im fliissigen Zustand und die Entfernungs-
vergrollerung Energie kostet, betrdgt die Verdunstungsenergie ca. 2,3 kJ/g.

Diese Abschitzung der Grollenordnungen zeigt, dass neben der Verdunstung
als kithlendem Effekt auch die Kondensation an der Schneeflocke, als Prozess der
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dem Eiskristall Energie zufiihrt, beriicksichtigt werden muss. Féllt ndmlich die Sch-
neeflocke in eine feuchte Luftschicht mit positivem Taupunkt, so kondensiert der
Wasserdampf am Kristall und bringt diesen aufgrund der groen Waremzufuhr
zum Schmelzen. Der gleiche Effekt ist fiir die Unterscheidung zwischen , schmel-
zen” und ,tauen” verantwortlich. Beim Schmelzen herrschen zwar positive Tem-
peraturen, aber negative Taupunkte. Der Kristall schmilzt zwar, kann diesen Pro-
zess aber durch die Verdunstung des Schmelzwasser wesentlich abschwédchen. Im
Gegensatz dazu herrschen beim Tauen sowohl positive Temperaturen als auch po-
sitive Taupunkte. Dadurch wird dem Schneekristall zusétzlich zur Schmelzenergie
auch die durch Kondensation freiwerdende Verdunstungsenergie zugefiihrt. In so
einem Fall spricht man von Tauwetter, da die Schneedecke in sehr kurzer Zeit ver-
schwinden kann.

Bei der Vorhersage der Schneefallgrenze kann im Allgemeinen auf dieselben
Methoden wie bei der Analyse zuriickgegriffen werden. Das Hauptaugenmerk soll-
te dabei auf die Temperaturschichtung der Atmosphére gerichtet sein. Probleme
treten insbesondere bei Warmfronten auf, wenn es anfangs, trotz relativhoher Tem-
peraturen in hoheren Luftschichten, noch bis in die Niederungen schneien kann,
nach einer Zeit die Schneefallgrenze allerdings sehr plotzlich von der Kaltluft in die
Warmluft ansteigt. Dieser Effekt fiihrt zu abrupten und sehr groRen Anderungen in
der Lage der Schneefallgrenze.

Im Lauf der Zeit wurden sehr viele verschiedene Methoden entwickelt um at-
mosphdérischen Zustinden bestimmte Niederschlagsarten zuordnen zu kdénnen.
Im Folgenden werden vier dieser Methoden kurz vorgestellt /3, Bourgouin, 2000]:

Derouin Methode (1973)

Diese Methode verwendet zur Bestimmung der Niederschlagsart nur die H6-
he der Nullgradgrenze. Falls mehrere Nullgradgrenzen vorliegen, werden auch die
Hohenunterschiede zwischen den Grenzen als Vorhersagemall verwendet. So wird
zum Beispiel Regen vorhergesagt, wenn nur eine Nullgradgrenze existiert und die-
se hoher als ca. 610 m tiber Grund liegt. Dieses Beispiel zeigt auch schon das Pro-
blem dieser Methode, ndmlich, dass die Temperatur in der Schicht unter der Null-
gradgrenze unbertiicksichtigt bleibt. Man betrachtet also ausschliel}lich die Hohe
der Nullgradgrenze der Trockentemperatur, nicht aber die vertikale Temperatur-
verteilung.
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Cantin und Bachand Methode (1993)

Diese Methode verwendet die Schichtdicken zwischen 1000-850 hPa und 850-
700 hPa als Pradiktor der Niederschlagsart. Schichtdicken hdangen direkt von der
Temperatur der jeweiligen Schicht ab. Betrdgt die Dicke der Schicht zwischen 850
und 700 hPa mehr als 1540 m muss davon ausgegangen werden, dass eine Schicht
mit Temperaturen iiber 0 °C existiert. Andererseits bedeutet eine Dicke der Schicht
des unteren Niveaus (1000-850 hPa) von 1310 m, dass die Temperatur an der Ober-
fliche unter 0 °C liegt. Eine Situation die zu gefrierendem Regen fithren wiirde wére
zum Beispiel eine Schichtdicke von mehr als 1540 m zwischen 850 und 700 hPa ver-
bunden mit einer Dicke der unteren Schicht zwischen 1290 und 1310 m. Bei glei-
chen Bedingung in der Hohe allerdings im unteren Niveau nur eine Schichtdicke
von weniger als 1290 m ist Graupel zu erwarten, bei mehr als 1310 m Regen. Es ist
wichtig zu erwdhnen, dass die Kriterien dieser Methode nicht ganz starr sind. Sie
werden vom Meteorologen je nach Wetterlage und eigenem Ermessen verdndert.
Dabei spielen vor allem die Stidrke der Vertikalbewegung und eventuelle Kaltluft-
advektion eine Rolle. Diese Methode wurde fiir das 6stliche Kanada entwickelt und
kann daher nicht direkt auf andere Regionen iibertragen werden. Vor allem in alpi-
nen Gebieten funktioniert sie oft nicht mit ausreichender Genauigkeit.

Ramer Methode (1993)

Diese Technik verwendet die Temperatur (7'), die relative Luftfeuchtigkeit (RH)
und die Feuchttemperatur (7y) in verschiedenen Druckniveaus um die Nieder-
schlagsart vorherzusagen. Zuerst werden zwei grundlegende Fille unterschieden.
Erstens: ist die Feuchttemperatur an der Oberflache grofler als 2 °C, ist mit fliis-
sigem Niederschlag zu rechnen. Zweitens, liegt 7 in allen Niveaus unter einem
bestimmten Grenzwert, wird fester Niederschlag erwartet. Nur wenn keiner dieser
Félle zutrifft, dann wird die vollstandige Berechnung durchgefiihrt. Die grundle-
genden Parameter (7', RH, Ty) werden verwendet um Schichten zu ermitteln, in
denen Niederschlagsbildung wahrscheinlich ist, und um dort den Eisanteil fest-
zustellen. Man geht davon aus, dass Niederschlagsbildung dann auftritt, wenn die
relative Feuchte in einer hinreichend dicken Schicht einen bestimmten Grenzwert
tiberschreitet. Der berechnete Eisanteil ist der entscheidende Faktor zur Bestim-
mung der Niederschlagsart. Liegt die Feuchttemperatur im Niveau der Niederschl-
agsbildung tiber einem bestimmten Schwellwert, wird angenommen, dass der Nie-
derschlag in diesem Level vollstéandig fliissig ist. Andernfalls wird der Niederschlag
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als gefroren angenommen. Wird nun fester Niederschlag in diesem Niveau diagno-
stiziert, und liegt die Feuchttemperatur in der Atmosphére unterhalb dieses Ni-
veaus bis zum Boden unter dem Gefrierpunkt, muss auch am Boden mit Nieder-
schlag in fester Form gerechnet werden. Der Eisanteil in fallendem Niederschlag
dndert sich in Zusammenhang mit der vertikalen Verteilung der Werte von Feucht-
temperatur und relativer Feuchte. Liegt nun der Eisanteil {iber einem bestimm-
ten Grenzwert (z.B. 0,85) ist fester Niederschlag zu erwarten, ist der Anteil geringer
(z.B. 0,04) fliissiger Niederschlag. Liegt der Eisanteil zwischen diesen Werten muss
mit Mischniederschlag gerechnet werden.

Baldwin und Contorno Methode (1993)

Diese Methode ist die Adaption einer Technik wie sie vom Japanischen Wetter-
dienst verwendet wird. Die Grundlage dieser Methode ist zu bestimmen, ob sich
Eiskristalle bilden kénnen oder nicht, und im Falle ihrer Bildung zu bestimmen,
wie sich ihre Phase dndert wihrend sie durch die Atmosphére fallen. Es wird ange-
nommen, dass die Bildung von Eiskristallen stattfindet, wenn der Spread (7" — T})
weniger als 2° K betrdgt und die Trockentemperatur kleiner als 269° K ist. Diese
Eiskristalle werden, abhingig vom Profil der Trocken-, bzw. Feuchttemperatur in
den bodennahen Schichten Phasendnderungen erfa