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Variabilitat von Temperatur und
Niederschlag in den europdischen Alpen
seit 1500
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1 Einleitung

Die europdischen Alpen sind zirka 800 km lang und 200 km breit. Sie erstrecken sich von
Stidwesten nach Nordosten und liegen zwischen 44 und 48° N, respektive 5 und 16.5° E
(Fig. 1 a). Die hochsten Gipfel reichen bis auf 4400 bis 4800 m, die mittlere Gebirgshiille
bis auf etwa 2500 m Hohe Gber Meer. Die Variabilitat des Alpenklimas wird stark durch
die Wettersysteme des Nordostatlantiks, durch das Mittelmeer und durch die euro-
asiatische Landmasse beeinflusst (WANNER et al. 1997). Das Druckfeld wird dominiert durch
das Islandtief im Nordwesten, das Azorenhoch im Slidwesten sowie durch die grosse kon-
tinentale Bodenantikzyklone Uber Sibirien im Winter und lokalere Hitzetiefs (z.B. tber
Iberien) im Sommer. Figur 1 b deutet anhand der Standardabweichungen des Luftdrucks
an, dass im Winter die Zahl der Zyklonen héher und das durch die «Storm Tracks» (Zugs-
trassen der Tiefdruckgebiete) bestrichene Gebiet grosser ist als im Sommer, und dass die
wandernden Tiefdruckgebiete in der kalten Jahreszeit teilweise nach Stden bis in den
Mittelmeerraum vordringen (blaue Farbe). Dieses stark atlantisch geprdgte Klima-
geschehen wird vor allem im Hochwinter durch blockierende Hochdrucklagen mit Kalt-
luftvorstdssen aus Nordosten abgeldst (ScHAR et al. 1998). Der Winter ist auch jene
Jahreszeit, in der die Klimavariablen des Alpenraumes die héchsten Korrelationen zur
Nordatlantischen Oszillation aufweisen (WANNER et al. 1997 und 2001). Im Sommer (Fig.
1 ¢) dehnt sich das Azorenhoch nach Nordwesten in den Kontinent hinein aus und bringt
auch dort phasenweise warmtrockenes Wetter. Die in den Ubergangsjahreszeiten
Frihling und Herbst von Nordwesten nach Stidosten vordringenden Kaltfronten werden
durch die gebogene Form der Westalpen stark deformiert. Die Frontendurchgange
Richtung Alpen sind verbunden mit prafrontalem Stdféhn auf der Alpennordseite sowie
mit der Entstehung einer hohen Zahl von Leezyklogenesen im Golf von Genua, welche
auf der Alpensidseite zu hohen Niederschldgen fiihren (EGGER und HoINkA 1992, SCHMIDLI
et al. 2002).

Die Abschédtzung des Einflusses der anthropogenen Klimabeeinflussung ist nur dann
prazis moglich, wenn wir auch tiber die nattrliche Klimavariabilitit friherer Jahrzehnte
und Jahrhunderte ausreichend Bescheid wissen. Fir die Diagnose dieser friihen Ereignis-
se benotigen wir hochaufgeldste Datensatze von frihinstrumentellen Messungen (BoHm
et al. 2001) oder von sogenannten Proxies (LUTERBACHER et al. 2002 a). Die besten Schét-
zungen wichtiger Klimavariablen wie Druck, Temperatur und Niederschlag fir die vor-
instrumentelle Zeit werden in erster Linie Uber einen Multiproxyansatz erreicht. Dies
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bedeutet, dass anhand von Transferfunktionen gegitterte Datensdtze rekonstruiert
werden, welche wéhrend der Instrumentenmessperiode kalibriert und auf ihre Signifikanz
getestet wurden (LUTERBACHER et al. 2002 a, MANN 2002, WANNER und LUTERBACHER 2002).
Als Datengrundlage dienen dabei natlrliche Proxies (Archive wie Eisbohrkerne,
Baumringe, Sedimente, Stalagmiten und Korallen) sowie Dokumentendaten wie Wit-
terungstagebiicher, Zehntertrdge, alte Karten, Zeichnungen, usw.

Basierend auf indirekten (multiproxy) Rekonstruktionen und instrumentellen Daten
wird in diesem Beitrag die Variabilitdt der Temperatur und der Niederschldge im Alpen-
raum in der Zeitperiode zwischen 1500 und 2000 untersucht (CAsTy et al. 2003). In diesen
Zeitraum fallen sowohl das solare Aktivitdtsminimum von 1645 bis 1715 (Maunder
Minimum) als auch der markante Ubergang zur modernen Warmperiode im 20. Jahrhun-
dert (WANNER et al. 2000). Insbesondere konnten um etwa 1620 und 1850 zwei der drei
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markanten Gletschervorstdsse der Kleinen Eiszeit beobachtet werden (HoLzHAUSER und
ZUMBUHL 1999). Nach der Einleitung werden in Kapitel 2 die verwendeten Datensdtze und
Methoden beschrieben. Kapitel 3 befasst sich mit den Resultaten der Rekonstruktionen
von Temperatur und Niederschlag sowie mit dem Einfluss moglicher Forcingfaktoren und
interner Oszillationen. Diese Resultate werden in Kapitel 4 (Diskussion) bisherigen Analysen
gegenlbergestellt und kritisch interpretiert. Kapitel 5 fasst die Ergebnisse zusammen.

2 Datensatze und Methoden

Mit einer raumlichen Auflésung von rund 60 x 60 km haben LuTERBACHER et al. (2002 b)
eine Rekonstruktion von Temperatur und Niederschlag tiber der europdischen Landmasse
zurtick bis 1659 (monatliche Mittel) und von 1500 bis 1658 (saisonale Mittel) vor-
genommen. Das statistische Modell wurde innerhalb des 20. Jahrhunderts anhand des
Datensatzes von New et al. (2000) kalibriert und verifiziert. Aufgrund der berechneten
Transferfunktionen wurde anschliessend eine Rekonstruktion fiir die Jahre vor 1901 vor-
genommen. Basierend auf diesen neuen Rekonstruktionen haben LuTERBACHER et al.
(2003) die Variabilitdt der europdischen Jahres-, Winter- und Sommertemperaturen
wdhrend der letzten 500 Jahre untersucht. Neben einer Diskussion der Extremwerte
haben sie auch eine Bewertung der Schatzunsicherheiten vorgenommen und einen Ver-
gleich mit neuesten nordhemisphdrischen Temperaturrekonstruktionen angestellt. Als
Datengrundlage wurden zahlreiche friihinstrumentelle Datensatze fir Temperatur und
Niederschlag Europas bentitzt. Darunter befinden sich etliche Zeitreihen aus alpinen Sub-
regionen (LUTERBACHER 2002, 2003, Autr et al. 2001 a und b, BoHM et al. 2001). Diese
Datensatze wurden ergdnzt durch Proxies, welche aus detaillierten Dokumentendaten
abgeleitet worden waren. Die genaue Beschreibung der Daten sowie der verwendeten
Methodik findet sich in LuTERBACHER et al. (2002 a und b).

Basierend auf den genannten Rekonstruktionen wurden zuerst die Daten der
Gitternetzpunkte fiir den in Figur 1 a abgegrenzten Alpenperimeter (44-48° N / 3-16.5° E;
total 520 Gitternetzpunkte, davon 330 Uber Landgebiet) abgeleitet. Aus der Mittelung
der 330 Gitternetzpunkte wurden anschliessend die Zeitreihen fiir Temperatur und
Niederschlag tiber Land berechnet.

Aus den Zeitreihen wurden ebenfalls die kédltesten und feuchtesten Winter sowie die
heissesten und trockensten Sommer ermittelt. Vier typische Beispiele werden dann
synoptisch interpretiert. Die Qualitdt der Rekonstruktionen wurde mit Hilfe des Reduction
of Error (RE) Masses getestet. Dieses Mass beurteilt die lineare Beziehung zwischen
Rekonstruktion und Messung. Die Methodik ist in Cook et al. (1994) oder LUTERBACHER et
al. (2002 a und b) beschrieben. Die Frage, ob der gesamte Alpenraum als eine Region
betrachtet werden soll, wurde ebenfalls gestellt (BoHm et al. 2001, Giorai 2002, SCHMIDLI
et al. 2002, Casty et al. 2003). Da der Schwerpunkt auf die Betrachtung langer Zeitreihen
gelegt wird und die Daten orografische Effekte nur beschrankt wiederzugeben vermégen,
wurde bei der Errechnung der Zeitreihen auf eine Unterteilung in einen Nord- und
Stidsektor bewusst verzichtet.



64 Teil 1 Gebirge im Wandel: Aktuelle Dynamik und Langzeitsignale |

Schliesslich wurden auch einfache Korrelationsanalysen (Pearson fiir Temperatur und
Spearman fur Niederschlag) vorgenommen, um mégliche Zusammenhénge der Zeitreihen
mit dem Index der Nordatlantischen Oszillation (NAO) nachzuweisen. Um die Un-
abhangigkeit der Daten zu gewdhrleisten, wurde der Winter NAO-Index (Mittel
Dezember-Marz) von Cook et al. (2002) verwendet. Dieser basiert auf zahlreichen
Baumringdaten aus Nordostamerika, Europa und Marokko sowie auf Eisbohrkerndaten
aus Grénland.

3 Resultate

3.1 Temperatur

Figur 2 zeigt die Mittelwerte (Jahr, Winter, Sommer) der bodennahen Lufttemperatur im
erweiterten Alpenraum fir den Zeitraum 1500 bis 1998. Anhand der doppelten Stan-
dardabweichungen wird klar sichtbar, dass die interannuelle Variabilitit vom Jahresmittel
mit knapp Uber 1 °C Uber das Sommermittel mit gegen 2 °C zum Wintermittel mit klar
tber 2 °C kontinuierlich ansteigt. Anhand der gefilterten roten Kurven wird sichtbar, dass
die Jahreszeitenschwankungen nur sehr bedingt Gleichldufigkeit zeigen (z.B. im spdten
Maunder Minimum vor 1700 oder in den letzten 10 Jahren). Der im globalen Mittel
deutlicher hervortretende Wechsel von der Kleinen Eiszeit zur Wérmeperiode des 20. Jahr-
hunderts (MANN et al. 1998) ist anhand der Jahresmittel im Alpenraum weniger deutlich
sichtbar, da er durch die starke Erwdrmung kurz vor und nach 1800 maskiert wird. Als be-
sonders kalte Perioden treten im Jahresmittel die Dekaden vor 1600, vor 1700, um 1730
und vor 1900 hervor (PFISTER 1992, BOHM et al. 2001). Als warm erweisen sich aufgrund
dieser Jahresmittel die Jahre vor 1550, vor 1800, kurz vor 1950 und in der Gegenwart. Im
Winter tritt die Zasur zwischen der Kleinen Eiszeit (vor 1900) und der modernen War-
meperiode deutlicher hervor. Vor allem im spdten Maunder Minimum nach 1690 traten
mehrere sehr kalte Winter mit negativen Abweichungen vom modernen Mittelwert von
deutlich Gber 2 °C auf. Positive Abweichungen waren im Winter im frihen
16. und 17. Jahrhundert, vor 1720 und um 1920 registriert worden, weitere negative
Phasen traten im 19. Jahrhundert (vor allem um 1890) auf. Die Sommer waren im Ver-
gleich zum modernen Mittel um 1550, periodisch im 17. Jahrhundert und in der zweiten
Halfte des 18. Jahrhunderts relativ warm, sehr kalt jedoch nach 1815 und nochmals sehr
warm vor 1950. Als besonders interessant dirften sich im Hinblick auf diagnostische Studien
die raschen Wechsel oder Uberginge um 1600, 1690, 1815, 1890 und 1975 erweisen.

3.2 Niederschlag

Der Niederschlag ist radumlich und zeitlich variabler als die Lufttemperatur. Flr seine Re-
konstruktion ware deshalb ein dichteres Beobachtungsnetz gefordert. Da dieses Netz
jedoch nicht dichter ist als jenes der Temperatur und deshalb die Nummer der Préadiktoren
vor 1766 als unzureichend bezeichnet werden muss, um die raumzeitliche Niederschlags-
varianz zu erfassen, missen wir uns auf einen Zeitraum von zirka 230 Jahren beschrdnken.
Provisorische Rekonstruktionen von jahreszeitlichen Niederschlagssummen fiir die Periode
1700 bis 1765 zeigen gegeniber den errechneten Monatsmittelwerten eine Verbesserung
der Qualitdt (hier nicht dargestellt).
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Der Jahresniederschlag in Figur 3 a zeigt eine hohe Variabilitat. Ein Trend kann nicht
ausgemacht werden. Nach einer trockenen Phase um 1800 ist der Zeitraum vor 1850 sehr
feucht ausgefallen. Zwei weitere Trockenphasen, welche immer wieder von einigen
Feuchtjahren abgelést werden, sind um 1860 und nach 1945 zu beobachten. Die
Zeitreihen fiir Winter (Figur 3 b) und Sommer (Figur 3 ¢) zeigen wenig Gleichldufigkeiten
mit der Kurve des Gesamtjahres. Als wintertrocken erweist sich die zweite Hélfte des
19. Jahrhunderts. Im Sommer ist eine dekadenskalige Variabilitdt erkennbar, wobei sich
Trocken- und Nassphasen recht regelmassig ablésen. Zwei markante Trockenphasen sind
um 1780 und kurz nach 1800, eine Feuchtphase ist nach 1950 zu beobachten. In der
Kurve der Jahresmittel sind einige rasche Wechsel auszumachen, so um 1830, 1875, 1920
und 1945.
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3.3 Extreme Winter und Sommer

Die Gesellschaft nimmt vor allem extreme Klimaphasen wahr, da diese sehr oft mit
menschlichem Leiden verbunden sind. In Tabelle 1 werden typische, in historischer Zeit
aufgetretene extreme Winter und Sommer kurz charakterisiert. Ganz generell wird
beobachtet, dass sich die negativen Temperaturabweichungen vor allem auf den nordost-
europdischen Zentralraum konzentrieren, wo oft negative Temperaturabweichungen von
mehreren °C beobachtet wurden. Im Alpenraum lag das Mittel im Winter 1829/30 zirka
4.6 °C unter dem Mittel von 1901-1995. 1947 war innerhalb der betrachteten Periode
der heisseste Alpensommer. In Tabelle 1 wird der Sommer 1807 erwdhnt. Die radumliche
Verteilung der Anomalien zeigt ein dhnliches Bild wie im kalten Winter 1830. Dabei er-
strecken sich die positiven Temperaturabweichungen von 2 und mehr °C eher weiter nach
Osten in den Kontinentalraum um Ungarn hinein.

1915 war der nasseste Alpenwinter der betrachteten Periode. In Tabelle 1 wird der
nasse Winter 1805 charakterisiert, welcher eine Dreiteilung Europas in einen eher trockenen

200

100+

— Jahrliche RR Alpen

— triangulérer 9-Jahres-Filter
2004 = 3 2%

------- Dur[c schnitt 1901-?5

— Winter RR Alpen
= triangularer 9-Jahres-Filter

=200 — +/-2%
200 - Durchschnitt 1901-95

2004 C)

— 5 RRAI
= ﬂgré'TJ?éirrerQ-Jgﬁpes-Filler Figur 3: Wie Figur 2; dargestellt sind jedoch
A -+~ Durchschnitt 1901-5 die Niederschlagsanomalien. Man beachte,

1800 1850 1900 1950 2000 dass der Zeitraum wegen der ungeniigenden

Jahre Netzdichte auf 233 Jahre verkiirzt werden
musste.




| Variabilitit von Temperatur und Niederschlag in den europdischen Alpen seit 1500 67

Jahreszeit Jahr Klimacharakter | Gebiet starkster Auspragung
Winter 1829/30 sehr kalt Polen
1804/05 sehr nass SW-Iberien, Norditalien
Sommer 1807 sehr heiss SE-Deutschland, Ungarn
1782 sehr trocken Sid-, Zentral- und Osteuropa

Tabelle 1: Charakterisierung typischer Winter und Sommer in historischer Zeit mit extremer Ausprdgung
(siehe Figur 1 und 2).

Norden, eine feuchte Mittelzone und einen eher wieder trockenen Siiden und Siidosten
brachte. Uber den Alpenraum gemittelt betrug die positive Abweichung
62 mm. Der trockenste alpine Sommer mit negativen Abweichungen von zirka 80 mm
wurde 1962 beobachtet. In dem in Tabelle 1 erwdhnten trockenen Sommer von 1782
wurde eine Zweiteilung in einen feuchten Norden und einen trockenen Siiden registriert.
Allerdings reichte die extreme Trockenzone bis weit nach Nordfrankreich und Nord-
deutschland hinauf.

4 Diskussion

4.1 Temperatur- und Niederschlagsvariabilitat

Die aus der Analyse komplexer Systeme allgemein bekannte Tatsache, wonach das Trend-
zu-Rauschen-Verhdltnis tiefe Werte aufweist, tritt erwartungsgemadss auch in den langen
alpinen Zeitreihen auf den Figuren 2 und 3 deutlich hervor. Es Uiberrascht deshalb nicht,
dass — abgesehen vom stark positiven Trend bei den Jahresmittel- und Wintertem-
peraturen im 20. Jahrhundert — kaum ein signifikantes dekadisches oder gar sakulares
Trendverhalten sichtbar wird. Trotzdem soll an dieser Stelle gefragt werden, ob sich
mogliche Prozesse erkennen lassen, welche fur typische Schwankungen in einer oder in
beiden Variablen als Grund in Frage kommen. In erster Linie handelt es sich dabei um
Schwankungen des Energieantriebs infolge von Stérungen, welche natirliche (solare
Leuchtstdrke, Vulkane) oder anthropogene (vor allem Treibhausgase) Ursachen haben
konnen. Zudem kdnnen interne Systemoszillationen ebenfalls zu Schwankungen auf ganz
unterschiedlichen Zeitskalen fiihren. Im Raum Atlantik — Europa steht eindeutig die Nord-
atlantische Oszillation im Vordergrund, welche vor allem im Winter fir einen
wesentlichen Anteil der Klimavariabilitdit verantwortlich ist (WANNER et al. 2000 und
2001). Wie weit dieser Klimamodus in einem stark dissipativen System wie dem Klima-
system als rein stochastisch eingestuft werden muss oder ebenfalls stark von
Schwankungen des Antriebs (Forcing) abhdngig ist, soll hier nicht thematisiert werden.
Wie oben angesprochen sollen die Einflisse durch Stérungen der Antriebsmechanismen
und durch Schwankungen der NAO getrennt und vor allem qualitativ diskutiert werden.

In Tabelle 2 werden die natdrlich oder anthropogen verursachten Schwankungen bzw.
Stérungen des Energieantriebs sowie die zeitlichen Anderungen des Nordatlantischen
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Oszillationsindex (liegt nur fir den Winter vor!) fiir 50-jahrige Perioden mit Stichwortern
charakterisiert. Wir mochten nachstehend die Frage stellen, wie weit diese Faktoren
moglicherweise fir die bisher fur die Alpen dargestellte Temperatur- und Niederschlags-
variabilitdt (Fig. 2 und 3) mitverantwortlich sein kénnten. Dabei werden negative, lang-
fristige und grossrdumige Temperaturanomalien in der Regel eng mit einem Riickgang der
Sonnenaktivitat (solare Leuchtstarke) in Verbindung gebracht (MAnN et al. 1998, CRowLEY
2000, Jones et al. 2001). Allerdings betrug der Riickgang dieser Leuchtstdrke auch im Fall
der stdrksten negativen Anomalie in dem von uns betrachteten 500-jdhrigen Zeitraum
(Maunder Minimum, 1645-1715) bloss etwa 0.25% der Solarkonstanten von 1368
W/m?, was einem Wert von 3-4 W/m? entspricht (LeaN et al. 1995). Aus Gleichgewichts-
simulationen wird geschdtzt, dass daraus je nach Dauer der Anomalie sehr wohl ein Tem-
peraturriickgang im Bereich von 1 °C resultieren kann (RIND und OverrPeck 1993, CROWLEY
und Kim 1996). Explosive Vulkanausbriiche wie der Tambora im Jahre 1815 kénnen ein-
oder sogar mehrjahrig zu Schwankungen der Energiebilanz in der Gréssenordnung von
5 W/m? fuhren, was in den bodennahen Luftschichten im Sommer lediglich einer
negativen Temperaturschwankung in der Gréssenordnung von Zehntelgraden entspricht
(GRIESER und ScHONWIESE 1999, Rosock 2000). Im Winter durfte die Abweichung der
bodennahen Temperaturen nach Vulkanausbriichen eher um einige Zehntelgrade positiv
ausfallen. Bezogen auf die Alpen ist zu beachten, dass die regionalen Schwankungs-
betrdge zum Teil deutlich tber dem globalen Mittelwert liegen kénnen und somit wie bei
den solaren Aktivitatsschwankungen den Betrag von 1 °C oder leicht dartber erreichen.
Im Falle der Schwankungen des NAO Index sind die Verhéltnisse komplizierter. Die Alpen
liegen namlich im Ubergangsbereich zwischen den zwei Regionen Nord- und Siideuropa
mit gegenldufigen Korrelationen zwischen NAO Index und Temperatur bzw. Niederschlag
(HURRELL und VAN LOON 1997, WANNER et al. 2001).

Beginnen wir unsere Betrachtungen wiederum im 16. Jahrhundert, fiir das lediglich
Temperaturrekonstruktionen (Fig. 2) und keine Angaben zur Sonnenaktivitat vorliegen
(Tab. 2). Einziges Indiz fir den Ubergang von héheren zu tieferen Temperaturen im

Natiirlicher Energieantrieb Anthropogener Energieantrieb | Nordatlantischer Oszillations-
Sonnenaktivitit Vulkanaktivitit | Treibhauseffekt (CO:) index (Winter)
1501-1550 | ? gering (?) | gering positiv
1551-1600 | ? erheblich | gering Wechsel negativ-positiv
1601-1650 | Wechsel mittel-tief gering | gering wechselnd
1651-1700 | sehr tief erheblich | gering stark negativ
1701-1750 | steigend mittel | gering mittel
1751-1800 | stark zunehmend  zunehmend | gering stark negativ
1801-1850 | tief sehr hoch | gering mehrheitlich positiv
1851-1900 | mittel relativ gering | leicht steigend eher negativ
1901-1950 | steigend mittel | stark steigend Wechsel positiv-negativ
1951-2000 | sehr hoch hoch | hoch Wechsel negativ-positiv

Tabelle 2: Auf 50-jéhrige Perioden bezogene Charakterisierung der Stérungen oder Schwankungen im
natiirlich und anthropogen verursachten Energieantrieb sowie beim Nordatlantischen Oszillationsindex
(Cook et al. 2002).
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Verlauf des Jahrhunderts ist ein gleichldufiger Trend beim NAO Index. Das 17. Jahrhundert
dagegen ist geprdgt durch klare Trends zu einer sehr tiefen Sonnenaktivitdt ab 1645
(Maunder Minumum), einer hohen Zahl markanter Vulkanausbriiche gegen Ende des
Jahrhunderts (u.a. Hekla auf Island 1693) und einem Trend zu sehr negativen NAO
Indizes. Wie weit gegenseitige Wechselwirkungen zwischen Energieantrieb und NAO eine
Rolle spielten, ist kaum abschétzbar. Schon allein die Temperaturriickgdnge in beiden
Jahreszeiten sind beeindruckend, wobei der starkere Riickgang bei den Wintertem-
peraturen eher auf eine steigende Bedeutung der abnehmenden Sonnenaktivitdt und des
negativen NAO hinweist. Im 18. Jahrhundert nimmt die solare Aktivitat merklich zu, und
der NAO Index bewegt sich deutlich gegen negative Werte. Die Vulkanaktivitat erreicht
kurz vor und vor allem nach der Jahrhundertwende mit den Grossereignissen von 1809
(Tropen; Darl et al. 1991) und 1815 (Krakatau) einen Hohepunkt. Der erstaunliche (vor
allem sommerliche) Temperaturanstieg zwischen 1760 und 1808 kénnte seine Be-
griindung in der Solaraktivitdt finden. Sehr deutlich sichtbar ist dann der wahrscheinlich
durch die abnehmende Solaraktivitit und Vulkane bedingte Kaltertickfall ab 1810,
welcher sich klar auf die Sommer konzentriert. Eine Reaktion der Niederschldge mit einem
Wechsel von trocken zu feucht nach etwa 1840 ist auch vor allem im Sommer zu
beobachten. Sie ist deshalb spektakular, weil entgegen dem normalen Bild auch die Tem-
peraturen gefallen sind. Zirkulationsanalysen zeigen fir diesen Zeitabschnitt im Sommer
eine deutliche Zunahme von Troglagen tber Mitteleuropa (WANNER et al. 2000). Die Jahr-
hundertwende zum 20. Jahrhundert ist geprdagt durch eine Zunahme sowohl der Solar-
aktivitat als auch des Treibhauseffektes. Nach einem Tiefststand kurz vorher nehmen
Temperatur und Niederschlag bei noch deutlich positiven NAO Indizes zundchst zu. Die
Temperaturen erreichen kurz vor 1950 im Sommer Rekordwerte, sinken dann vor allem
im Winter (stark negative NAO Indizes um 1960) stark ab, und steigen seit 1975 wieder
stark an. Im Gegensatz zu den Ende des 20. Jahrhunderts abnehmenden Niederschldgen
ist dieser Temperaturverlauf im Lichte der Zunahme sowohl der Sonnenaktivitdt als auch
des Treibhauseffektes und der NAO Indizes durchaus plausibel. Bei der Abnahme der
Niederschldge kdnnten die Mittelwerte stark vom negativen Trend auf der Alpensiidseite
(vor allem im Herbst; ScHmipu et al. 2002) beeinflusst worden sein. Dieser Frage muss bei
der folgenden Diskussion des Einflusses der NAO auf die Alpenniederschlage nochmals
nachgegangen werden.

In Figur 4 werden die Korrelationen von Temperatur und Niederschlag mit dem Winter
NAO Index nach Cook et al. (2002) in Form der 31-jadhrigen gleitenden Mittel sowohl fur
den Alpenraum als auch fiir Nord- und Stideuropa dargestellt. Im Alpenraum wurde eine
allgemeine Mittelung geméss dem Perimeter auf Figur 1 und somit ohne Beriicksichtigung
von Nord- oder Siidstaueffekten vorgenommen. Dabei wird erstens sichtbar, dass die
Korrelationswerte zeitlich nicht stabil sind (SchmuTz et al. 2000, Cook et al. 2002) und auf
einem 95 %-Signifikanzniveau nicht durchgehend signifikant ausfallen. Im Fall der Tem-
peraturen weist die Alpenkurve dhnlich wie die Nordeuropakurve positive Korrelationen,
die Stideuropakurve erwartungsgemadss negative Korrelationen auf. Ein erster Einbruch
der Korrelationen wird um 1730, ein zweiter in der ersten Hilfte des 19. Jahrhunderts
beobachtet. Dabei stellt sich die Frage, ob in solchen Zeitperioden ein anderer
Zirkulationsmodus dominant war (LUTERBACHER et al. 1999). Sichtbar wird auch, dass die



70 Teil 1 Gebirge im Wandel: Aktuelle Dynamik und Langzeitsignale |

Korrelationen im 20. Jahrhundert starker sind als in den 240 Jahren vor 1900. Auer et al.
(2001b) haben neben dhnlichen Langzeit-Oszillationen (in 21-jghrigen Zeitfenstern)
zudem nachgewiesen, dass die Korrelationen zwischen dem NAO Index und den Tem-
peraturen im osterreichischen Raum jahreszeitlich schwanken und zwischen April und
August stark absinken.

Im Falle des Niederschlags liegen die Korrelationen des Alpenmittels nahe bei jenen
der Alpensiidseite und sind somit negativ mit dem NAO Index korreliert. Vor 1850 sind
die Korrelationen mit jenen des 20. Jahrhunderts vergleichbar. Eine starke Verdnderung
wird unmittelbar danach beobachtet. Dabei verschieben sich die Alpen- und Siideuropa-
werte gegen deutlich signifikante Werte, wogegen die Korrelationen mit Nordeuropa
zusammenbrechen. Wie bereits oben erwdhnt ist dies eine héchst interessante Periode,
die grossrdumig intensiver analysiert werden muss. Obschon dies keineswegs der Haupt-
grund sein kann, muss selbstverstandlich in jedem Fall der Frage nach der Genauigkeit der
Rekonstruktionen hochste Beachtung geschenkt werden (LUTERBACHER et al. 2002 a, b;
LUTERBACHER et al. 2003).

Zumindest fur das Winterhalbjahr lassen sich die Erkenntnisse, welche die NAO be-
treffen, in einer Synthesefigur zusammenfassen. Figur 5 versucht, eine Briicke von den

31-jahrige gleitende Korrelation TT vs. NAO (1659-1980)
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Meeresoberflichentemperaturen (SSTs) des Nordostatlantiks zur Auspragung der Haupt-
druckzentren Islandtief und Azorenhoch, zur Intensitdt des Polarfrontjets und zu den
damit verbundenen Haupteinzugsgebieten der «Storm Tracks» sowie schliesslich zur
resultierenden Druckfeldkonfiguration tiber den Alpen zu schlagen. Wir gehen dabei von
der vereinfachenden Annahme aus, dass die Atmosphéare auf der klimatologischen Zeit-
skala eine dquivalent-barotrope Struktur aufweist (PALMER und Sun 1985, WANNER et al.
2001), und dass sich Anomalien in der Meeresoberflichentemperatur mit einer gewissen
Zeitverzégerung im atmosphérischen Druckfeld manifestieren (Czaia und FRANKIGNOUL
1999). Die Entstehung dieser Anomalien wird an dieser Stelle nicht hinterfragt. Im Fall
positiver NAO Indizes (Fig. 5 a) sind die SST-Anomalien stdlich von Grénland deutlich
negativ, im Stiden dagegen positiv. Die Kerndruckanomalien in Islandtief und Azorenhoch
sind dadurch verstarkt, der Polarfrontjet ist stark ausgebildet und weist mit seiner Achse
von Stdwesten nach Nordosten. Die Alpen liegen in der siiddstlichen Auslaufzone dieses
Jets und damit auch stdéstlich der hauptsdchlichen Zone, welche durch die «Storm
Tracks» bestrichen wird. Durch die ageostrophische Massenverlagerung im Divergenz-
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ISLANDTIEF
40°N — —
AZORENHOCH
NAOI: Positiv
10°N I T
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Figur 5: Schematische Darstellung der
Anomalien der Meeresoberfldchentem-
40°N = — peratur, der Druckfeldanomalien von
Islandtief und Azorenhoch sowie der
Lage des Polarfrontjets und der Haupt-
zugstrassen der Tiefdruckgebiete bei
den zwei typischen Ausprdgungen der
AZORENHOCH Nordatlantischen Oszillation (positiver
" . und negativer NAO Index). Zusétzlich
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angegeben.
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bereich des Jets gegen Stidosten erhoht sich der Druck Gber den Alpen, die Temperaturen
liegen relativ hoch, und die Niederschldge sind tief. Im gegenteiligen Fall (negative NAO
Indizes) weist der Nordatlantik im Norden positive und im Stiden negative SST-Anomalien
auf, die Kerndruckanomalien weisen ebenfalls ein gegenteiliges Vorzeichen auf, die N-S-
Druckdifferenzen sind schwach, und der schwach ausgebildete Polarfrontjet liegt
stidlicher und ist zonal gegen die Alpen gerichtet. In diesem Fall ist Gber den Alpen eine
negative Druckfeldanomalie zu beobachten, und sowohl die alpinen Temperaturen als
auch die Niederschldge sind mit dem NAO Index negativ korreliert. Diese Tatsache wurde
bereits in den Arbeiten von WANNER et al. (1997) sowie BenisTON und JunGo (2002)
beschrieben.

Uber die wichtigen Zirkulationsmoden des Sommerhalbjahrs ist wesentlich weniger
bekannt. Immerhin ist nachgewiesen, dass sich die Hauptdruckzentren Islandtief und
Azorenhoch gegen Westen verschieben (WANNER et al. 1997). Zudem haben HURRELL und
FoLLAaND (2002) gezeigt, dass sich die «Storm Tracks» im Sommer nach Nordosten ver-
schoben haben, wodurch sich auch die Zunahme der Sommerniederschlage nérdlich der
Alpen und eine Abnahme derselben im 6stlichen Mittelmeerraum erkldaren lasst. In Figur
3ist in den letzten zwei Dekaden eine generelle Abnahme der Niederschldge zu beobachten.
ScHmipLl et al. (2002) haben fir die Periode 1901-1990 positive lineare Niederschlags-
trends im Winter im Nordwesten der Alpen und negative Trends im Herbst im Stidosten
der Alpen nachgewiesen. Die Betrachtungen zum NAO seien abgeschlossen mit dem
Hinweis, dass dieser nur einen beschrinkten Teil der Temperatur- und Niederschlags-
variabilitit erkldren kann, und dass Gebiete wie die Alpen, welche am Ubergang Ozean —
Kontinent und an der Nahtstelle zwischen Nord- und Stideuropa liegen, sehr heikel auf
Anderungen der atlantisch-europdischen Zirkulation reagieren (WANNER et al. 2000).

4.2 Extreme Jahreszeiten

Die hier verfligbare Datenlage erlaubt keine ausreichende Analyse der Prozesse, welche
zu den extremen Temperatur- und Niederschlagsanomalien gefiihrt haben, die in Tabelle
1 fur Winter und Sommer summarisch charakterisiert wurden. Anhand der Druckfeld-
rekonstruktionen von LUTERBACHER et al. (2002 a) ldsst sich zumindest hinterfragen, wie
weit diese Extrema durch anomale Zirkulationsverhdltnisse und somit durch starke
Abweichungen im Strahlungs- und Bewdlkungshaushalt sowie durch Advektion von
verschieden temperierten oder feuchten Luftmassen verursacht wurden.

In Figur 6 werden die mittleren Bodendruckfelder zusammen mit den Druck-
feldanomalien fiir die vier extremen Winter und Sommer gemadss Tabelle 1 dargestellt. Im
kalten Winter 1829/30 (Fig. 6 a) war das Druckfeld geprdgt durch eine starke Blockierung
der Héhenwestwindstromung (hier nicht dargestellt; LuTErBACHER et al. 2002a). Uber
lange Zeitrdume dominierte im Bodendruckfeld die kalte Antizyklone (ber Nordost-
europa, welche mit starker Bise immer wieder Kaltluftstaffeln nach Mitteleuropa steuerte
und so entscheidend zur negativen Temperaturanomalie beitrug. Im heissen Sommer
1807 (Fig. 6 b) lag erwartungsgemadss ein dynamisches Hoch tber Stideuropa. Im Boden-
druckfeld erstreckte sich das Azorenhoch weit in den europdischen Kontinent hinein und
bewirkte dort eine hohe Einstrahlung mit langanhaltender Subsidenz. Dies fiihrte zur
starken Uberwdrmung des mitteleuropiischen Kontinentalraumes.
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Der feuchte Winter von 1805/05 (Fig. 6 c) war in Mitteleuropa gepragt durch eine
starke negative Druckanomalie westlich von England. Diese fuhrte zu einer ausgeprégten
West- bis Sidweststromung und damit zu langanhaltenden Transporten feuchter und
warmer Luftmassen auf den Kontinent. Die Druckfeldkonfiguration des trockenen Sommers
1782 (Fig. 6 d) war dhnlich wie im heissen Sommer 1807 geprdgt durch das weit in den
Kontinent hineinreichende Azorenhoch. Allerdings lagen die Druckwerte auch in Nord-
europa konstant héher, was moglicherweise die Feuchtetransporte auf den Kontinent
Uber langere Zeitraume unterband.

Abschliessend stellt sich die Frage, wie weit derartige Extremperioden entweder durch
extreme Forcingfaktoren oder aber durch interne Schwankungen im System Ozean -
Meereis — Atmosphére (im Vordergrund steht dabei die Nordatlantische Oszillation) ver-
ursacht werden. Sie kann aufgrund der bestehenden Unterlagen und Analysen kaum
beantwortet werden. Verschiedene Indizien deuten immerhin darauf hin, dass starke
Anomalien im Bereich der atlantischen Meeresoberflichentemperaturen auf bestimmten
Zeitskalen das Druckfeld und somit auch die Zugbahnen der Tiefdruckgebiete und das
europdische Kontinentalklima mitpragen koénnen (PALmerR und Sun 1985, Czaa und
FRANKIGNOUL 1999, WANNER et al. 2001 und 2002).

Druck auf Meereshdhe Winter 1829/30 Druck auf Meereshohe Sommer 1807
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Figur 6: Felder des mittleren Druckes auf Meereshdhe (SLP) sowie Luftdruckanomalien fiir die vier
extremen Jahreszeiten gemdss Tabelle 1:

a) Kalter Winter 1829/30; b) heisser Sommer 1807; ¢) nasser Winter 1804/05; d) trockener Sommer
1782 (Daten von LUTERBACHER et al. 2002a)).
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5 Schlussfolgerungen

Im Rahmen dieses Beitrages wurden zum ersten Mal rekonstruierte alpine Temperatur- und
Niederschlagsfelder Uber langere Zeitrdume (Temperatur: 499 Jahre / Niederschlag: 233
Jahre) analysiert. Bei beiden Variablen zeigte sich sowohl die erwartete hohe interannuelle
Variabilitdt als auch die sehr unterschiedliche Auspragung der Anomalien im Winter- und
Sommerhalbjahr. Bei den Temperaturen bildet sich der Wechsel von der Kleinen Eiszeit (vor
1900) zum warmeren 20. Jahrhundert vor allem im Winter klar ab. Der positive lineare
Trend betrédgt tiber die Winterperiode von 1886 bis 1995 erstaunliche 3.5 °C. Als besonders
kalt erweisen sich die Winter des spaten Maunder Minimums vor 1700. Die positiven
Trends der Sommer- und Jahresmittel sind visuell wegen der Warmphase um 1800 weniger
deutlich auszumachen als im globalen Mittel. Die Niederschldge zeigen kein Trendver-
halten. Entgegen den Erwartungen einer treibhausbedingten Niederschlagszunahme in der
Gegenwart ist im gesamtalpinen Mittel in den letzten zwei Dekaden im Winter sogar eine
Abnahme beobachtet worden. Derart negative Trends liessen sich fiir die Alpensiidseite in
den vergangenen Dekaden bereits von ScHONwIESE et al. (1993) fir Frahling, Herbst und
Winter, von ScHmipL et al. (2002) fiir den Herbst und von HUrRreLL und FoLLAND (2002) fiir
den Sommer im gesamten Stden Europas feststellen.

Korrelationen von Temperatur und Niederschlag mit den natirlichen Forcingfaktoren
(Solaraktivitat, Vulkaneruptionen) liefern fiir den Alpenraum wenig signifikante Resultate.
Eine Ausnahme bildet nur die Periode der geringsten Solaraktivitdt wéhrend des Maunder
Minimums, als die Wintermittelwerte um den Betrag von 2 °C absanken. Der Grund fir
die kaum existierenden Korrelationen diirfte in erster Linie in der geringen rdumlichen
Ausdehnung des Alpenraumes zu finden sein. Deutlich ist die Gleichlaufigkeit zwischen
Temperaturentwicklung und Treibhausgaskonzentrationen in den letzten drei Dekaden
mit einem Trend, welcher im Winter tiber 1.5 °C liegt.

Erwartungsgeméss liegen die Korrelationen zum Nordatlantischen Oszillationsindex
klar hoher. Bei der Betrachtung des Gesamtalpenraumes ist dieser Index positiv mit der
Temperatur und negativ mit dem Niederschlag korreliert. Allerdings ldsst sich deutlich
nachweisen, dass diese Korrelationen zeitlich instationdr sind und periodenweise zerfallen
(ScHmuTz et al. 2000). In zukiinftigen Studien ist deshalb zu Uberpriifen, ob in solchen
Zeitabschnitten moglicherweise andere Zirkulationsmodi dominant waren.

Bei der Betrachtung der ausgewdhlten Extremereignisse stellte sich unmittelbar die
Frage, welche Prozesse im Vordergrund standen und wie weit diese ein Ausdruck der
nattrlichen Variabilitit des atlantisch-europaischen Klimasystems sind. Aufgrund der ver-
fugbaren Stichprobenzahl lasst sich momentan keine Trendaussage machen. Bedenkens-
wert ist jedoch die hohe Korrelation mit der NAO beispielsweise in der Kaltphase des
spaten Maunder Minimums mit ihren tiefen NAO Indizes, oder in der gegenwartigen
Warmphase mit sehr hohen NAO Indizes. Bei einer genauen Analyse musste dabei die
zeitliche Autokorrelation in Betracht gezogen werden. Wenn davon ausgegangen wird,
dass die NAO massgeblich von den atlantischen Meeresoberflichentemperaturen mit-
bestimmt wird (Czaia und FRANKIGNOUL 1999, WANNER et al. 2001), so ist klar angezeigt,
dass deren Struktur und Dynamik im Lichte der anthropogenen Klimaédnderungen vertieft
studiert werden muss.
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