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MESOSKALIGE MODELLIERUNG

DER BODENHYDROLOGIE

KURZFASSUNG

In der vorliegenden Arbeit wird die Modelli erung der Bodenhydrologie innerhalb eines

Boden-Vegetationsmodells weiterentwickelt und überprüft. In bisherigen mesoskaligen

Modellen wurden die Komponenten des Bodenwasserkreislaufs nur sehr grob berücksich-

tigt. Da die Behandlung der Bodenfeuchte bei mesoskaligen Simulationen einen großen

Einfluss auf den Zustand der unteren Atmosphäre hat, wird das Boden-Vegetationsmodell

des ‘Karlsruher Atmosphärischen Mesoskaligen Modells‘ (KAMM2) um einige wichtige

hydrologische Prozesse erweitert: Eine Parametrisierung des Wasserspeichers an der Erd-

oberfläche, Oberflächenabfluss und Makroporenfluss. Die Randbedingungen des Boden-

modells werden so geändert, dass eine realistische Infilt ration des Niederschlags und die

Simulation der Grundwasserneubildung möglich sind. Es werden darüber hinaus verschie-

dene Parametrisierungen der bodenhydrologischen Größen und eine neue Bodenartklassi-

fikation in das Modell eingeführt. Für sämtliche Boden- und Vegetationsparameter werden

jahreszeitabhängige Datensätze erstellt . Mit diesem erweiterten Modell werden Simulatio-

nen durchgeführt und mit Messdaten verglichen. Sensitivitätsstudien zeigen, dass - neben

dem Anfangswert der Bodenfeuchte - die Wahl der Bodenart und der Bodentextur-Klassi-

fikation einen großen Einfluss auf die untere Atmosphäre haben. Weitere wichtige Pro-

zesse sind die Speicherung von Wasser an der Erdoberfläche sowie der Makroporenfluss,

während das Grundwasser vernachlässigt werden kann. Zur Parametrisierung des Boden-

wassertransports liefern bisher nicht verwendete hydrologische Ansätze die besten Ergeb-

nisse.

Keywords: soil hydrology; mesoscale modelli ng; SVAT; soil -vegetation; soil water; soil

texture; macropore flow; runoff ; weather prediction



MESOSCALE MODELLING

OF SOIL HYDROLOGY

ABSTRACT

This paper presents the modeling of soil hydrology within a soil -vegetation model. Until

now the components of soil hydrologic cycle were only roughly taken into consideration in

mesoscale models. Due to a very large influence of the soil moisture on the development of

the lower atmosphere, some important hydrological processes are included here into the

soil -vegetation model of the ‘Karlsruher Atmosphärisches Mesoskaliges Modell ‘

(KAMM2; Karlsruhe atmospheric mesoscale model): parameterizations of water storage at

the earth surface, runoff and macropore flow. The boundary conditions of the soil model

were altered to obtain a realistic infilt ration of precipitation and the simulation of ground

water. Further different parameterizations of soil hydrologic parameters and a soil texture

classification were included. For each parameter of soil and vegetation a season dependent

dataset was obtained. For the validation of this extended model, simulations were ran and

compared to measured values. Sensitivity studies show that the choice of soil texture and

soil texture classification and to a smaller extent also the initial value of soil moisture have

a large influence on the lower atmosphere. Important processes are further the ponding of

water at the earth surface and macropore flow, while ground water can be ignored. The

best results for parameterization of soil water transport are obtained utili zing hydrology

approaches that were not yet applied in meteorology.
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1 EINLEITUNG UND ZIELSETZUNG

Die untere Atmosphäre ist als Lebensraum des Menschen von großem wissenschaftli chen

Interesse. Ihr Zustand und dessen zeitli che Änderung ist u. a. vom Austausch von Energie

und Feuchte über die Vegetation und den Boden geprägt. In numerischen atmosphärischen

Modellen, mit denen man diese Änderung vorherzusagen sucht, bildet dieser Vorgang ein

zentrales Element. Er setzt sich aus einer Reihe komplexer Wechselwirkungen zwischen

Atmosphäre, Biosphäre und Pedosphäre zusammen, die die Aufteilung der Strahlungsener-

gie in latenten, fühlbaren und Bodenwärmestrom bewerkstelli gen. Diese Prozesse werden

von den Eigenschaften der Vegetation und des Bodens bestimmt, welche wiederum vom

Bodenwassergehalt und den Wasserflüssen abhängen. So beeinflusst beispielsweise der

Wassergehalt der obersten Bodenschicht die Strahlungsabsorption und jener der tieferen

Schichten die Transpiration oder die Wärmeleitung. Es folgt daraus die Notwendigkeit, die

Aufteilung des die Vegetation und den Erdboden erreichenden Niederschlags in seine

Komponenten Abfluss, Evapotranspiration und einen gespeicherten Anteil möglichst de-

tailli ert zu beschreiben. Es gilt dabei, die wichtigsten Prozesse innerhalb des Systems Ve-

getation-Boden, wie die Wasseraufnahme über die Wurzeln der Pflanzen, die Transpiration

und die Verdunstung über Blattoberflächen, zu berücksichtigen. Im Bereich Atmosphäre-

Boden sind bedeutende Prozesse die Verdunstung, die Versickerung und der kapill are Auf-

stieg in der nicht-gesättigten Bodenzone, die Infilt ration, der Oberflächenabfluss oder der

Abfluss am Unterrand des Bodenmodells.

Mit dem Ziel, diese Größen und deren Entwicklung zu modelli eren, wurden SVAT-Mo-

GXO
�

�ïSoil Vegetation Atmosphere TUDQVIHUï
�

HQWZLFNHOW � GLH � D� DWPRVSKärische Simulati-

onsmodelle angekoppelt, als deren untere Randbedingung dienen. Aufgrund der Verknüp-

fung zwischen Wasser- und Energiekreislauf werden solche Module nicht nur in der Mete-

orologie, sondern auch in den Bereichen Hydrologie, Agrarwissenschaften und Bodenphy-

sik angewendet, so dass eine fachübergreifende Betrachtung häufig von Vorteil i st.

Die erste Landoberflächenparametrisierung mit einem einfachen ïEXFNHWï�0RGH ��� ZXUGH

von MANABE (1969) in ein globales Modell der allgemeinen Zirkulation integriert. Der

Boden wird darin lediglich als Wasserspeicher betrachtet, der sich wie ein Eimer bis zu

bestimmten Grenzen füllen und wieder entleeren kann. Da dieses Konzept sehr eff izient
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ist, werden derartige Module noch immer in Zirkulations- und Wettervorhersagemodellen

verwendet (z. B. SCHAAKE ET AL., 1996; RAMESH & IYENGAR, 1999; SCHULZ ET AL.,

2001).

Die erste in numerischen Simulationen praktisch angewandte Parametrisierung der Erd-

oberfläche mit einer Rückkopplung durch eine Vegetationsschicht stammt von DEARDORFF

(1978). Es folgten weitere SVAT-Modelle mit zunehmender Komplexität, wie das

ïBiosphere-Atmosphere Transfer SFKHPHï �%$76 � DICKINSON ET AL., 1986) und das

ïSimple BLRVSKHUHï 0RGH ��� �6L% � SELLERS ET AL., 1986), auf denen viele weitere Modelle

strukturell aufbauten (z. B. VERSEGHY, 1991; HENDERSON-SELLERS, 1993). Teilweise

wurde aber versucht, die Parametrisierungen wieder zu vereinfachen, um die Modelle effi-

zienter zu gestalten (z. B. XUE ET AL., 1991; NOILHAN & PLANTON, 1989). Hinsichtlich des

%RGHQZDVVHU � DUEHLWH� DOO � GLHV � 0RGHOO � P ��� GH	 UHFKHQ]HLWHIIL]LHQWH� ïIRUFH�UHVWRUHï�

Verfahren, das den Boden in eine dünne, schnell reagierende oberflächennahe Schicht und

eine träge Reservoir-Schicht einteilt .

Insbesondere in den letzten Jahren werden größere Anstrengungen unternommen, den

Wasserkreislauf prozessorientierter zu modelli eren und die zunehmenden Computerres-

sourcen zu nutzen, um so auch für die Kurzzeitsimulationen mit mesoskaligen Modellen

eine realistischere untere Randbedingung zu erhalten. In diesem Anwendungsbereich wer-

den hydrologische Prozesse wichtig, die bei der Anwendung in globalen Modellen ver-

nachlässigt werden können. Der Boden wird in derartigen Modellen in viele Schichten

aufgeteilt , so dass eine prognostische Bodenwassergleichung numerisch gelöst oder, ab-

hängig von einem Wurzelprofil , dem Boden Wasser entzogen werden kann (z. B.

SCHÄDLER, 1990; JÜRRENS, 1996). Sehr komplexe und aufwendige Modelle werden für

spezielle Anwendungen, z. B. in den Agrarwissenschaften (z. B. BRADEN, 1995), formu-

liert.

In der Hydrologie werden - abhängig von der Fragestellung - sehr verschiedene Verfahren

verwendet, den Wasserkreislauf zu modelli eren. So wird beispielsweise in Hochwasser-

9RUKHUVDJHPRGHOOH
�� I
 GD � ï(LQKHLWVJDQJOLQLHQYHUIDKUHQï DQJHZHndet, das vorher gemes-

sene Hochwasserabflüsse benutzt, ohne den Infilt rationsvorgang detailli ert zu betrachten,.

Daneben gibt es auch hier sehr viele Modelle, denen ein physikalisch-deterministisches

Konzept zugrunde liegt (z. B. MAURER, 1997; SCHULLA, 1997).
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Zunehmend wird bei der Modelli erung der Atmosphäre versucht, Konzepte aus solchen

Modellen zu übernehmen, denn hydrologische Modelle bieten den Vorteil , Bodenwasser

betreffende Prozesse detailli erter zu beschreiben. Dies betriff t beispielsweise die Randbe-

dingungen des Bodenmodells oder dessen Gitterauflösung. In der Hydrologie werden Pro-

zesse und hydrologische Komponenten berücksichtigt (z. B. Makroporenfluss oder Ober-

flächenabfluss), die in SVAT-Modellen der Meteorologie bisher häufig vernachlässigt

werden. Dies ist darauf zurückzuführen, dass in der Hydrologie Fragestellungen zur

Schadstoffausbreitung im Boden, zur Simulation von Erosionsschäden oder generell zum

Wasserkreislauf eine genauere Simulation der Bodenfeuchte erfordern, während die Atmo-

sphäre dafür nur die obere Randbedingung darstellt .

Es ergibt sich aus dieser Problematik als erstes Ziel dieser Arbeit, Komponenten und Pa-

rametrisierungen in hydrologischen Modellen auf ihre Anwendbarkeit in einem SVAT-

Modell zur Simulation der mesoskaligen Atmosphäre zu überprüfen. Es ist zunächst zu

untersuchen, welche hydrologischen Komponenten aufgrund der Skalendifferenzen zwi-

schen atmosphärischer und hydrologischer Modelli erung vernachlässigbar sind und welche

berücksichtigt werden sollten. Dies wird hier durch die Einbindung hydrologischer Pro-

zesse und Komponenten mit verschiedenen Parametrisierungen in das SVAT-Modell

VEG3D (LENZ, 1996; GRABE, 2001) realisiert. Dieses wird als Boden-Vegetations-Modul,

angekoppelt an das atmosphärische nichthydrostatische ïKarlsruher Atmosphärische Me-

soskalige MRGHOOï �.$00� � BALDAUF, 2002), betrieben. Die Bodenhydrologie soll im

vorliegenden VEG3D-Modell überarbeitet werden. Dies betriff t die Lösung der prognosti-

schen Bodenwassergleichung und die Randbedingungen (Infilt rationsbedingung) des Bo-

denmodells. Darüber hinaus soll das Modell um hydrologische Prozesse und Wasserbi-

lanzkomponenten erweitert werden. Dies sind der Wasserspeicher an der Erdoberfläche

mit einer Parametrisierung des Oberflächenabflusses, die Einführung des Gravitationsab-

flusses am Modellunterrand und die Parametrisierung von Makroporenfluss im Boden. Es

soll dann getestet werden, in welchem Maße sich die Einbindung dieser Komponenten auf

den Zustand der unteren Atmosphäre unter bestimmten vorgegebenen Bedingungen (z. B.

Anfangswassergehalt, Landnutzung, Bodenart, Orografie) auswirkt.

Im Hinblick auf die Wirkung einzelner Vegetations- und Bodenparameter besteht nach wie

vor Unsicherheit. Viele Autoren beschäftigten sich in der letzten Dekade mit dieser Prob-

lematik: JACQUEMIN & NOILHAN (1990) betrachteten die Vegetation als entscheidenden
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Faktor, der die turbulenten Wärmeströme beeinflusst. MIHAILOVIC ET AL. (1992) be-

schränkten diese Wirkung auf tonige Böden, während bei Sand- und Lehmböden eine nur

sehr geringe Sensitivität der atmosphärischen Grenzschicht auf die Vegetation festgestellt

wurde. Als Parameter mit großem Einfluss erwiesen sich die Rauigkeitslänge

(HENDERSON-SELLERS, 1993), der Stomata-Widerstand (WETZEL & CHANG, 1988;

SIEBERT ET AL., 1992; ÁCS, 1994), die Wurzelfunktion (PITMAN, 1994), der Blattflächenin-

dex (SIEBERT ET AL., 1992) und die Oberflächenalbedo (CHARNEY, 1977).

Der Boden, in seiner Eigenschaft Wasser zu speichern und zu transportieren, wird vielfach

als wichtigster Teil einer Erdoberflächenparametrisierung betrachtet. So kommen WILSON

ET AL. (1987) zu dem Ergebnis, dass die Bodentextur der sensitivste Parameter ist. Ein

Großteil der Forschungsergebnisse zeigt, dass der Bodenwassergehalt einen größeren Ein-

fluss auf die atmosphärische Grenzschicht hat als die Vegetation (SCHÄDLER, 1990;

WETZEL & CHANG, 1988; SIEBERT ET AL., 1992; SUN & BOSILOVICH, 1996; CUENCA ET

AL., 1996; FRANKS ET AL., 1997). Von Bedeutung sind hier stets die experimentellen Be-

dingungen und vor allem das verwendete Modell mit seinen Parametrisierungen. So be-

gründen SUN & BOSILOVICH (1996) die oftmalige Überschätzung der Vegetationsparame-

ter gegenüber der Bodenfeuchte mit der Verwendung des einfacheren ïIRUFH�UHVWRUHï�9HU�

fahrens gegenüber der numerischen Lösung der Diffusionsgleichung. Sie kommen wie

SCHÄDLER (1990) zu dem Ergebnis, dass der Anfangswert der Bodenfeuchte als die Vari-

able mit dem größten Einfluss auf die planetarische Grenzschicht und die Energiebilanz

der Erdoberfläche anzusehen ist. Sie fordern, ebenso wie SAVIJÄRVI (1992), SMITH ET AL.

(1994) und FIEDLER (1999), eine möglichst genaue Behandlung der Bodenfeuchte. Darüber

hinaus muss die Bodenfeuchte auch als wichtiger Faktor für die Entwicklung chemischer

Konzentrationen beachtet werden (JACOBSEN, 1999). SUN & BOSILOVICH (1996) weisen

darauf hin, dass aufgrund der Verknüpfung der Bodentextur mit der Feldkapazität (die Bo-

denfeuchte, die sich nach längerer Zeit ohne Wasserzufuhr einstellt ) und Welkepunkt-

feuchte (die Bodenfeuchte, bei der die Vegetation dem Boden kein Wasser mehr entziehen

kann) eine möglichst detailli erte Bodenkartierung verwendet werden sollte.

Aus dieser Problemstellung ergibt sich als weiteres Ziel dieser Arbeit, die in einem SVAT-

Modell verwendeten Bodenparameter hinsichtlich ihrer natürlichen Variabilit ät und der

sich daraus ergebenden Beeinflussung der Atmosphäre zu untersuchen. Es soll geklärt

werden, welche Parameter einen nur geringen Einfluss – z. B. auf die turbulenten Flüsse -
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haben und als grobe Mittelwerte verwendet werden können, und welche Parameter mög-

lichst genau vorgegeben werden müssen. Es ergeben sich daraus auch Hinweise auf die

Prozesse, die in SVAT-Modellen von großer Wichigkeit sind und somit detailli ert be-

schrieben werden müssen. Weiterführend soll der Einfluss der gewählten Bodenkartierung

untersucht werden, um beispielsweise zu zeigen, welche Abweichung sich bei der Ver-

wendung einer falschen Bodenart ergibt oder wie stark sich die Wahl der Klasseneinteilung

der Bodenart auf das Modellergebnis auswirkt.

Das zentrale Element des Bodenwassertransports in einem detailli ert-physikalischen Mo-

dell i st die prognostische Gleichung für die Bodenfeuchte, die ï5LFKDUGV�*OHLFKXQJï � 'LHV

ist eine nichtlineare Differenzialgleichung, deren Verhalten entscheidend von den Eigen-

schaften Bodenmatrix abhängt. Diese werden mit Hil fe bodenhydraulischer Funktionen

beschrieben, zu welchen verschiedene Parametrisierungen existieren. Die Parametrisierung

nach CAMPBELL  (1974) wird bevorzugt in meteorologischen Modellen verwendet, während

in der Hydrologie der Ansatz nach VAN GENUCHTEN (1980) favorisiert wird. Weiterhin

werden innerhalb dieser Funktionen bodenartabhängige Bodenkennwerte benötigt, für die

in der Literatur unterschiedliche Datensätze zu finden sind (z. B. CLAPP & HORNBERGER,

1978; RAWLS & BRAKENSIEK, 1982; CARSEL & PARRISH, 1988). Es ergeben sich so meh-

rere Kombinationsmöglichkeiten, die bodenhydraulischen Funktionen zu parametrisieren.

Hinweise auf den bedeutenden Einfluss dieser Parametrisierung auf die Grenzschicht (z. B.

EK & CUENCA, 1994) führten zu Arbeiten, die zum Ziel hatten, Unterschiede zwischen

diesen Parametrisierungen herauszuarbeiten und zu klären, welche dieser Funktionen für

SVAT-Modelle besser geeignet ist. Diese Arbeiten beschränkten sich aber auf eine be-

stimmte Bodenart ohne die Berücksichtigung von Vegetation (CUENCA ET AL., 1996) oder

waren auf die Simulation von Jahresgängen zur Anwendung in globalen Modellen ausge-

richtet (SHAO & IRANNEJAD, 1999). Es sollen in dieser Arbeit Vergleiche dieser Parametri-

VLHUXQJH
�

DQKD
���������

ïRII�OLQHï�6LPXODWLRQH
�	�

H 
 XQWHUVFKLHGOLFKH
�

%RGHQDUWH
���
���

PHWe-

orologischen Bedingungen vorgestellt werden. Es steht hierzu der kontinuierliche Daten-

satz eines mehrjährigen Zeitraums von Bodenprofilmessungen mit 10-Minuten-Mittelwer-

ten (FIEDLER, 1995) zur Verfügung, der einen Vergleich der simulierten mit der gemesse-

nen Bodenfeuchte erlaubt. Darüber hinaus sollen ïRQ�OLQHï�6LPXODWLRQH
���
�

WH� YHUVFKLHGH�

nen Anfangsbedingungen zeigen, wie stark sich die Wahl des Parametrisierungsschemas

auf meteorologische Parameter auswirkt.
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Zusammenfassend werden in dieser Arbeit folgende Ziele bearbeitet:

• Erweiterung des vorliegenden Boden-Vegetationsmodells um hydrologische Prozesse

(Infilt ration, untere Randbedingung, Oberflächenspeicher und –abfluss, Makroporen-

fluss, Grundwasser).

• Einführung weiterer Parametrisierungen der bodenhydraulischen Funktionen (Matrix-

potenzial, hydraulische Leitfähigkeit) und zusätzlicher Datensätze der Bodenkennwerte

(Sättigungswassergehalt, residualer Wassergehalt, Sättigungsleitfähigkeit u.s.w.).

• Erweiterung der Bodenartkartierung.

• Erweiterung der Vegetationsparameter zur Durchführung jahreszeitabhängiger Simula-

tionen. Validierung des Boden-Vegetationsmodells.

• Sensitivitätsanalyse der eingeführten hydrologischen Prozesse und Parametrisierungen

im Rahmen mesoskaliger atmosphärischer Simulationen.

Im folgenden Kapitel werden zunächst einige pedologische und hydrologische Grundlagen

erläutert, sowie eine Übersicht über die Behandlung des Bodenwassers in meteorologi-

schen und hydrologischen Modellen gegeben. Im dritten Kapitel wird das für diese Arbeit

erweiterte Boden-Vegetationsmodell beschrieben. Die damit durchgeführten Sensitivitäts-

studien sowie weitere ein- und dreidimensionale Simulationen werden im anschließenden

Kapitel vorgestellt . Im fünften Kapitel werden schließlich die Ergebnisse zusammenge-

fasst, kriti sch bewertet und ein Ausblick gegeben.



2 KENNTNISSTAND

2.1 DER WASSERKREISLAUF

Der Wasserkreislauf ist bestimmt durch einen kontinuierlichen Wassertransfer zwischen

der Atmosphäre, den Kontinenten und den Weltmeeren (BAUMGARTNER & REICHEL,

1975). Die Atmosphäre erhält über die Verdunstung der Wasser- und Landoberflächen

Wasser in gasförmiger Phase. Über Kondensationsprozesse gelangt das Wasser in Form

von Niederschlägen auf die Erdoberfläche zurück, wo es - nach Passieren der Vegetation

(Interzeptionsspeicher, Stammabfluss, abtropfender Niederschlag) - in den Boden infilt -

riert, oder - bei Überschreiten der Infilt rationskapazität - oberflächlich abfließt (Hor-

WRQïVFKH� 2EHUIOächenabfluss; HORTON, 1933). Eine Aufsättigung des Bodens von unten

nach oben kann zu gesättigtem Oberflächenabfluss führen (DUNNE, 1978). Über Vorfluter

(Gerinne, Bach, Fluss) mit einer möglichen Reinfilt ration wird das Wasser dem Meer zu-

geführt. Eine Zwischenspeicherung des Wassers an der Erdoberfläche erfolgt in Form von

Schnee und Eis, aber auch in flüssiger Phase in kleinen Mulden und Senken sowie in Seen.

Infilt riertes Wasser wird im Boden gespeichert bzw. in Mikro- und Makroporen an tiefere

Schichten weitergegeben (Sickerung). Ferner sorgt die Kapill arität innerhalb des Poren-

systems des Bodens für eine Umverteilung des Wassers. Neben der Bodenverdunstung

(Evaporation) wird dem Boden zusätzlich über die Wurzelabsorption (Transpiration) Was-

ser entzogen. Im Bereich von Stauschichten, Tier- und Wurzelgängen und Bodenhorizon-

ten kann lateraler Zwischenabfluss entstehen, wodurch ebenfalls Wasser dem Vorfluternetz

zugeführt wird, bzw. wieder zutage tritt (Exfilt ration). Darüber hinaus wird dem Boden

über Grundwasserzu- und abfluss Wasser entzogen bzw. der Vorfluter gespeist.

Der Wasserkreislauf über Landoberflächen ist somit als eine Abfolge von Transportprozes-

sen und Speicheränderungen zu betrachten.
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2.2 WASSERBEWEGUNG IN BÖDEN

Das zentrale Element im Hinblick auf Bodenwassertransport und -speicherung ist die

räumliche Anordnung der festen Bodenbestandteile (Bodengefüge), die im wesentlichen

für die Verteilung von Wasser und Luft, und damit für die Größe von Grenzflächenflüssen

(Infilt ration, Abflüsse, Verdunstung) und Sickerung (in Mikro- und Makroporen) verant-

wortli ch ist. Hier spielen zahlreiche pedologische Faktoren, wie z. B. Bodentextur (Kör-

nung), Bodenstruktur (Porengröße), Verdichtung oder Verschlämmung bzw. –krustung der

Bodenoberfläche eine Rolle. Organische Bestandteile, wie abgestorbenes Pflanzenmaterial

sowie die Aktivität von Fauna und Flora sind ebenfalls von Bedeutung. Als äußere Ein-

flussgrößen kommen Niederschlag, Strahlungsgrößen u.s.w., sowie anthropogene Faktoren

(Landnutzung, Bodenbearbeitung) hinzu (WOHLRAB ET AL., 1992).

2.2.1 BODENEIGENSCHAFTEN

Der Boden besteht aus organischen und mineralischen Teilchen unterschiedlicher Form

und Größe (SCHEFFER, 1998). Er bildet ein Porensystem, in dem sich Wasser, Luft, Wur-

zeln und Bodenorganismen bewegen. Die Geometrie dieses Porensystems bestimmt die

bodenhydraulischen Funktionen: die hydraulische Leitfähigkeit (die ï:DVVHUOHLWIähigkeitï�
������� D � 0DWUL[SRWHQ]LD � �GD � ï:DVVHUVSHLFKHUYHUPögenï � GH � %RGHQV 	 'LHV 
 *HRPHWUL 
 LVW

in einem natürlichen Boden aufgrund der vielfältigen biologischen, chemischen und physi-

kalischen Prozesse und Entstehungsmechanismen sehr komplex, insbesondere im Oberbo-

den.

2.2.1.1 MIKROPOREN

Innerhalb der Mikroporen (Korndurchmesser < 2 mm) spielen Kapill ar- und Adsorptions-

kräfte die größte Rolle. Je feiner der Boden ist, desto schwerer kann dem Boden durch

Pflanzen oder die Gravitationskraft Wasser entzogen werden. Die bodenhydraulischen Ei-

genschaften werden also durch die Porengrößenverteilung der Mikroporen bestimmt.
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Am einfachsten lässt sich die Porengrößenverteilung der Korngrößenverteilung des Fein-

bodens zuordnen. Es werden hier die Anteile an bestimmten Korngrößenfraktionen (z. B.

Sand-, Schluff- und Tonfraktion) bestimmt. Das Gemisch der Korngrößenfraktionen kann

dann Bodenarten zugewiesen werden (s. Abb. 2.1), die, ausgenommen Lehmböden, durch

die vorherrschende Fraktion charakterisiert sind.

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 10
0

100
90

80
70

60
50

40
30

20
10

0

0

10

20

30

40

50

60

70

80

90

100

Sc
hl

uf
fa

nt
ei

l i
n

% Tonanteil in
%

Sandanteil in %

Schluff

schluffiger
Lehm

Lehm

sandiger
Lehm

lehmiger Sand

Sand

toniger Lehm

sandig toniger
Lehm

schluffig
toniger
Lehm

sandiger
Ton

schluffiger
Ton

Ton

Abbildung 2.1: Dreiecksdiagramm der Bodenarten nach USDA (United States Department of
Agriculture).

Die Grenzen der Korngrößenfraktionen können je nach Land variieren. Üblicherweise wird

die angelsächsische Einteilung verwendet: Ton < 2 �P � 6FKOX
���

� – 50 �P � 6D�����
	  –
2000� � �MARSHALL ET AL., 1996).

Häufig werden auch einfachere Einteilungen der Bodentextur verwendet indem der Boden

QX� L� ïIHLQï 
���� ïJUREï RGH� L� ïVHK ��� HLQï � ïIHLQï � ïPLWWHO�IHLQï � ïPLWWHOï 
���� ïJUREï HLQJH�

teilt wird. Daneben existieren aber auch detailli ertere Einteilungen wie die deutsche Bo-

denart-Klassifikation mit 28 Klassen (AG BODEN, 1994).
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2.2.1.2 MAKROPOREN

Der Wasserfluss in Makroporen ist im wesentlichen dadurch gekennzeichnet, dass Kapil-

larkräfte nur noch eine untergeordnete Rolle spielen. Bei Boden mit Porendurchmessern ab

etwa 2 bis 3 mm kann folglich als makroporös bezeichnet werden. Die wichtigsten Entste-

hungsmechanismen sind:

• absterbende Pflanzenwurzeln

• Aktivität der Bodenfauna (Wurm- und Wühlgänge)

• Auswaschungsvorgänge

• Bodenaggregation und –disaggregation

• Schrumpfrisse

• Bodenbearbeitung

Makroporosität ist insbesondere beim Infilt rationsvorgang von entscheidender Bedeutung

(MAURER, 1997), da hierdurch um mehrere Zehnerpotenzen höhere Infilt rationsraten zu-

stande kommen (GERMANN, 1981) und so, z. B. bei Wald, Oberflächenabfluss fast voll-

ständig verhindert werden kann (WOHLRAB ET AL., 1992). Eine Zusammenfassung über

gemessene Geschwindigkeiten des Makroporenflusses ist bei BEVEN & GERMANN (1981)

zu finden. Es werden dort Werte bis zu 2,1 cm s-1 angegeben. Daneben gibt es Schätzungen

für den Fluss in Wurmlöchern von bis zu 25 cm s-1 (BOUMA ET AL., 1982). Unter Stauver-

hältnissen fanden WATSON & LUSMOORE (1986), dass 73 % des Wasserflusses in Makro-

poren geleitet wird. Entsprechend dieser Zahlenwerte folgt ein großer Einfluss des Makro-

porensystems auf den Infilt rationsvorgang, den Zwischenabfluss und die Sickerung in den

obersten Bodenschichten. Die Makroporosität weist infolge ihrer Entstehungsmechanismen

eine erhebliche lokale Variabilit ät auf. Darüber hinaus sind auch vegetations- und ereignis-

abhängige Veränderungen festzustellen (SCHIFFLER, 1992).

2.2.2 SICKERUNG

Wasserflüsse in Mikroporen lassen sich mit der Richards-Gleichung beschreiben. Dabei

wird angenommen, dass der Boden aus festen Bestandteilen (Bodenmatrix), Flüssigwasser

und Bodenluft besteht. Der Einfluss von Temperatur- oder Salzgehaltgradienten auf die

Wasserbewegungen wird vernachlässigt. Wasserdampftransporte werden in einigen weni-
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gen Modellen berücksichtigt (BRADEN, 1995; NAGAI, 2002), können aber bei mesoskaligen

Simulationen ebenfalls vernachlässigt werden.

Mit Hil fe der Potenzialtheorie lässt sich die Gesamtenergiedichte des Bodenwassers als

Wasserpotenzial ψ w  (hydraulisches Potenzial) betrachten. Es setzt sich zusammen aus dem

Gravitationspotenzial ψ g  (potenzielle Energie aufgrund Gravitationskraft) und dem Ma-

trixpotenzial ψ  (potenzielle Energie aufgrund von Oberflächen- und Kapill arkräften):

ψ ψ ψw g= + , (2.1)

mit

ψ g z= − . (2.2)

Wird die Potenzialenergie auf das Gewicht des Wassers bezogen, so erhält man als Einheit

für ψ  Meter. z  ist hier die Bodentiefe, die nach unten zunimmt.

Betrachtet man lediglich die Vertikalkomponente, so läßt sich der Wasserfluss jw  infolge

eines Energiegefälles für gesättigte Verhältnisse mit dem Darcy-Gesetz (DARCY, 1856)

beschreiben:

j K
zw

w= −
∆
∆
ψ

. (2.3)

K ZLU ��� DUL� DO � GL � ïK\GUDXOLVFK � /HLWIähigkeitï EH]HLFKQHW � 'H � Übergang zu Differen-

tialquotienten und die Übertragung auf ungesättigten Boden liefert das Buckingham-

Darcy-Gesetz:

( )j K
zw

w= − θ
ψd

d
. (2.4)

Dabei ist θ  der volumetrische Bodenwassergehalt (Wasservolumen pro Bodenvolumen).

Aus der Massenbilanzgleichung und Gleichung 2.4 erhält man unter Berücksichtigung der

Gleichungen 2.1 und 2.2 die prognostische Diffusionsgleichung:

( ) ( ) ( ) ( )∂ θ
∂

∂
∂

θ
∂ψ θ

∂
θ

z t

t z
K z

z

z
r zw

,
,

,
,= −

















 −1 , (2.5)

bzw.

( ) ( ) ( ) ( ) ( )∂ θ
∂

∂
∂

θ
∂ ψ θ

∂
∂ θ

∂
θ

z t

t z
K z

z

z

K z

z
r zw

,
,

, ,
,=









 − − . (2.6)

Darin bezeichnet die Senke rw  die Wasseraufnahmerate durch Wurzeln.
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Führt man den Bodenwasser-Diffusionskoeff izienten D  mit

( ) ( )D z K zθ θ
∂ ψ
∂ θ

, ,= (2.7)

ein, so erhält man die Richards-Gleichung in der Wassergehalt-Form:

( ) ( ) ( ) ( ) ( )∂ θ
∂

∂
∂

θ
∂ θ

∂
∂ θ

∂
θ

z t

t z
D z

z t

z

K z

z
r zw

,
,

, ,
,=







 − − . (2.8)

Wird hingegen die spezifische Wasserkapazität Cw  mit

( )Cw ψ
θ
ψ

=
d

d
(2.9)

eingeführt und berücksichtigt man

( )( ) ( )K Kψ θ θ= , (2.10)

so erhält man die Potenzialform der Richards-Gleichung:

( ) ( ) ( ) ( ) ( )C z
z t

t z
K z

z t

z
r zw wψ

∂ψ
∂

∂
∂

ψ
∂ ψ

∂
θ,

,
,

,
,= −

















 −1 . (2.11)

Diese Gleichung bildet fast ausnahmslos die Grundlage für die Lösung von Flussproble-

men. Zu ihrer Lösung, die nicht analytisch möglich ist, werden neben Anfangs- und Rand-

bedingungen die hydraulischen Materialeigenschaften ( )θ ψ  und ( )K θ  benötigt.

2.2.3 GRENZFLÄCHENFLÜSSE: ABFLUSS UND INFILT RATION

Wasser infilt riert in den Porenraum des Bodens während eines Niederschlagsereignisses

unter dem Einfluss von Schwerkraft und Kapill arkräften. Als Infilt rationsrate wird das

Wasservolumen, welches pro Zeiteinheit versickert, bezeichnet. Die maximal mögliche

Infilt rationsrate (Infilt rationskapazität) variiert dabei zeitli ch, da sie vom Bodenwasserge-

halt abhängt.

Übersteigt die Niederschlagsrate die Infilt rationskapazität der obersten Bodenschicht, so

entsteht - nach dem Auffüllen kleiner Vertiefungen auf der Bodenoberfläche (Muldenrück-

KDOW ��� +RUWRQïVFKH� 2EHUIOächenabfluss (HORTON, 1933). Daneben führt eine Bodenauf-

sättigung von unten nach oben (durch versickerndes Niederschlagswasser und lateral zusi-

ckerndes Wasser) zu gesättigtem oder DunneïVFKH� 2EHUIOächenabfluss (DUNNE, 1978).
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Zwischenabfluss im Boden findet auf kapill aren Wegen (Matrixfluss), nichtkapill aren We-

gen (Schrumpfrisse, Tiergänge, Wurzelkanäle) sowie über schnell reagierendes Grundwas-

ser statt. Die praktische Identifikation und Quantifizierung dieser Mechanismen ist äußerst

schwierig, da sie von einer Vielzahl an geomorphologischen, pedologischen und topografi-

schen Faktoren beeinflusst werden.

Nur zu Anfang ist der Oberflächenabfluss als Schichtfluss aufzufassen. Der weitere Trans-

portvorgang erfolgt in Rinnen und Ackerfurchen bis das Vorfluternetz erreicht wird. In

Abflussganglinien kleiner Einzugsgebiete lassen sich Oberflächenabfluss (hohe kurzzeitige

Welle unmittelbar nach dem Niederschlagsereignis) und Zwischen- bzw. Grundwasserab-

fluss (zeitli ch verzögerte flache und länger anhaltende Welle) deutlich voneinander tren-

nen.

Das System Abfluss lässt sich in zwei Prozesse aufteilen: Entstehung und Transport des

Abflusses. Hinsichtlich des Stoff transports, der Erosion und der Hochwasservorhersage

spielen diese Prozesse in Hydrologie und Wasserwirtschft eine große Rolle. Für meteoro-

logische Fragestellungen, insbesondere bei der Betrachtung mesoskaliger Phänomene im

Bereich von wenigen Tagen, wird letztgenannter Prozess vernachlässigt, was mit dessen

langsamer Geschwindigkeit (Horton’scher Oberflächenabfluss: 10 – 500 m h-1; Zwischen-

abfluss: 0,3 – 100 m h-1; BLÖSCHL & SIVAPALAN, 1995) begründet werden kann.

Infilt rationsraten liegen im Bereich der Mikroporen bei maximal wenigen mm h-1; sind

jedoch Makroporen vorhanden, so kann, nach Überschreitung der Bodensättigung, eine

Geschwindigkeit von mehreren cm s-1 erreicht werden (WOHLRAB ET AL., 1992). Klein-

räumig kann die Infilt rationsrate aufgrund der Makroporosität um mehrere Zehnerpotenzen

streuen, was deren Parametrisierung erheblich erschwert. Eine große Bedeutung kommt

den Makroporen bei der Verhinderung von Oberflächenabfluss (vor allem bei Wald und

Sozialbracheflächen) sowie bei der Simulation von Stoff transporten (Auswaschung) zu.
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2.3 MODELLIERUNG DES BODENWASSERS

Die Modelli erung des Bodenwassergehalts als zentraler Teil des hydrologischen Zyklus

spielt nicht nur in Atmosphärenmodellen als untere Randbegrenzung eine Rolle, sondern

ist ebenso in hydrologischen Modellen ein wichtiger Bestandteil , z. B. bei Problemen des

Stoff transports. Der, bedingt durch unterschiedliche Problemstellungen, breite zeitli che

und räumliche Skalenbereich führte zur Entwicklung einer Vielzahl an Modellen und Mo-

dellteilen unterschiedlicher Komplexität. Trotz dessen, dass eine physikalisch-deterministi-

sche Vorgehensweise bei der Modelli erung des Bodenwassers in Meteorologie und Hydro-

logie erstrebenswert ist und auch immer mehr angegangen wird, lassen sich diese beiden

Bereiche immer noch voneinander trennen. Ein Vergleich gebräuchlicher Parametrisierun-

gen der Erdoberfläche (ïLand Surface PDUDPHWHUL]DWLRQï � /63
�

L� DWPRVSKärischen Mo-

dellen mit physikalisch begründeten hydrologischen Modellen soll mögliche Verbesserun-

gen in LSPs aufzeigen.

2.3.1 PARAMETRISIERUNGSANSÄTZE

Die gebräuchlichsten Parametrisierungsansätze für die hydraulische Leitfähigkeit und das

Matrixpotenzial (Retentionsfunktion) stammen von BROOKS & COREY (1964), CAMPBELL

(1974) und VAN GENUCHTEN (1980). In allen Ansätzen wird versucht, diese bodenhydrau-

lischen Funktionen mit der einfach zu bestimmenden Korngrößenverteilung in Zusammen-

hang zu bringen. Neben der direkten empirischen Bestimmung der Parameter (Boden-

kennwerte) innerhalb dieser Funktionen existieren Pedotransferfunktionen (z. Β. RAWLS &

BRAKENSIEK, 1985; CARSEL & PARISH, 1988; RAWLS & BRAKENSIEK, 1989; VEREECKEN

ET AL., 1990), die - ausgehend von der prozentualen Zusammensetzung des Bodens aus

den Korngrößen Sand und Ton – einen funktionalen Zusammenhang der Bodenkennwerte

zur Bodentextur bieten. Aufwendigere Pedotransferfunktionen benötigen darüberhinaus

Eingabegrößen wie den organischen Volumenanteil des Bodens und die Bodendichte (z. B.

VEREECKEN ET AL., 1989, WÖSTEN, 1997).
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Zwischen den Bodenkennwerten der Parametrisierungsansätze bestehen Beziehungen, so

dass sich ein Datensatz der Bodenkennwerte gleichermaßen auf alle Ansätze anwenden

lässt (RAWLS ET AL., 1992). Dennoch weisen SHAO & IRANNEJAD (1999) darauf hin, dass

die Ermittlung einzelner Parametersätze stets bezüglich eines bestimmten Ansatzes durch-

geführt wurde, so dass es trotz der physikalisch gleichen Bedeutung der Bodenkennwerte

zu Ungenauigkeiten kommen kann.

10-26

10-22

10-18

10-14

10-10

10-6

10-2

102

hy
dr

au
lis

ch
e

Le
itf

äh
ig

ke
it

in
cm

h
K

-1

0,0 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5

Bodenwassergehalt in cm cm3 -3

Sand
Lehm
Ton

10-1

101

103

105

107

109

1011

M
at

rix
po

te
nz

ia
l

in
cm

�

0,0 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5

Bodenwassergehalt in cm cm3 -3

Sand
Lehm
Ton

Abbildung 2.1: Hydraulische Leitfähigkeit und Matrixpotenzial dreier Bodenarten nach VAN

GENUCHTEN (1980). Bodenkenngrößen nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982).

Hysteresiseffekte, die besonders beim Matrixpotenzial auftreten, werden in Modelli erun-

gen meistens vernachlässigt. Abbildung 2.1 zeigt die Zunahme der hydraulischen Leitfä-

higkeit mit zunehmendem Wassergehalt und die Abnahme des Matrixpotenzials mit zu-

nehmender Bodenfeuchte. Darüber hinaus ist die Leitfähigkeitszunahme mit zunehmender

Korngröße von Ton- bis Sandböden sowie die damit gekoppelte Abnahme des Matrixpo-

tenzials zu sehen.

Innerhalb der Hydrologie und Bodenphysik wird der Ansatz von VAN GENUCHTEN (1980)

verwendet, während in der atmosphärischen Modelli erung die Funktionen nach BROOKS &

COREY (1964) und CAMPBELL  (1974) benutzt werden (CUENCA ET AL., 1996; SHAO &

IRANNEJAD, 1999). CLAPP & HORNBERGER (1978) sowie COSBY ET AL. (1984) erstellten
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aus einer großen Anzahl an Datensätzen neue Parametersätze zu den Funktionen nach

CAMPBELL ������ � V
���

D ��� GLHV � 3DUDPHWULVLHUXQ � ]XPHLV� DO � ï3DUDPHWULVLHUXQ � QDFK

CLAPP UND HORNBERGERï bzw. ïnach COSBY ET AL�ï bezeichnet wird. Diese werden in

allen LSPs – abgesehen vom Modell von ABRAMOPOULOS (1988) – verwendet (YANG ET

AL., 1998).

2.3.1.1 FUNKTIONEN NACH BROOKS UND COREY

Das Matrixpotenzial ψ  wird in Abhängigkeit vom Bodenwassergehalt θ  und eines im

Boden verbleibenden residualen Wassergehalts1 θr  als Variation des Matrixpotenzials un-

ter nahezu gesättigten Bedingungen beschrieben:

λ

θθ
θθ

ψθψ

1

)(
−







−
−

=
rs

r
s . (2.12)

θs  ist hier der Sättigungswassergehalt und entspricht dem Porenvolumen des Bodens. ψ s

ist das Matrixpotenzial unter nahezu gesättigten Verhältnissen.

In gleicher Weise wird die hydraulische Leitfähigkeit K  als Variation der gesättigten Leit-

fähigkeit Ks  formuliert:

3
2

)(
+







−
−

=
λ

θθ
θθ

θ
rs

r
sKK . (2.13)

Ks , θs , θr , ψ s  und der Porengröße-Parameter λ  sind abhängig von der Bodentextur zu

wählen. RAWLS & BRAKENSIEK (1982) ermittelten aus 1323 Messungen einen Datensatz

für diese Parameter.

2.3.1.2 FUNKTIONEN NACH CAMPBELL

Die Funktionen nach CAMPBELL  (1974) mit den Parametersätzen von CLAPP &

HORNBERGER (1978) ist bei meteorologischen Modellen der am häufigsten verwendete

                                                

1 Der residuale Bodenwassergehalt kann als der Bodenwassergehalt aufgefasst werden, der unter natürlichen

Bedingungen dem Boden durch Abfluss, Verdunstung oder Transpiration nicht entzogen werden kann.
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Ansatz. Ihm liegen 1446 Datensätze aus 34 Orten in den USA zugrunde. Die Bodenart

teilten CLAPP & HORNBERGER (1978) in 11 Klassen ein. COSBY ET AL. (1984) verwendeten

zusätzlich noch Bodendaten von RAWLS ET AL. (1976). Die Funktionen entsprechen – unter

Vernachlässigung des residualen Wassergehalts – dem Ansatz von BROOKS & COREY

(1964).

Das Matrixpotenzial hat die Form

( )ψ θ ψ
θ
θ

=








−

s
s

b

, (2.14)

die hydraulische Leitfähigkeit ist gegeben durch

( )K Ks
s

b

θ
θ
θ

=








+3 2

. (2.15)

EK & CUENCA (1994) stellten bei einer Variation des Clapp/Hornberger-Parameters b  um

die Standardabweichung außerordentlich hohe Variationen der Wärmeflüsse fest, was ne-

ben der Sensitivität der Atmosphäre auf den Bodenfeuchtegehalt auch die Wichtigkeit ei-

ner korrekten Parametrisierung der Bodenwasserbewegung zeigt. Der Clapp/Hornberger-

Parameter entspricht in Gleichung 2.12 und 2.13 dem Kehrwert von λ :

b =
1

λ
. (2.16)

2.3.1.3 FUNKTIONEN NACH VAN GENUCHTEN

Die Parametrisierung nach VAN GENUCHTEN (1980) beruht auf einem Datensatz von

RAWLS ET AL. (1982) aus 1323 Böden, eingeteilt i n 11 Texturklassen. Daneben existiert

eine 12-Klasseneinteilung von CARSEL & PARISH (1988), die über 5600 Bodenmessungen

zur Grundlage hat. In den Bereichen Bodenphysik und Hydrologie ist dies die weit-

verbreiteste Parametrisierung der bodenhydraulischen Funktionen.

Das Matrixpotenzial ist in folgender Form gegeben:

n
m

rs

r

1
1

1
1

)(
















−





−
−=

−

θθ
θθ

α
θψ . (2.17)
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Darin ist α  der Kehrwert des Lufteintrittspunktes, während m  und n  Anpassungsparame-

ter sind, die in folgender Beziehung zueinander stehen:

m
n

= −1
1

. (2.18)

VAN GENUCHTEN (1980) und RAWLS ET AL. (1992) weisen auf die Korrespondenz zwi-

schen α  und ψ s  hin, so dass im folgenden

ψ
αs =
1

(2.19)

angenommen wird. Die hydraulische Leitfähigkeit erhält VAN GENUCHTEN (1980) aus der

ï0XDOHP�%H]LHKXQJï �MUALEM, 1976), die ( )K θ  in Abhängigkeit vom Matrixpotenzial zu

2
1

11)(
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
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





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




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














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
−
−−−

−
−=

m

m

rs

r

rs

r
sKK

θθ
θθ

θθ
θθθ (2.20)

angibt. Für den Anpassungsparameter n , der als Maß für die ï*Oätteï GH� 3RUHQYHUWHLOXQJ

angesehen werden kann, gilt (RAWLS ET AL., 1992)

n = +λ 1, (2.21)

womit wiederum eine Analogie zu den Gleichungen von BROOKS & COREY (1964) (Gl.

2.12 u. Gl. 2.13, S. 16) hergestellt i st.

Ein Vergleich der drei Parametrisierungen (s. Abb. 2.2) zeigt die Wirkung der Einbezie-

hung eines residualen Wassergehalts bei BROOKS & COREY (1964) und VAN GENUCHTEN

(1980). Darüber hinaus spiegelt der Kurvenverlauf bei VAN GENUCHTEN (1980) die realis-

WLVFK � ï6�)RUPï GH � 0DWUL[SRWHQ]LDO � L� $EKängigkeit vom Bodenwassergehalt, wie man

sie aus Feldmessungen erhält, wider. Die anderen beiden zeigen lediglich einen asymptoti-

schen Verlauf. Bei einem Vergleich der Funktionen für die hydraulische Leitfähigkeit er-

hält man bei der Parametrisierung nach CAMPBELL  (1974) je nach Wassergehalt und Bo-

dentextur um einige Zehnerpotenzen höhere Werte als bei den Funktionen nach VAN

GENUCHTEN (1980). Mit abnehmender Korngröße des Bodens nehmen diese Unterschiede

noch weiter zu.
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Abbildung 2.2: Hydraulische Leitfähigkeit und Matrixpotenzial von sandigem Lehm mit Funktio-
nen nach BROOKS & COREY (1964), CAMPBELL (1974) und VAN GENUCHTEN (1980). Bodenkenn-
größen nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982).

Eine vergleichende atmosphärische Simulation mit den Funktionen nach CAMPBELL (1974)

(mit Bodenkenngrößen nach CLAPP & HORNBERGER, 1978) und VAN GENUCHTEN (1980),

wie sie CUENCA ET AL. (1996) durchführten, zeigt erhebliche Differenzen bei den Energie-

bilanzkomponenten und weiteren meteorologischen Variablen. Aufgrund dessen, dass die

van Genuchten-Parametrisierung einen realistischeren Kurvenverlauf beim Matrixpotenzial

und der hydraulischen Leitfähigkeit hat und sie in den Fachgebieten Bodenphysik und Hy-

drologie favorisiert wird, fordern CUENCA ET AL. (1996) eine verstärkte Berücksichtigung

dieser Funktionen bei Simulationen der atmosphärischen Grenzschicht. Auch SHAO &

IRANNEJAD (1999) erkannten die Überlegenheit dieser Parametrisierung, doch erachten sie

die anderen beiden Parametrisierungen aufgrund deren numerischer Eff izienz als ausrei-

chend bei LSPs für globale Modelle.
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2.3.2 BODENWASSER IN METEOROLOGISCHEN MODELLEN

Die Behandlung der Bodenfeuchte in mesoskaligen Atmosphärenmodellen erfolgt durch

integrierte Bodenmodule, oder aber durch die Ankopplung eigenständiger SVAT-Modelle.

Obwohl diese oftmals in globalen Modellen angewendet werden, wird die Bodenfeuchte –

ebenso wie in der Meso-β und -γ Skala – auf der Punktskala parametrisiert, so dass nach

Aussage vieler Autoren diese Modelle skalenunabhängig sind (HENDERSON-SELLERS &

BROWN, 1992). Dennoch bestehen Probleme bei der Übertragung der auf der Punktskala

entwickelten SVAT-Modelle auf größere Gitterweiten (SELLERS ET AL., 1997). Anderer-

seits sind SVAT-Modelle in CGMs aufgrund der dort verwendeten großen Zeitschritte und

Gitterweiten häufig zu wenig detailli ert als dies für mesoskalige Anwendungen wün-

schenswert wäre. Beispielsweise wird auf eine Parametrisierung des Makroporenflusses

oder die explizite Beschreibung des Oberflächenwassers in nahezu allen Modellen verzich-

tet. Aus Sicht dieser SVAT-Modelle sind diese Prozesse natürlich von geringerer Bedeu-

tung, da sie vor allem zu kurzzeitigen Änderungen der Bodenfeuchte führen, die aufgrund

der großen Zeitschritte dieser Modelle nicht aufgelöst werden. Eine Zwischenspeicherung

des nicht infilt rierenden Wassers ist beispielsweise nicht notwendig, wenn das Modell mit

Niederschlagsmittelwerten über mehrere Stunden oder gar einen Tag arbeitet. Die

Niederschlagsrate ist dann zu gering um die Infilt rationskapazität zu überschreiten. Dies

berechtigt natürlich zur Verwendung ïHLQIDFKHUï 69$7�0RGHOO � EH
�

6LPXODWLRQH� PLW

GCMs (Global Climate Model), wie z. % � DXF� ]X� 9HUZHQGXQ � GH � ïIRUFH�UHVWRUHï�9HU�

fahrens (s. Kap. 2.3.2.4, S. 29), da für die mesoskalige Modelli erung aber häufig diese

SVAT-Module übernommen werden, kann dies bei der Simulation von Tagesgängen zu

Ungenauigkeiten führen. Weitere Angaben zur Behandlung der Hydrologie in GCMs sind

bei O’KANE (1994) und HARDING (1995) zu finden.

Mit dem Ziel der besseren Parametrisierung der Wechselwirkungen zwischen Erdoberflä-

che und Atmosphäre wurde in den 80er und 90er Jahren eine Vielzahl an ïODUJH�PHVR�

VFDOHï�([SHULPHQWH�
	�� UFKJHIührt. Als Beispiel seien das ïHydrologic Atmospheric Pilot

Experiment – Modélisation du Bilan HyGULTXHï �+$3(;�02%,/+< 
 L� )UDQNUHLF���������
(ANDRÉ ET AL � � ���� 
������ GD � ïFirst International Satellit e Land Surface Climatology

Project Field E[SHULPHQWï �),)( � SELLERS ET AL., 1992) genannt, welches 1987 in den

USA stattfand. Ein ausführlicher Vergleich unterschiedlicher LSPs für GCMs wurde im
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ïProject for Intercomparison of Land-surface Parameterization Schemes’ (PILPS; HEN-

DERSON-SELLERS ET AL., 1995; SHAO & HENDERSON-SELLERS, 1996; CHEN ET AL., 1997;

WOOD ET AL., 1998) von 1992 bis 1999 durchgeführt.

Die folgende Tabelle (Tab. 2.1) li stet die gebräuchlisten SVAT-Modelle und einige Atmo-

sphärenmodelle mit den für die Behandlung des Bodenwassers wichtigsten Charakteristika

auf. Zu beachten ist, dass diese Modelle einer steten Entwicklung unterworfen sind und

zum Teil verschiedene Versionen eines Modells verwendet werden. Die Beschreibungen

beziehen sich auf die angegebenen Referenzen. Die Abkürzungen der Modellnamen sind

im Anhang A.1 (s. S. 222) zu finden.

Schichtanzahl für
Modell

θ* Wurzeln

Sickerung/

Infilt ration
Referenz

ALSIS 5 5 Diffusion
IRANNEJAD & SHAO (1998)

MUNRO ET AL. (1998)

AMBETI 13 13 Diffusion BRADEN (1995)

BASE 3 3 Darcy-Gesetz
DESBOROUGH & PITMAN

(1998)

BATS, VBATS,
BATS1E

NCAR-CCM2/3

NCAR REGCM2

PNL-RCM

3 2 Darcy-Gesetz

SETH ET AL. (1994)

CIRET & HENDERSON-SELLERS

(1998)

GIORGI ET AL. (1993)

LEUNG & GHAN (1995)

BUCK, BUCKET

GFDL GCM

CSIRO DARLAM

NCAR-CCM1

1 1 � bucket �

MANABE (1969),

ROBOCK ET AL. (1995)

MILLY (1992)

MCGREGOR & WALSH (1993)

ROADS ET AL. (1996)

CLASS 3 3 Darcy-Gesetz VERSEGHY (1991)
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Schichtanzahl für
Modell

θ* Wurzeln

Sickerung/

Infilt ration
Referenz

CRCM 1 1
� �������	��
��

CAYA & LAPRISE (1999)

CSIRO9 GCM 3 1
�
force-restore

�
KOWALCZYK ET AL. (1991)

CSU RAMS

LEAF

LEAF-2

7 3 Darcy-Gesetz

PIELKE ET AL. (1992)

AVISSAR & PIELKE (1989)

TAYLOR ET AL. (1998)

DAYCENT > 4 > 4 Darcy-Gesetz PARTON ET AL. (1998)

ECHAM-3

ECHAM-4
1 1

�
bucket

�

DÜMENIL & TODINI (1992)

ROECKNER ET AL. (1996)

SCHULZ ET AL. (2001)

ECMWF 4 3 Diffusion
VITERBO & BELJAARS (1995)

BETTS ET AL. (1998)

EM/DM

LM
3 3 Darcy-Gesetz

DWD (1996)

CALLIES ET AL. (1998)

EZM 3 3 Darcy-Gesetz MOUSSIOPOULOS (1995)

FITNAH 4 4 Diffusion
JÜRRENS (1996)

GROß (1991)

FOOT3DK 2 1
� 
��������������������������

BRÜCHER (1997)

GESIMA 2 1
� 
��������������������������

EPPEL ET AL. (1995)

GISS GCM 6 6 Darcy-Gesetz

ABRAMOPOULOS ET AL. (1988)

ROSENZWEIG &
ABRAMOPOULOS (1991)

IAGL 5 4 Diffusion DERIDDER & SCHAYES (1997)
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Schichtanzahl für
Modell

θ* Wurzeln

Sickerung/

Infilt ration
Referenz

ISBA

PÉRIDOT

MESO-NH

ARPÈGE

2 1 � force-restore�

NOILHAN & PLANTON (1989)

NOILHAN & MAHFOUF (1996)

MAHFOUF & NOILHAN (1996)

BELAIR ET AL. (1998)

MAHFOUF ET AL. (1995)

ISBA-3L 3 1 � force-restore� BOONE ET AL. (1999)

KAMM 7 7 Diffusion
SCHÄDLER (1990)

LENZ (1996)

LAPS 3 2 Darcy-Gesetz MIHAILOVIC (1996)

LSPM 5 5 Diffusion CASSARDO ET AL. (1998)

MAPS 2 1 � force-restore� SMIRNOVA ET AL. (1997)

METRAS 2 1 �
�������	�	
����
�����
���

� SCHLÜNZEN (1988)

MO UM 1 1 � bucket �
JONES ET AL. (1995)

DOLMAN & GREGORY (1992)

MOSAIC 3 2 Darcy-Gesetz KOSTER & SUAREZ (1992a)

NCAR GENESIS GCM

LSX
6 6 Diffusion THOMPSON & POLLARD (1995)

NMC MEDIUM-
RANGE FORECAST

MODEL

NCEP-NCAR-ETA-
MODEL (1995)

2 2 � bucket � PAN (1990)

NCEP-NCAR-ETA-
MODEL (1996)

2 1 Darcy-Gesetz

PAN & MAHRT (1987)

PAN (1990)

BETTS ET AL. (1996)
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Schichtanzahl für
Modell

θ* Wurzeln

Sickerung/

Infilt ration
Referenz

NCMRWF GDAFS 2 2 � bucket �

PAN (1990)

RAMESH & IYENGAR (1999)

OSU CAPS 3 2 Darcy-Gesetz

MAHRT & PAN (1984)

PAN & MAHRT (1987)

HUANG & LYONS (1995)

CHEN ET AL. (1996)

CHANG ET AL. (1999)

OSU CAPS 3 1 Diffusion KIM & EK (1995)

PLACE 5 2 Darcy-Gesetz WETZEL & BOONE (1995)

PMM 2 1 � force-restore�

BOSILOVICH & SUN (1995)

BOSILOVICH & SUN (1998)

PROGSURF 3 2 Darcy-Gesetz ÁCS & HANTEL (1998)

PSU/NCAR MM4/5 2 1 � force-restore� PLEIM & XIU (1995)

PSU/NCAR MM5 2 1 Diffusion XIU & PLEIM (2001)

RCSM 2 2 Diffusion KIM ET AL. (1998)

REMO 3 3 Darcy-Gesetz JACOB & PODZUN (1997)

SECHIBA2 2 1 Choisnel DUCOUDRE ET AL. (1993)

SEWAB 6 1 Diffusion
MENGELKAMP ET AL. (1997)

MENGELKAMP ET AL. (2000)

SIBJMA 3 3 Diffusion SELLERS ET AL. (1986)

SOLVEG 7 7 Diffusion NAGAI (2002)

SPONSOR 2 2 Darcy-Gesetz SHMAKIN (1998)
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Schichtanzahl für
Modell

θ* Wurzeln

Sickerung/

Infilt ration
Referenz

SSIB

SIB2

COLA GCM

3 1 Diffusion

XUE ET AL. (1991)

SELLERS ET AL. (1996)

XUE ET AL. (1996)

SUNYA-RECM 2 1
�

force-restore
�

DUDEK ET AL. (1996)

SWAP

SWAP-2
1 1

�

bucket
�

GUSEV &  NASONOVA (1997)

GUSEV &  NASONOVA (2000)

SWB 2 2
�

bucket
�

SCHAAK E ET AL. (1996)

UGAMP 3 2 Darcy-Gesetz SLINGO (1998)

VIC-2L 2 2 Variable Infil tr. LOHMANN (1996)

VIC-3L 3 2 Variable Infil tr. LIANG ET AL. (1994)

Tabelle 2.1: Land-Oberflächen-Parametrisierungen und Atmosphärenmodelle: Anzahl der Boden-
schichten, Berechnungsverfahren der Sickerung und Referenzen. (nach CHEN ET AL. (1997),
HENDERSON-SELLERS ET AL. (1995), SHAO & HENDERSON-SELLERS (1996), SCHLÜNZEN (1994)
u. a.)

Während der Durchführung von PILPS (SHAO & HENDERSON-SELLERS, 1996; WOOD ET

AL., 1998) wurden erhebliche Unterschiede der Simulationsergebnisse von Wasserkreislauf

(LOHMANN ET AL., 1998) und Energieflüssen (LIANG ET AL., 1998) bei den 16 dort unter-

suchten SVAT-Modellen festgestellt , die nicht zuletzt auf die jeweili ge Modelli erung des

Bodenwassers zurückzuführen sind. Die Modellvergleiche zeigen, dass unter vorgegebe-

nen Anfangswerten und meteorologischem Antrieb Unterschiede in den Schemata vor al-

lem der unterschiedlichen Behandlung bodenhydrologischer Prozesse zugeschrieben wer-

den können (MUNRO ET AL., 1998). Die Modelli erung des Bodenwassers lässt sich zwar in

verschiedene Klassen einteilen, doch sind diese nicht immer eindeutig voneinander trenn-

bar; insbesondere zwischen der Beschreibung der Sickerung mittels der Darcy-Gleichung

und der Lösung der Diffusionsgleichung sind die Übergänge fließend.

Bei Bodenfeuchte-Simulationen in meteorologischen SVAT-Modellen werden laterale

Flüsse zwischen benachbarten Gitterzellen stets vernachlässigt, da diese Flüsse – angetrie-

ben nur durch Gradienten des Matrixpotenzials – im Vergleich zu den horizontalen Gitter-
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weiten und Zeitschritten der Modelle sehr klein sind. Es genügt also, sich auf die eindi-

mensionale Beschreibung der Bodensäule zu beschränken, und so ist das auffälli gste

Merkmal die Anzahl der Schichten. Diese kann bei Langzeitsimulationen innerhalb von

GCMs sehr klein sein. Abgesehen von der Modelli erung der Sickerung ist die Komplexität

der Erdoberflächenparametrisierung - und damit die Qualität der Simulation - wesentlich

von der Anzahl der verwendeten Parameter abhängig, die innerhalb der unterschiedlichen

Methoden variieren kann. Weitere klassifizierende Merkmale sowie vergleichende Simula-

tionen sind bei SHAO & HENDERSON-SELLERS (1996) und CHEN ET AL. (1996) zu finden.

Die folgende Beschreibung gibt einen Überblick über die grundlegenden Merkmale der

Modellkonzepte. Innerhalb einer Klasse kann es hiervon Abweichungen aufgrund von mo-

dellspezifischen Eigenheiten geben. Insbesondere die Komplexität der Modelle kann sehr

KRF
�

VHLQ � 6 � DUEHLWH� VHOEV� HLQIDFK � ïEXFNHWï�0RGHOO � Käufig mit einem Schneespeicher

oder haben eine recht datailli erte Beschreibung von Transpiration und Evaporation.

2.3.2.1 ïBUCKETï�0ETHODE

In der gewählten Bodenschicht (z. B. 1 m) wird eine maximale Wassersäule (ïEXFNHWï�

z. B. 45 cm (entspricht dem Porenvolumen)) angenommen. Darüber hinaus werden

Grenzwerte für die Feldkapazität (z. B. 30 cm) und für die Welkepunktfeuchte (z. B.

15 cm) festgelegt. Betrachtet man diese Speicher, so können jeweils ein Drittel (15 cm)

dem vertikalen Abfluss im Gravitationsfeld und der Evapotranspiration zugeführt werden.

Ein Drittel ist nicht verfügbar. Der restliche Bodenteil entspricht den festen Bodenbe-

standteilen und der Biomasse. Änderungen des Wassergehalts werden mit einer prognosti-

schen Gleichung für das Speicherdefizit Dθ  berechnet:

dD

dt

V

l
P A

w w

θ

ρ
= − + .  (2.22)

Das Abfluss-Glied A  ist bestehend aus Oberflächenabfluss und Gravitationsabfluss an der

Modellunterseite zu interpretieren. P  ist der Niederschlag und V  die Evapotranspiration.

Erreicht der Bodenwassergehalt den Maximalwert der Wassersäule, so wird weiteres Nie-

derschlagswasser dem Abfluss zugeführt; eine explizite Berechnung des Abflusses aus

dem Boden wird vernachlässigt. Vegetation ist implizit in der Evapotranspiration enthal-

ten. Da Umverteilungsprozesse im Boden durch die Verwendung nur einer Schicht igno-
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riert werden, können keine kurzfristigen Verdunstungsschwankungen realistisch simuliert

werden.

,� ïEXFNHWï�0RGHOOH� P
���

]ZH
�

6FKLFKWH� ZLU � über dieser Schicht eine dünne Oberflä-

chenschicht mit eigenen Bodenfeuchtegrenzen eingefügt. Ihr Speicher kann den Interzepti-

onsspeicher der Vegetation, die Muldenspeicherung an der Erdoberfläche oder einfach die

Speicherung in einer undurchwurzelten Bodenschicht repräsentieren. Aus diesem Speicher

ist Evaporation Vp  und ein Abfluss in die zweite Schicht Pb  möglich:

dD

dt

V

l
P P

p

w w
b

θ

ρ
= − + . (2.23)

Die untere Schicht entspricht dem Einschichten-Modell (Gl. 2.22) mit Pb  anstatt P. Pb

wird dann als der durch die Vegetation durchfallende Niederschlag oder als der Zufluss in

die untere Bodenschicht interpretiert. Beispiele für die Parametrisierung von Evapotranspi-

ration und Abfluss können SCHAAKE ET AL. (1996) oder ROWNTREE (1991) entnommen

werden.

Der Vorteil dieser Methode liegt in der geringen Rechnerbelastung und den wenigen benö-

tigten pedologischen Größen. Aus diesen Gründen werden diese Modelle häufig in GCMs

verwendet. ROBOCK ET AL. ����� � NRQQWH��� H
�

ïRII�OLQHï�6LPXODWLRQH� über mehrere Mo-

nate keine Überlegenheit des SSiB-Modells gegenüber einem einfachen ïEXFNHW¶�0RGHOO

nachweisen, während XUE ET AL. (2001) bei Kurzzeitsimulationen mit dem an das NCEP-

(WD�0RGH �	� DQJHNRSSHOW 
 66L%�0RGH �	� EHVVHU 
 (UJHEQLVV 
�
 U]LHOWH� DO 
 P ��� HLQH� ïEX�

cket’-Modell .

2.3.2.2 CHOISNEL-ANSATZ

In SECHIBA wird ein Zwei-Schicht-Modell verwendet, bei welchem sich die Schichtdicke

zeitli ch ändert. Antrieb sind der Niederschlag, der die Bodensäule auffüllt und die Eva-

potranspiration, die zu einer Entleerung führt. Die regulierenden Faktoren dazu werden

durch einen Algorithmus von CHOISNEL (1984) gesteuert. Da weder zwischen den beiden

Schichten noch am Modellunterrand keine Flüsse auftreten entspricht der Ansatz diesbe-

züglich der ïEXcket’ -Methode.
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2.3.2.3 VARIABLE INFILTRATION

&KDUDNWHULVWLVFKH � 0HUNPD
�

GH� 9,& � �ï9DULDEO � ,QILOWUDWL ��� &DSDFLW\ �
	 0RGHOO � LV� GLH

Aufteilung des auf der Erdoberfläche auftreffenden Niederschlags in Abfluss und Infilt ra-

tion in die oberste Bodenschicht. Sie ermöglicht die Berücksichtigung der Heterogenität

der Infilt rationskapazität. Dabei ist die Infilt rationskapazität I t , die definiert wird als die

Wassermenge, die während des Zeitschritts in die oberste Bodenschicht aufgenommen

werden kann, bis Sättigung erreicht ist, gegeben durch:

( )( )I I Ft t,max s

bh= − −1 1
1/

. (2.24)

I t,max  ist darin eine vorgegebene maximale Infilt rationskapazität, Fs  der Bruchteil der Flä-

che, die bereits gesättigt ist, und bh  ein Parameter der die Heterogenität dieser Fläche be-

schreibt. Weitere Details können WOOD ET AL. (1992) entnommen werden.

Der Fluss zwischen den zwei bis drei Bodenschichten wird mit dem Darcy-Gesetz (Gl. 2.4,

S. 11) beschrieben, wobei das Matrixpotenzial ψ gegenüber dem Gravitationspotenzial

vernachlässigt wird, was für relativ feuchte Gebiete gerechtfertigt ist (HILLEL, 1982). Es

folgt daraus, dass Bodenwassertransporte nur durch die Gravitation getrieben werden. Der

Fluss zwischen den Bodenschichten i  und i + 1 reduziert sich damit auf

( )j Ki,i 1+ = θ (2.25)

und ist also – von der Transpiration abgesehen - nur von oben nach unten möglich. Die

Parametrisierung der hydraulischen Leitfähigkeit wird nach BROOKS & COREY (1964) vor-

genommen (Gl. 2.13, S. 16).

Diese Vereinfachungen prädestinieren dieses Konzept für den Einsatz in GCMs, wo eine

ressourcenschonende Modelli erung wünschenswert ist. Trotzdem zeigen vergleichende

Simulationen mit anderen Modellen, dass das VIC-Modell den Tagesgang von Energie-

und Wasserbilanz ausreichend gut beschreibt (CHEN ET AL., 1997). Der VIC-Ansatz zur

Berücksichtigung der Heterogenität des Infilt rationsvorgangs wird als obere Randbedin-

gung in weiteren SVAT-Modellen, wie z. B. in SEWAB (MENGELKAMP ET AL., 2000),

angewandt.
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2.3.2.4 ïFORCE-RESTOREï�0ETHODE

Das Verfahren wurde von BHUMRALKAR (1975) und DEARDORFF (1977) beschrieben. Der

Boden wird in eine wenige Millim eter bis Zentimeter dicke, direkt mit der Atmosphäre in

Wechselwirkung stehende Schicht, und in eine darunter liegende dickere Reservoirschicht

(0,5 m oder 1 m) mit der Möglichkeit zur Transpiration Vtr  eingeteilt . Evaporation Vp  fin-

det aus beiden Schichten statt. Gespeist werden beide Schichten durch den den Erdboden

erreichenden Niederschlag Pb . Die prognostische Gleichung für die obere Schicht lautet:

( )∂θ
∂ ρ τ

θ θ1 1

1
b

p

w w

2
1 ft

C

d
P

V

l

C
= −







 − − , (2.26)

und für die untere Schicht:

∂θ
∂ ρ

2

2
b

p tr

w wt d
P

V V

l
= −

+







1
. (2.27)

Für d1  als die Tiefe, bis zu welcher der Tagesgang vordringt, wird 10 cm gewählt. d2  ist

die Tiefe der Reservoir-Schicht und τ  ist ein Tag. Der erste Term auf der rechten Seite

von Gleichung 2.26 repräsentiert den atmosphärischen Einfluss (bei signifikanter Evapora-

tion oder Niederschlag), der zweite charakterisiert die Diffusion. Die Konstanten C1  und

C2  müssen abhängig vom Bodenfeuchtegehalt parametrisiert werden (DEARDORFF, 1977).

Vertikaler Abfluss aus der unteren Schicht wird bei Kurzzeitsimulationen vernachlässigt.

Abfluss entsteht, wenn θ1  oder θ2  die Sättigungsfeuchte erreichen. Das Modell kann auch

auf drei Bodenschichten erweitert werden (BOONE ET AL., 1999).

Für vegetationslose Verhältnisse können mit dieser Parametrisierung sehr realistische Er-

gebnisse erzielt werden (BOUGEAULT, 1991). Da der Einfluss von verschiedenen Bodenar-

ten vernachlässigt wird, dieser aber von großer Wirkung auf die atmosphärische Grenz-

schicht sein kann, wie MAHRT & PAN (1984) zeigten, wurde die Parametrisierung von C1

und C2 von NOILHAN & PLANTON (1989) verbessert. Vergleichende Langzeitsimulationen

P ��� GH� ïEXFNHWï�9HUIDKUH� ]HLJH� UHDOLVWiVFKHU � (UJHEQLVV � EH � 9HUZH���	�
��� GH
 ïIRUFH�

UHVWRUHï�0HWKRG � �KONDO ET AL., 1992). Im Vergleich zur Lösung der Diffusionsgleichung

(s. Kap. 2.3.2.6, S. 31) über 25 Schichten konnten ähnliche Ergebnisse erzielt werden.
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2.3.2.5 DARCY-GESETZ

Der Boden ist in zwei oder mehr Schichten aufgeteilt: Eine oberflächennahe dünne Schicht

mit Evaporation und eine oder mehrere durchwurzelte Bodenschichten. Die unterste

Schicht wird oft ohne Wurzeln betrachtet. Für den Wassergehalt jeder Schicht können

dann prognostische Gleichungen aufgestellt werden, z. B.

∂θ
∂ ρ

1

1
b 1,2

p

w wt d
P j

V

l
= − −









1
, (2.28)

∂θ
∂ ρ

2

2
1,2 2,3

tr

w wt d
j j

V

l
= − −









1
(2.29)

und

( )∂θ
∂

3

3
2,3 Gt d

j A= −
1

. (2.30)

Pb  ist darin der infilt rierende Niederschlag. Die Normierungslängen d i  werden gleich der

Dicke der jeweil igen Schicht gesetzt. Die Flüsse zwischen den Schichten werden nach dem

Darcy-Gesetz in seiner ungesättigten Form (Gl. 2.4, S. 11) berechnet. Pw ist gleich dem auf

der Bodenoberfläche auftreffenden Niederschlag. Parametrisierungen der weiteren Flüsse

sind den Referenzen in Tabelle 2.1 zu entnehmen.

Gegenüber der ïEXFNHWï�0HWKRG ��� U]LH
���

PD� P � � GLHVH� 9HUIDKUH� ZHVHQWOLF�
	 HVVHUH

Ergebnisse. Insbesondere bei großem Vegetationseinfluss und hoher Nettoeinstrahlung

soll W ��� L�
� HUDUWLJH � 6FKHP � GH� ïEXFNHWï�9HUIDKUH ����� UJH]RJH� ZHUGH� �LAKHTAKIA &

WARNER, 1994).

Die benötigte Rechnerleistung unter Anwendung dieses Modell typs entspricht der des

ïIRUFH�UHVWRUHï�9HUIDKUHQV � 'L ��� U]LHOWH� (UJHEQLVV � VL��� HEHQIDOO � YHUJOHLFKEDU

(BOSILOVICH & SUN, 1995), wenngleich die Anwendung des Darcy-Gesetzes einer physi-

kalisch begründeteren Betrachtungsweise entspricht.

Ein von BOSILOVICH & SUN (1995) durchgeführter Vergleich eines Modells mit drei

6FKLFKWH��������� HUVFKLHGHQH � ïIRUFH�UHVWRUHï�3DUDPHWULVLHUXQJH� P � � GH� ���6FKLFKW�'Lffu-

sionsmodell von KONDO ET AL. (1992) ergab, dass das Drei-Schicht-Verfahren dem Diffu-

sionsmodell ähnlichere ErgebnisV � OLHIHUW��DO � ïIRUFH�UHVWRUHï�9HUIDKUHQ�
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2.3.2.6 DIFFUSIONSGLEICHUNG

Die Richards-Gleichung (Gl. 2.8, S. 12) wird auf einem logarithmischen oder äquidistan-

ten, möglichst hoch aufgelösten vertikalen Gitter durch Übergang zu finiten Differenzen

gelöst. Zur Lösung wird im Allgemeinen das explizit-implizite Crank-Nicholson-Verfah-

ren verwendet. Die sich daraus ergebende physikalisch korrekte Beschreibung der Boden-

wasserbewegung erlaubt die Verwendung von Wurzeldichteprofilen (Senke) oder die Vor-

gabe von Bodenhorizonten mit unterschiedlichen bodenhydraulischen Eigenschaften und

beispielsweise die Prognose von Bodenfeuchteprofilen. Die in Tabelle 2.1 (s. S. 25) ange-

gebenen Schichtanzahlen lassen sich beliebig variieren.

SMIRNOVA ET AL. ����� � ]HLJWH� L��� HUJOHLFKHQGH� 6LPXODWLRQH� ]X� ïIRUFH�UHVWRUH¶�0H�

thode die Überlegenheit dieser Methode bei einem zu vernachlässigenden Mehraufwand an

Rechenzeit; dieser wird von JÜRRENS (1996) insbesondere bei Langzeitsimulationen be-

tont.

Zu beachten ist, dass mit Bodenparametern aus Feld- oder Labormessungen auch die Ri-

chards-Gleichung nicht in der Lage ist, Makroporenfluss im Modell zu beschreiben, wie

mehrere Autoren zeigen konnten (CAMEIRA ET AL., 2000).

2.3.2.7 RANDBEDINGUNGEN

Da im Boden lediglich vertikale Flüsse betrachtet werden genügt die Festlegung einer obe-

ren und unteren Randbedingung.

Einige einfachere Modelle berücksichtigen zwar die Vegetation, aber die Vegetations-

schicht ist nicht explizit vom Boden getrennt, so dass hier atmosphärische Größen oberhalb

der Vegetation als obere Randbedingung dienen. Als obere Randbedingung hydrologisch

relevant ist das auf dem Boden auftreffende Wasser (durchfallender und abtropfender Nie-

derschlag nach Füllung des Vegetationsspeichers). Zum Gesamtwasserfluss durch die Erd-

oberfläche kommt der Fluss latenter Wärme hinzu. Die Austrocknung des Bodens durch

die Evapotranspiration kann durch einen residualen Bodenfeuchtegehalt (z. B. 0,04 m3 m-3;

MUALEM, 1976) - wenn dieser nicht bereits durch die gewählte Parametrisierung der pedo-

logischen Funktionen gegeben ist - begrenzt werden.
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Bevor Niederschlag infilt riert, muss in einigen Modellen ein Interzeptionsspeicher an der

Erdoberfläche gefüllt werden (z. B. 0,2 mm; SELLERS ET AL. 1986). Anschließend infilt riert

der gesamte an der Erdoberfläche auftreffende Niederschlag, bis die Infilt rationskapazität

erreicht ist. Diese ist durch Ks, oder, wenn man bei Sättigung von einem im Boden zurück-

bleibenden Luftvolumen ausgeht, durch einen Bruchteil von Ks (z. B. 0,5 Ks; BOUWER,

1966; VERSEGHY, 1991) gegeben. Der darüber hinausgehende Niederschlag wird, ebenso

wie für den Fall , dass der Boden bereits gesättigt ist, dem Oberfächenabfluss zugeführt.

LISTEN ET AL. (1994) stellten bei dieser Methode längerfristig unrealistische Oberflächen-

abflusswerte fest. Sie favorisieren die Möglichkeit der Infilt ration des gesamten Nieder-

schlags. Als mögliche Ursache für die Überschätzung des Oberflächenabflusses muss die –

im Gegensatz zu einigen rein hydrologischen Modellen – Vernachlässigung der Makro-

porosität in Betracht gezogen werden. WOHLRAB ET AL. (1992) weisen auf die Verminde-

rung des Oberflächenabflusses unter Wald, aufgrund des beachtlichen Anteils an Makropo-

ren, hin.

Eine alternative Variante ist die Speicherung des nicht infilt rierenden Niederschlags an der

Erdoberfläche (ïSRQGLQJ¶� � ZL
�

VL
� VERSEGHY (1991) oder NAGAI (2002) vorschlagen,

oder die Einführung eines Interzeptionsspeichers an der Erdoberfläche (DWD, 1996). Bei

beiden Möglichkeiten ist eine Infilt ration aus diesen Speichern möglich. Führt man längfri-

stige Simulationen durch, so ähneln die Ergebnisse denen einer vollständigen Nieder-

schlagsinfilt ration (LISTEN ET AL., 1994). Um dennoch einen Beitrag zum Oberflächenab-

fluss zu erhalten wird in AMBETI (BRADEN, 1995) ein einfaches Verfahren angewendet:

Nach Überschreiten eines Maximalwerts des an der Erdoberfläche aufgestauten Wassers

hA  wird der darüber hinausgehende Beitrag dem Abfluss zugeführt. Dieser Maximalwert

ist abhängig von der Hangneigung S f  und von einer charakteristischen Länge der Oberflä-

chenstruktur lh :

( )h
l

A
h

F>
2

2cos α . (2.31)

Als untere Randbedingung wird - unter der Voraussetzung der Abwesenheit eines Grund-

wasserspiegels oder einer undurchlässigen Schicht (Grundgestein) - zumeist die Gravita-

tionsfluss-Bedingung verwendet.
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Unter Vernachlässigung des Wurzelentzugs erhält man für den Abfluss AG  am Modellun-

terrand zmax :

( ) ( )∂ψ θ
∂

θ
,

,
z

z
A K z

z

G max

max

= ⇔ =0 . (2.32)

Einige Modelle erlauben die horizontale Klassifikation, ob die Modellunterseite durchläs-

sig ist (z. B. GISS; ABRAMOPOULOS ET AL., 1988). Bei wenigen mesoskaligen Modellen

(z. B. LM; DWD, 1996 und REMO; JACOB & PODZUN, 1997) wird dieser Fluss generell

auf Null gesetzt.

Eine weitere Variante ist, die zeitli che Änderung des Bodenwassergehalts am Unterrand zu

vernachlässigen (in KAMM; LENZ, 1996)

∂θ
∂t

A j
z

G max 1,max

max

= ⇔ = −0 , (2.33)

so dass der Zu- oder Abfluss am Modellunterrand gleich dem Fluss zwischen der untersten

und der darüberliegenden Schicht jmax 1,max−  ist.

2.3.2.8 HETEROGENITÄT DER ERDOBERFLÄCHE

Eine Arbeit von AVISSAR & PIELKE (1989), die den signifikanten Einfluss räumlicher He-

terogenität der Vegetation auf die atmosphärische Grenzschicht deutlich machte, moti-

vierte viele Autoren, die Variabilit ät der Erdoberfläche zu berücksichtigen. Die Diskrepanz

zwischen den Geschwindigkeitsskalen der Atmosphäre und des Bodens fordert darüber-

hinaus die subskalige Variabilit ät der Bodenfeuchte zu berücksichtigen (MÖLDERS &

RAABE, 1996). LYNN ET AL. (1995), QUINN ET AL. (1995) u. a. konnten zeigen, dass die

Heterogenität der Bodenfeuchte als kontrolli erender Faktor auf die Entwicklung der Atmo-

sphärischen Grenzschicht, insbesondere beim latenten Wärmestrom (LI & AVISSAR, 1994),

aufzufassen ist. Weitere Arbeiten (z. B. AVISSAR & LIU, 1996; WETZEL ET AL., 1996) be-

stätigten den Einfluss der Bodenfeuchte und der Bodentextur, z. B. auf die Bildung und

Entwicklung von Wolken.

An erster Stelle muss ein hinreichend genaues Klassifikationsschema von Boden- und

Landnutzungsdaten verwendet werden, denn dessen Einfluss auf die Simulationsergebnisse
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kann größer sein als der Einfluss unterschiedlicher Gitterauflösungen (PAUWELS & WOOD,

2000).

In LSPs, die in CGMs verwendet werden, werden häufig einfache lineare oder exponenti-

elle Verteilungsfunktionen benutzt, um die kleinskalige Variabilit ät von atmosphärischem

Antrieb (z. B. Niederschlag in SiB2 (SELLERS ET AL., 1996) oder im ECMWF-GCM

(BETTS ET AL., 1998)) und internen Größen (z. B. Infilt rationskapazität in SWB (SCHAAKE

ET AL., 1996)) zu beschreiben. Ebenso werden oft effektive Vegetations- oder Bodenpara-

meter über einfache Mittelungsroutinen (z. B. TIETJE & RICHTER, 1992; DOLMAN &

BLYTH, 1997; NOILHAN ET AL., 1997) oder inverse Modelli erung (KABAT ET AL., 1997)

generiert. Zur Berücksichtigung der Topografie beim Infilt rationsvorgang verwendeten

FAMIGLIETTI & WOOD (1994) einen topografischen Index (s. u.) und LIANG ET AL. (1994)

das in Kapitel 2.3.2.3 (s. S. 28) beschriebene VIC-Konzept, welches zur Heterogenisierung

der Infilt ration auch in einigen anderen Modellen Verwendung findet (z. B. in SEWAB;

MENGELKAMP ET AL � � ����� � 'H
�

ï%HUJ�$QVDW]ï �ïPRXQWDLQ�DSSURDFK
���

ZXUG � VON

LEUNGH & GAHN (1995) zur Berücksichtigung von Hangneigung und -exposition entwi-

ckelt.

Ein weiterer Ansatz, der in der makroskaligen Modelli erung Verwendung findet, ist der

ï0LVFKXQJVDQVDW]ï �ïPL[WXUH�DSSURDFK¶� � ]� B. in BATS (DICKINSON ET AL., 1993) und in

SiB (SELLERS ET AL., 1986). Im Bereich mesoskaliger Modelle wird häufig der von

AVISSAR & PIELKE �����
�

YRUJHVFKODJHQ � ï0RVDLNDQVDW]ï �ïPRVDLF�DSSURDFK¶� � RGH
�

HLQ

Ansatz über die sogenannte ï%OHQG�+öheï �ïEOHQGLQJ�KHLJKW
���

QDF� CLAUSSEN (1991),

z. B. in METRAS (VON SALZEN ET AL., 1996), verwendet. Daneben bietet sich an, das

LSP-Modul mit einer größeren Auflösung als das Atmosphärenmodell zu betreiben

�ïVXEJULG�VFKHPH¶ � ]� B. in VBATS (SETH ET AL., 1994) oder GESIMA (MÖLDERS, 1999)).

Vergleiche unterschiedlicher Verfahren sind bei KOSTER & SUAREZ (1992b), MÖLDERS &

RAABE (1996), MÖLDERS ET AL. (1996b) oder NOILHAN ET AL. (1997) zu finden.

2.3.2.9 INITIALISIERUNG

Da die Entwicklung des Wassergehalts im Boden bis ein Meter Tiefe mehrere Wochen in

Anspruch nimmt, kommt dem Anfangswert der Bodenfeuchte besonders bei Kurz- bis
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Mittelfristsimulationen eine große Bedeutung zu. So konnte beispielsweise JACOBSON

(1999) den Enfluss des Anfangswassergehalts des Bodens auf das Feuchte-, Temperatur-

und Windfeld zeigen. Selbst nach zwei Tagen machte sich dieser Einfluss noch bis zur

600-hPa-Höhe bemerkbar, obwohl der Anfangswassergehalt nur um 4 % variiert wurde.

Ausgehend von nur wenigen gemessenen Feuchteprofilen müssen weitere Bodenfeuchte-

Profile interpoliert und dem Modell als Anfangswerte bereitgestellt werden. Ein gemesse-

ner Feuchtewert lässt sich mit der Feldkapazität2 der jeweili gen Bodenart normieren und

somit auf andere Bodenarten übertragen. Vegetationsunterschiede müssen mit prozentua-

len Zu- oder Abschlägen berücksichtigt werden. Globale Modelle verwenden oft klimato-

logische Abschätzungen der Bodenfeuchte aufgrund der Vegetationsklassifizierung (z. B.

LANICCI ET AL., 1987). Daneben gibt es die Möglichkeit der Abschätzung der Boden-

feuchte aus Werten der relativen Feuchte (MODICA ET AL., 1992). SMITH ET AL. (1994) be-

treiben im Vorlauf der Simulation ein hydrologisches Modell , welches das Bodenfeuchte-

feld liefert. Die Bestimmung des Wassergehalts einer oberflächennahen Schicht von weni-

gen Zentimetern ist darüberhinaus mit Hil fe von Satellit endaten möglich (JONES ET AL.,

1998).

Eine weitere Möglichkeit der Bodenfeuchte-Initialisierung innerhalb eines Atmosphären-

modells wurde von MAHFOUF (1991) und BOUTTIER ET AL. (1993) entwickelt. Diese Me-

thode beruht darauf, Fehler bei der Prognose der Lufttemperatur in 2 m Höhe einem Fehler

des Bodenfeuchte-Anfangswerts zuzuschreiben. Weitere Studien (RHODIN ET AL., 1997;

CALLIES ET AL., 1998) belegen die Qualität dieses Verfahrens, weisen jedoch darauf hin,

dass die damit erhaltenen Bodenfeuchtewerte nur als effektive Feuchtewerte zu verstehen

sind. Diese Methode wird beispielsweise beim operationellen Einsatz des Vorhersagemo-

dells des Deutschen Wetterdienstes angewendet.

                                                

2 Die Feldkapazität oder die Bodenfeuchte bei Feldkapazität ist der Bodenwassergehalt, der sich nach länge-

rer Zeit ohne Wasserzufuhr einstellt. Das Wasser- oder hydraulische Potenzial (siehe Kapitel 2.2.2) ist dann

Null .
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2.3.3 BODENWASSER IN HYDROLOGISCHEN MODELLEN

Im Gegensatz zu meteorologischen Modellen, wo die Modelli erung des Bodenwassers als

untere Randbedingung notwendig ist, dient in hydrologischen Modellen die Atmosphäre

zur Bereitstellung oberer Randwerte. Aufgrund der gegebenen Zielsetzung (z. B. Stoff-

transport) spielt in diesen Modellen der laterale Wassertransport eine entscheidende Rolle.

Ein Überblick über hydrologische Modelle ist bei MAIDMENT (1993) oder MOREL-

SEYTOUX (1989) zu finden.

2.3.3.1 MODELLKONZEPTE

Neben physikalisch deterministischen Modellen existieren in der Hydrologie eine Reihe

VWRFKDVWLVFKH� ïEODF
�����

[ï � 0RGHOOH � GL � GD 	 6\VWHPYHUKDOWH
�

�
� QDFKDKPHQ � 'D 	 (UJHb-

nis wird mit Hil fe einer Systemfunktion aus den Eingabegrößen ohne Berücksichtigung der

inneren Systemstruktur gewonnen. Am weitesten verbreitet, z. B. in der Hochwasservor-

hersage, ist das Einheitsganglinien-Verfahren, das auf einer Korrelation zwischen gemes-

senen Niederschlags- und Abflusswerten beruht.

Die Betrachtung hydrologischer Modelle soll sich hier auf detailli erte, physikalisch be-

gründete Modelle beschränken, wenngleich die Parametrisierung nicht explizit erfassbarer

Prozesse unterhalb der Modellauflösung eine empirisch-beschreibende Betrachtungsweise

notwendig macht. Diese Modelle bewegen sich im Skalenbereich von Einzugsgebieten.

Aufgrund der - im Vergleich zu meteorologischen Skalen – langsamen lateralen Prozess-

geschwindigkeiten sind sie zumeist auf eine größere Zeitskala im Bereich von Monaten

und Jahren ausgerichtet.

Neben einer Einteilung in Modelli erungsstrategien oder Anwendungsbereiche lassen sich

hydrologische Modelle auch in unterschiedlichen Prozessgruppen zusammenfassen. Dies

sind:

• Niederschlag-Abfluss Ereignismodelle

• kontinuierliche Abflussmodelle

• Hochwassermodelle

• Wasserqualität-Modelle
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In dem hier interessierenden Bereich der zeitkontinuierlichen Abflussmodelle existiert eine

große Anzahl von Modellen (DEVRIES & HROMADKA , 1993; SINGH, 1995). Als Beispiel

eines relativ einfachen Modells, welches mit Hil fe von Tageswerten des Niederschlags und

GH� ï6&
�

&XUYH�1XPEHU¶�0HWKRG � �VLHK � ]� B. RAWLS ET AL.; 1992) Oberflächenabfluss-

komponenten bestimmt, sei SWRRB (’Simulator for Water Resources in Rural BDVLQVï�

ARNOLD ET AL., 1990) genannt. Es wird für größere Einzugsgebiete, die in bis zu zehn

Untergebiete mit unterschiedlichen Niederschlags-Eingabegrößen aufgeteilt werden, an-

gewandt. Der Boden kann in bis zu zehn Schichten, von denen die oberste eine Dicke von

1 cm hat, aufgeteilt werden. Das Programm ist für Simulationen über mehrere Jahre ausge-

richtet. Aus einer Weiterentwicklung dieses Modells entstand SWAT (Soil and Water As-

sessment Tool; ARNOLD ET AL., 1993), das zur Simulation weiterer biophysikalischer Pro-

zesse wie Erosion, Pflanzenwachstum und Nährstoffkreislauf in der Lage ist.

Das hydrologische Modell TOPMODEL (’Topographically and Physically Based, Vari-

able Contributing Area Model’ ; BEVEN ET AL., 1995) verwendet die topografischen Indizes

nach O’LOUGHLIN (1986) und BEVEN & KIRBY (1979), wodurch die Fließvorgänge im

Untergrund zwar nicht explizit beschrieben werden, aber dennoch eine physikalische Vor-

gehensweise gegeben ist. Diese Indizes beschreiben die vom hydraulischen Potenzial und

dem Geländegefälle abhängige Wahrscheinlichkeit, ob ein Punkt im Einzugsbereich gesät-

tigt ist. Eine auf TOPMODEL basierende LSP-Formulierung, die ebenfalls den topografi-

schen Index nach BEVEN & KIRBY (1979) verwendet, ist bei FAMIGLIETTI & WOOD (1994)

zu finden.

Unter den detailli erteren prozessorientierten Wassertransportmodellen ist an erster Stelle

GD � ïSystème Hydrologique Européanï �6+( � ABBOTT ET AL., 1986; MIKE SHE,

REFSGAARD & STORM, 1995) zu nennen. Aufgrund der rechtwinkligen Rasterzerlegung des

Einzugsgebiets ist es besonders zur Ankopplung an mesoskalige Atmosphärenmodelle ge-

eignet (MÖLDERS ET AL., 1996a). Es ist ein dreidimensionales Grundwassermodell , zwei-

dimensionaler Oberflächenabfluss und der eindimensionale Abfluss in einem Vorfluternetz

integriert.

In TOPOG (O’LOUGHLIN, 1990) wird das Einzugsgebiet in Stromröhren zerlegt, die durch

Höhenlinien in diskrete Elemente unterteilt werden, so dass laterale Flüsse eindimensional

berechnet werden können. Die Richards-Gleichung wird in der eindimensionalen Form

gelöst. Laterale Flüsse im Boden werden nur im gesättigten Bereich modelliert.
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Nach den gleichen Prinzipien ist THALES (GRAYSON ET AL., 1995) gestaltet, jedoch wird

für die Sickerung nicht die Richards-Gleichung, sondern ein vereinfachter Ansatz verwen-

det. Ein Vorfluternetz fehlt in beiden Modellen.

(EHQIDOO � PX ��� GD � '+69
�

�ïDistributed Hydrology Soil Vegetation Model’ ; WIGMOSTA

ET AL., 1994) als zeitkontinuierliches physikalisch basiertes Modell erwähnt werden,

wenngleich für den oberflächlichen Wassertransport nur das einfache Einheitsganglinien-

Verfahren Verwendung findet. Wie bei SHE wird eine rechtwinklige Rasterzerlegung des

Einzugsgebiets vorgenommen, was eine Kopplung mit einem Atmosphärenmodell nahe-

legt (LEUNG ET AL., 1996). Vertikalflüsse zwischen den zwei oder drei Bodenschichten

werden mit der Darcy-Gleichung berechnet.

Ein physikalisch-basiertes hydrologisches Modell i st WaSiM-ETH (SCHULLA, 1997), das

die diskretisierte Richards-Gleichung auf einem hochaufgelösten vertikalen Gitter anwen-

det. Oberflächenabfluss wird auf dem horizontalen rechtwinkligen Gitter über ein Fließ-

zeitschema dem Gerinne zugeführt. Das Modell berücksichtigt Makroporenfluss und die

Verschlämmung des Oberbodens. Im IHDM (’Institute of Hydrology Distributed Model’ ;

CALVER & WOOD, 1995) wird, ebenso wie in CATFLOW (MAURER, 1997) und in vielen

anderen hydrologischen Modellsystemen, eine Gebietszerlegung in Hänge und ein Entwäs-

serungsnetz vorgenommen. Diese Modelle sind aufgrund ihrer detailli erten physikalisch

begründeten Strategien einem hohen Entwicklungsstand zuzuordnen.

2.3.3.2 RAUMAUFTEILUNG

Da man im Bereich mesoskaliger hydrologischer Modelli erung vor allem am Wassertrans-

port interessiert ist, beschränkt sich die Gebietszerlegung auf den Bereich des Einzugsge-

biets. Darüber hinausreichende Gebiete werden nicht berücksichtigt. Die Zerlegung des

Einzugsgebiets erfolgt im einfachsten Fall durch ein rechtwinkliges Gitter (SHE, MIKE

SHE, DHSVM, WASIM-ETH). Für jede Gitterzelle sind entsprechend des Vorfluternetzes

benachbarte Zellen mit lateralem Zufluss und eine Zelle mit lateralem Abfluss zu definie-

ren. Der Topografie besser angepasst kann eine Rasterzerlegung gewählt werden, wenn

variable Dreicke verwendet werden. Eine weitere Möglichkeit ist die Unterteilung in Sub-

Einzugsgebiete wie in SWRRB und SWAT.
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Eine physikalisch sinnvollere, aber aufwendigere Zerlegung ist die Definition einzelner

Hangbereiche (IHDM, CATFLOW). In einem ersten Schritt wird der Einzugsbereich in

Teileinzugsbereiche und ein detailli ertes Entwässerungsnetz aufgeteilt . Mit Hil fe eines

Geografischen Informationssystems (GIS) können diese Schritte automatisiert werden. Die

anschließende Abtrennung einzelner Hangflächen muss manuell erfolgen. Es folgt daraus

ein System aus Hangfallli nien (vertikal ebene Längsschnitte) und Entwässerungspfaden.

Vernachlässigt man die variable Hangbreite, so entsteht ein Stromliniennetz, wie es in

TOPOG und THALES verwendet wird, doch wird dadurch eine physikalisch korrekte Be-

schreibung des Oberflächenabflusses verhindert.

2.3.3.3 MATRIXFLUSS

Unter der Voraussetzung einer detailli erten physikalisch begründeten Modelli erung der

Sickerung wird in der Hydrologie für die Parametrisierung von hydraulischer Leitfähigkeit

und Matrixpotenzial der Ansatz nach VAN GENUCHTEN (1980) gewählt. Die gebräuchlich-

ste Zuordnung der Bodenkennwerte zu unterschiedlichen Korngrößenverteilungen (Bo-

dentextur) stammt von CARSEL & PARRISH (1988). Sie bezieht sich auf die zwölf Boden-

klassen der US-Soil -Taxonomy (SCHEFFER & SCHACHTASCHABEL, 1989).

2.3.3.4 MAKROPORENFLUSS

Der nach Erreichen der Feldkapazität des Bodens oder kurz zuvor einsetzende Makropo-

renfluss wurde phänomenologisch bereits vielfältig untersucht. Zusammenfassende Lite-

raturhinweise sind bei MERZ (1996) zu finden. Aufgrund der zeitli ch und räumlich sehr

variablen Entstehungsprozesse von Makroporen (absterbende Pflanzenwurzeln, Bodenfau-

naaktivität, Bodenaggregation und –disaggregation, Bodenbearbeitung etc.) kann eine Mo-

delli erung nur konzeptionellen Charakter haben (MERZ, 1996) und wird demnach nur in

detailli ert-physikalischen Modellen der Mikro- und Mesoskala durchgeführt.

Neben der Änderung der Bodenkenngrößen zur Berücksichtigung der Makroporosität

(DURNER, 1991) gehen die meisten Modelle (z. B. LUDWIG ET AL., 1999; CAMEIRA ET AL.,

2000; JASPER ET AL., 2000; KOHLER ET AL., 2001) von dem Ansatz nach BEVEN &

GERMANN (1981) aus, Makroporen als Kollektiv vertikaler Röhren mit einer bestimmten
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Tiefe und Breite aufzufassen und somit den Boden neben einem mikroporösen Anteil auch

aus einem makroporösen Anteil bestehen zu lassen. In diesen dringt der Makroporenfluss -

beschrieben durch ein Potenzgesetz - laminar vor und gibt an die mikroporöse Bodenmat-

rix Wasser ab. Da die hierzu notwendigen Parameter äußerst schwer festzulegen sind, emp-

fehlen MAURER (1997) und BRONSTERT (1994) eine Erhöhung der gesättigten hydrauli -

schen Leitfähigkeit Ks  im Falle eines makroporösen Bodens. So kann bei hoher Makro-

porosität die Sättigungsleitfähigkeit etwa um eine Zehnerpotenz höher sein. Man wird da-

mit der Zunahme des Anteils der Makroporen an der Versickerung oberhalb der Feldkapa-

zität gerecht.

MERZ (1996) konnte zeigen, dass diese Parametrisierung ebensogute Ergebnisse wie das

aufwendigere Verfahren von BEVEN & GERMANN (1981) ergibt. Probleme bereitet die Be-

reitstellung des Makroporositätsfaktors FKs , die für größere Gebiete nicht möglich ist. Die-

se Größe wird folglich häufig als Eichgröße bestimmt (MAURER, 1997). Nicht gerecht wird

diese Parametrisierung aber der Abhängigkeit des Makroporenflusses von der Intensität

und dem Betrag des Niederschlagsereignisses, der ebenfalls einen Einfluss auf die Infilt ra-

tion in Makroporen hat (BOOLTINK & BOUMA, 1993).

Ein weiterer konzeptioneller Ansatz wird in TOPMODEL (BEVEN ET AL., 1995) verwirk-

licht: Ein bestimmter Prozentsatz des Infilt rations- bzw. Sättigungsüberschusses sowie der

über eine Grenze hinausgehende Niederschlag kann direkt in einen Grobporenspeicher

infilt rieren, der das Wasser in die gesättigte Bodenzone weiterleitet.

2.3.3.5 OBERFLÄCHENABFLUSS

Die Speicherung von Wasser an der Erdoberfläche im Falle eines Infilt rationsüberschusses

spielt eine große Rolle für den Bodenwassergehalt der oberen Schichten, da im weiteren

zeitli chen Ablauf aus diesem Speicher erneut Wasser infilt rieren kann (Reinfilt ration) oder

dem Vorfluter zugeführt wird. Innerhalb der Hydrologie und der Wasserwirtschaft ist der

Oberflächenabfluss wichtig zur Hochwasserprognose und zur Problembehandlung bei Ero-

sionen und Stoff transporten (Gewässerbelastungen).

Einflussfaktoren, die die Höhe des Oberflächenabflusses und der Infilt ration beeinflussen

sind primär meteorologischer Natur, wie die Niederschlagshöhe und –dauer. Daneben wir-
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ken sich natürliche Standortfaktoren wie die Bodenart oder die Hangneigung auf das Ent-

stehen von Oberflächenabfluss aus. Schließlich existieren zahlreiche, durch die Vegetation

und die Bodennutzung variierende Parameter, beispielsweise der Interzeptionsspeicher und

die Transpiration der Vegetation oder die Makroporosität des Bodens.

Die Speicherung an der Erdoberfläche vollzieht sich in Form von schichtförmig abfließen-

dem Oberflächenwasser und Muldenrückhalt in Pfützen und anderen mikroskaligen Vertie-

fungen der Erdoberfläche. Damit ist dieser Speicher entscheidend von der Rauigkeit dieser

Oberfläche abhängig. Naturgemäß variiert diese Rauigkeit sehr stark in Abhängigkeit von

der Art und dem Entwicklungszustand der Vegetation, der Landbearbeitung, der Streuauf-

lage u.s.w. Den geringsten Oberflächenabfluss wird man bei Waldflächen vorfinden, wo

nur bei extremen Niederschlagsereignissen die Infilt rationskapazität überschritten wird.

Hohe Oberflächenabflussbeiträge liefern vor allem Ackerflächen ohne Bestand oder mit

Mais- oder Weinanbau.

Weiterhin ist der Wasserspeicher an der Erdoberfläche abhängig von der Hangneigung, da

bei stärkerer Neigung das Oberflächenwasser schneller das Gerinne erreicht, wo es in kon-

zentrierter Form abfließt und keinen weiteren Beitrag zum Wasserhaushalt der Bodensäule

liefert. Auch die Hangneigung muss in ausreichend hoher Auflösung vorliegen um auch

kleinräumige Geländegliederungen erfassen zu können.

Oberflächenabfluss lässt sich mit den Saint-Venant-Flachwassergleichungen (FREAD,

1993) beschreiben. Sie bestehen aus einer Kombination der Kontinuitätsgleichung und der

Bewegungsgleichung unter der Voraussetzung hydrostatischer Druckverteilung und über

den Fließquerschnitt konstanter Geschwindigkeit. Neben der Hangneigung hat der Rauig-

NHLWVEHLZHU� �ï6WULFNOHU�%HLZHUW¶ � CUNGE ET AL., 1980) einen deutlichen Einfluss auf das

Abflussvolumen und damit auf die Zeit, die zur Infilt ration zur Verfügung steht. Er ist ab-

hängig von der Vegetation und der Bodenbearbeitung. Die Hanggröße muss genügend

klein, bzw. das Entwässerungsnetz entsprechend detailli ert gewählt werden, um dem nach

einem Niederschlagsereignis mit Infilt rationsüberschuss nur anfänglich auftretenden

Schichtabfluss gerecht zu werden.
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2.3.3.6 RANDBEDINGUNGEN

Als obere Randbedingung wird häufig das Infilt rationsmodell nach GREEN & AMPT (1911)

verwendet. Der Boden wird hier in eine wassergesättigte obere Schicht, für die überstaute

Verhältnisse angenommen werden, und einen nicht-gesättigten Bereich eingeteilt . Die Tie-

fe dieser Schicht ist zeitli ch variabel und beschreibt so das Vordringen einer Feuchte-

Front. Die Geschwindigkeit des Vordringens dieser Schicht ist von einer effektiven Saug-

spannung abhängig, deren Größe nur von der Bodenart abhängt. Ebenfalls wird oftmals das

Infilt rationsmodell von PHILIP (1957) verwendet. Hier ist die Sorptivität, ein Maß für die

Wasseraufnahme- und Abgabefähigkeit des Bodens, die entscheidende Größe für die Infil t-

ration. Die Sorptivität wird in Abhängigkeit von der effektiven Saugspannung und dem

Bodenwassergehalt bestimmt.

Die Lösung der Richards-Gleichung auf einem hochaufgelösten Gitter reduziert die Be-

schreibung des Infilt rationsvorgangs auf die Angabe einer oberen Randbedingung in Form

einer Flussrandbedingung. Der gesamte auf der Erdoberfläche auftreffende Niederschlag

infilt riert, bis die Infilt rationskapazität erreicht wird, oder die oberste Bodenschicht gesät-

tigt ist. Anschließend führt das schichtförmige Abfließen des Oberflächenwassers zu einem

Matrixpotenzial an der Erdoberfläche entsprechend der Höhe des aufgestauten Wasser-

spiegels:

hA = ψ . (2.34)

Die untere Randbedingung entspricht der unter Abschnitt 2.3.2.7 (s. S. 31) vorgestellten

Gravitationsflussbedingung. Will man Grundwasser simulieren, so kann der Bodenwasser-

gehalt einfach auf seinem Sättigungswert festgehalten werden. Die Geometrie der Boden-

schichten ergibt dann die Tiefe des Grundwasserstandes.



3 BODEN-VEGETATIONSMODELL

Das vorliegende Boden-Vegetationsmodell i st an das mesoskalige nicht-hydrostatische

Atmosphärenmodell KAMM2 angekoppelt. Eine detailli erte Modellbeschreibung kann

BALDAUF (2002) entnommen werden. Die Aufgabe des Boden-Vegetationsmodells ist die

Bereitstellung von Temperatur, Feuchte und turbulenten Flüssen als der unteren Randbe-

dingung des Atmosphärenmodells. Das vorliegende Modell (s. Abb. 3.1) wurde - basierend

auf dem Modell von DEARDORFF (1978) – von SCHÄDLER (1990) entwickelt. Die weitere

Bearbeitung erfolgte durch ADRIAN (1994), LENZ (1996), DOTZEK (1999) und GRABE

(2001).

Das Modell berücksichtigt eine homogene masselose Vegetationsschicht (ïEL � OHDIï� � GLH

zwischen dem Boden, der in mehrere Schichten aufgeteilt i st, und der Atmosphäre liegt.

Die turbulenten Flüsse und die Lufttemperatur und –feuchte werden über die Bilanzierung

der Energie- und Wasserflüsse zwischen dem Boden, der Vegetation und der Atmosphäre

bestimmt. Diese Flüsse werden über das Produkt zwischen einem Widerstandswert und der

Differenz der jeweili gen meteorologischen Parameter beschrieben. Die Analogie zum

Ohm’schen Gesetz der Elektrizitätslehre erlaubt, diese Widerstände nach Bedarf ïL� 5HLKHï

RGH� ïL� 6HULHï ] ����� PELQLHUHQ 	 'L 
 9HJHWDWL ��� ZLU � HEHQV � ZL 
 GH � %RGH�
� DEH � GXUF��� LH
Vorgabe einer Reihe von Parametern charakterisiert, die in die Parametrisierungen einflie-

ßen. Durch die Verwendung von Vegetations- und Bodenklassen und die Vorgabe mittlerer

jahreszeitabhängiger Parameter können verschiedene Vegetations- und Bodenarten sowie

deren jahreszeitli che Veränderung berücksichtigt werden. Das Vegetationsmodell simuliert

die Speicherung von Wasser auf der Vegetation. Dieser Speicher kann durch Niederschlag

oder Taubildung gefüllt werden, während er durch Verdunstung (Interzeption) entleert

wird. Als weitere Größe wird die Transpiration parametrisiert. Die einfallende kurz- und

langwelli ge Strahlung wird von der Vegetationsschicht reflektiert und absorbiert. Ein ge-

wisser Teil erreicht den Erdboden, wo erneut ein großer Anteil absorbiert wird.
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Der Wärme- und Wassertransport im Boden wird durch prognostische Gleichungen be-

schrieben, in die von der Bodenart abhängige Parametrisierungen einfließen. Niederschlag,

der den Boden erreicht, infilt riert und wird durch Versickerung und kapill aren Aufstieg im

Boden umverteilt . Kann der Niederschlag nicht vollständig infilt rieren, so wird das über-

schüssige Wasser an der Erdoberfläche gespeichert. Aus diesem Speicher fließt ein gewis-

ser Anteil als Oberflächenwasser ab. Über die Vorgabe der Wurzeldichteverteilung wird

dem Boden das für die Transpiration benötigte Wasser wieder entzogen.

Im Falle von Schneefall li egt dem Boden eine weitere Schicht auf, die die Schneedecke

repräsentiert. Das Schneemodell (GRABE, 2001) ist konzeptionell an das Schneemodell der

SVAT-Modelle CLASS (VERSEGHY, 1991) und ISBA (DOUVILLE, 1995) angelehnt. Es ist

so konzipiert, dass die Gleichungen des Boden- und Vegetationsmodells weiterhin ihre

Gültigkeit haben.

Der auf dem Bestand aufliegende Schnee führt zu einer Änderung der Oberflächenpara-

meter der Vegetation ε f  und α f . Da diese Schneedecke als masselos betrachtet wird, wird

ihre Wärmekapazität vernachlässigt. Im Falle einer Schneedecke auf dem Boden wird die-

ser Schnee wie eine der Bodenoberfläche aufliegende weitere Bodenschicht betrachtet. Es

wird hierbei die Schneedichte, die Wärmeleitfähigkeit und die Wärmekapazität der

Schneedecke berücksichtigt. In die Berechnung dieser Eigenschaften fließen Prozesse wie

die Kompaktion der Schneedecke (die Verdichtung des Schnees aufgrund seines Eigenge-

wichts), die so genannte destruktive Metamorphose (Erhöhung der Schneedichte aufgrund

der Alterung des Schnees), das Schmelzen von Schnee und das Gefrieren von Flüssigwas-

ser ein. Weitere Details können GRABE (2001) entnommen werden.

3.1 BODENMODELL

Das Erdbodenmodell hat die Aufgabe, die die Erdoberfläche erreichende Strahlung in die

Energieflüsse des latenten und des fühlbaren Wärmestroms sowie des Bodenwärmestroms

umzusetzen. Weiterhin sorgt das Bodenmodell für die Umverteilung des den Boden errei-

chenden Niederschlags in einen Oberflächenspeicher und einen infilt rierenden Anteil . Der
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Wassertransport im Boden und der Entzug durch die Wurzeln der Vegetation sind weitere

wichtige Komponenten.

Die Infilt rationsbedingung, die die Anteile des infilt rierenden und des oberflächlich ge-

speicherten Wassers bestimmt, ist abhängig von den Bodeneigenschaften und dem Was-

sergehalt der obersten Bodenschicht. Der Teil des Oberflächenwassers, der im Gerinne

abfließt und zur erneuten Infilt ration nicht zur Verfügung steht, wird von der Hangneigung

und der Oberflächenrauigkeit beeinflusst. Die Umverteilung des Wassers im Boden wird

über die Flüsse in Mikroporen und Makroporen bewerkstelli gt. Der Boden wird hierzu in

eine beliebige Anzahl von Schichten (in der in dieser Arbeit verwendeten Version acht

Schichten) mit nach unten exponentiell zunehmender Dicke unterteilt . Auf diesem Gitter

werden die folgenden prognostischen Gleichungen mit Hil fe eines verallgemeinerten

Crank-Nicholson-Schemas, bei dem sich das Verhältnis explizit-impizit wichten lässt

(SCHÄDLER, 1990), berechnet. Der verwendete Zeitschritt wird vom Atmosphärenmodell

vorgegeben.

Bei der Beschreibung der Wärme- und Wasserflüsse im Boden genügt es, sich auf die ver-

tikalen Komponenten der jeweil igen prognostischen Gleichungen zu beschränken. Hori-

zontale Flüsse können in Anbetracht der verwendeten Gitterweiten und Simulationszeiten

vernachlässigt werden. (vgl. Geschwindigkeit lateraler Wasserflüsse in Kap. 2.2.3, S. 12).

3.1.1 BODENTEMPERATUR

Die Bodentemperatur wird mit einer prognostischen Gleichung berechnet, die den mole-

kularen Wärmefluss beschreibt. Wärmetransporte durch Wasser, Wasserdampf und Luft

werden gegenüber dieser molekularen Wärmeleitung vernachlässigt. Ebenso werden keine

Phasenumwandlungen berücksichtigt und - wie beim Bodenwasser - nur horizontale Flüsse

berechnet. Die beiden zentralen Parametrisierungen die Bodentemperatur betreffend sind

die Wärmekapazität des feuchten Bodens und dessen Wärmeleitfähigkeit.
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3.1.1.1 BODENTEMPERATURGLEICHUNG

Eine Änderung der Bodentemperatur ergibt sich aus der Divergenz des molekularen Wär-

meflusses ( )λ θ
∂
∂B

BT

z
:

( ) ( )c
T

t z

T

zB
B

B
Bθ

∂
∂

∂
∂

λ θ
∂
∂

=




 . (3.1)

Darin ist cB  die volumetrische Wärmekapazität, λB  die Wärmeleitfähigkeit des Bodens

und θ  sein volumetrischer Wassergehalt.

,� )DOO � GH � %RGHQDU
�

ï:DVVHUï EOHLE
�

GL � %RGHQWHPSHUDWX� NRQVWDQ
�

DX � LKUH� ,QLWLDOLVLe-

rungswert (s. Kap. 3.4.1.2, S. 78).

3.1.1.2 WÄRMEKAPAZITÄT UND -LEITFÄHIGKEIT

Die volumetrische Wärmekapazität des Bodens setzt sich aus den Kapazitäten der Fraktio-

nen der beteili gten Bodenbestandteile zusammen. Es sind dies die mineralischen Anteile

(im wesentlichen Quarze und Tone), der Anteil der Bodenluft und der Bodenwasseranteil .

Da die Wärmekapazität der Luft um drei Größenordnungen unter den beiden anderen

Fraktionen liegt, kann diese vernachlässigt werden. Die Wärmekapazität cB  in Abhängig-

keit vom Bodenwassergehalt ergibt sich dann aus der Wärmekapazität der trockenen luft-

leeren Bodensubstanz cB t,  und der von Wasser cW  zu:

( ) ( )c c cB s B t Wθ θ θ= − +1 , . (3.2)

Der Sättigungswassergehalt des Bodens θs  steht darin für das Porenvolumen.

Zur Bestimmung der Wärmeleitfähigkeit des Bodens bietet sich eine Methode nach

JOHANSEN (1975), modifiziert von FAROUKI (1986), an, die gegenüber dem häufig ver-

wendeten Verfahren nach MCCUMBER & PIELKE (1981) exaktere Ergebnisse liefert

(PETERS-LIDARD ET AL., 1998). Die Methode nach JOHANSEN (1975) ist darüberhinaus

auch zur Verwendung bei gefrorenem Boden erweiterbar.
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Die thermische Leitfähigkeit λB  berechnet sich aus einer Kombination aus der Leitfähig-

keit trockenen Bodens λB t,  und der gesättigten Bodens λB s, , gewichtet mit Hil fe einer nor-

mierten Leitfähigkeit, der Kersten-Zahl Ke :

( )λ λ λ λB e B s B t B tK= − +. , , .  (3.3)

Die Wärmeleitfähigkeit trockenen Bodens berechnet sich zu:

λ
ρ

ρ ρB t

B t

Q B t
,

,

,

, ,

,
=

+
−

0135 647

0 947
.  (3.4)

ρQ  ist hier die Dichte der festen Bodenbestandteile ( ρQ = −2700 kg  m 3 ) und ρB t,  die

Dichte des trockenen Bodens:

( )ρ θ ρB t s Q, = −1 . (3.5)

Die Wärmeleitfähigkeit gesättigten Bodens ist gegeben durch

λ λ λθ θ
B s M W

s s
, = −1 , (3.6)

mit der Leitfähigkeit von Wasser λW  ( λW = − −057,  W m  K1 1 ) und der Leitfähigkeit der

mineralischen Bodenbestandteile λM :

λ λ λM Q
q

0
q= −1 . (3.7)

q  ist darin der volumetrische Quarzgehalt des mineralischen Bodenanteils, λQ  die Wärme-

leitfähigkeit von Quarz ( λQ = − −7 7,  W m  K1 1) und λ0  die Wärmeleitfähigkeit der sonstigen

festen Bodenbestandteile. q muss in Abhängigkeit von der Bodenart bereitgestellt werden

(s. Kap. 3.4.2.1.3, S. 85).

Die Kersten-Zahl für feine Bodenarten (Partikeldurchmesser < 2 µm) ist gegeben durch

1log +=
s

eK
θ
θ

. (3.8)
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3.1.1.3 RANDBEDINGUNGEN

Aufgrund der extrem geringen Temperaturänderungen, die man in natürlichem Boden im

Bereich des Modellunterrandes zmax  vorfindet, und unter Berücksichtigung einer Simula-

tionszeit von einigen Tagen, kann man für die lokalzeitli che Änderung der Bodentempe-

ratur in der untersten Bodenschicht

∂
∂
T

t
B

z zmax=

= 0 (3.9)

annehmen.

Als obere Randbedingung des Bodenmodells erhält man für den Wärmefluss

( )λ θ
∂
∂B

B

z

T

z
B1

0=

= , (3.10)

mit dem Bodenwärmestrom B  aus der Energiebilanz der Erdoberfläche

( )1− + − = + +↓ ↓ ↑αb b b b b bS L L H V B , (3.11)

die sich aus der kurzwelli gen ( ( )1− ↓αb bS ) und langwelli gen ( L Lb b
↓ ↑− ) Strahlungsbilanz,

sowie den turbulenten Flüssen ( H Vb b+ ) und dem Bodenwärmestrom B  zusammensetzt

(s. Kap. 3.2, S. 59).

3.1.2 BODENWASSERGEHALT

Zur Berechnung der Bodenfeuchte werden einige vereinfachende Annahmen gemacht. So

wird der Wassertransport in der Gasphase vernachlässigt, denn dieser ist einige Größen-

ordnungen geringer als der Wassertransport in flüssiger Form. SCHEFFER (1998) gibt die-

sen Transport unter humiden Bedingungen mit maximal 1 mm Wasser für eine Schicht von

15 cm Mächtigkeit je Nacht an, was einer Differenz des volumetrischen Wassergehalts von

nur ∆θ = −0 007,  m m3 3  entspricht. Weiters wird die Bodenstruktur als unveränderlich be-

trachtet, es tritt also kein Quellen oder Schrumpfen des Bodens und auch keine Ver-

schlämmung der Bodenoberfläche auf. Eine weitere Annahme ist, dass die bodenhydrauli-

schen Eigenschaften keine Hysterese aufweisen, d.h. sie sind unabhängig von der Vorge-

schichte des Bodens bezüglich Be- oder Entwässerung. Beim Wassertransport in flüssiger

Phase werden thermische und osmotische Gradienten vernachlässigt; das Wasserpotenzial
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setzt sich also gemäß Gleichung 2.1 (s. S. 11) lediglich aus dem Matrixpotenzial ψ  und

dem Gravitationspotenzial ψ g  zusammen.

3.1.2.1 BODENWASSERGLEICHUNG

Die prognostische Bodenwassergleichung entspricht der in Kapitel 2.2.2 (s. S. 10) herge-

leiteten Richards-Gleichung

( ) ( ) ( ) ( )∂θ
∂

∂
∂

θ
ψ θ

θ
∂θ
∂

θ
θ

∂θ
∂t z

K
d

d z

dK

d z
r zw=







+ − , (3.12)

mit dem Senkenterm ( )r zw :

( ) ( )r z x z
V

lw root
tr

w w

=
ρ

, (3.13)

der die Aufnahme von Bodenwasser der Vegetation über die Wurzeln für die Transpiration

beschreibt. Der gesamte Wasserfluss durch die Transpiration 
V

l
tr

w wρ
 wird dabei entspre-

chend der normierten Wurzeldichtefunktion xroot  (s. S. 70) gewichtet.

Für die Parametrisierung von hydraulischer Leitfähigkeit ( )K θ und Matrixpotenzial

( )ψ θ stehen die im Kapitel 2.3.1 (s. S. 14) vorgestellten Ansätze nach BROOKS & COREY

(1964), CAMPBELL  (1974) und VAN GENUCHTEN (1980) zur Verfügung.

3.1.2.2 UNTERE RANDBEDINGUNG

Der Abfluss am unteren Rand des Bodenmodells AG  wird von der unteren Randbedingung

bestimmt. Standardmäßig wird die Gravitationsflussbedingung (vgl. Kap. 2.3.2.7, S. 31)

verwendet. Sie folgt aus der Richards-Gleichung (Gl. 3.12) unter der Annahme, dass der

Gradient des Matrixpotenzials Null wird:

( ) ( )∂ψ θ
∂

θ
,

,
z

z
A K z

z

G max

max

= ⇔ =0 . (3.14)

Optional besteht die Möglichkeit, einen undurchlässigen Unterrand

∂θ
∂t

A
z

G

max

= ⇔ =0 0, (3.15)
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oder eine gesättigte Schicht, und damit Grundwasser, zu simulieren:

( )θ θzG s= . (3.16)

zG  ist darin der Grundwasser-Flurabstand. In diesem Fall i st kapill arer Aufstieg aus dem

Grundwasser möglich.

3.1.2.3 INFILTRATION

Liegt der Interzeptionsspeicher wd  auf der Vegetation unterhalb seinem Maximalwert

wd ,max , so erreicht nur der Teil des Niederschlags den Erdboden, der nicht auf Vegetation

fällt . Ansonsten fällt der gesamte Niederschlag bis zum Boden durch:

( )
P

P w w

P w w
R b

f R d d

R d d

,
,max

,max

1− <

≥







σ für

für
. (3.17)

Hier steht der Niederschlag PR b,  zusammen mit dem Fluss aus einem eventuell vorhande-

nen Oberflächenspeicher Sb  (s. Kap. 3.1.2.4, S. 53) und abzüglich der Verdunstung Vb

(s. Kap. 3.2.2.2, S. 63) zur Infilt ration zur Verfügung. Diese potenzielle Infilt ration Ib  be-

rechnet sich also zu

I P
S

t

V

lb R b
b b

w w

= + −, ∆ ρ
. (3.18)

Liegt Ib  unterhalb der Infilt rationskapazität Imax , so kann der Niederschlag vollständig

infilt rieren. Imax  erhält man aus der Richards-Gleichung (Gl. 3.12, S. 50) unter der An-

nahme von Sättigung an der Bodenoberfläche: Der Gradient des Wassergehalts wird Null ,

so dass sich der Fluss durch diese Schicht zu I Kmax s=  ergibt.

Übersteigt jedoch die potenzielle Infilt ration die gesättigte Leitfähigkeit Ks , so wird der

überschüssige Niederschlag dem Oberflächenspeicher zugeführt und es entsteht Horton-

scher Oberflächenabfluss. Dieser Fall i st insbesondere bei hohen Niederschlagsraten und

feiner Bodentextur zu erwarten. Man erhält damit die folgende obere Fluss-Randbedingung

mit der aktuellen Infilt ration I :

I
I I K

K I K
b b s

s b s

=
≤
>





 für

für
. (3.19)
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Im Falle makroporösen Bodens wird Ks  in Gleichung 3.19 durch Ks
*  ersetzt (s. Kap.

3.1.2.5, S. 56).

Ist in den darunterliegenden Bodenschichten der Wassergehalt bereits sehr hoch und ist

eine Stauschicht, z. B. aufgrund eines starken Bodenfeuchte-Rückgangs, vorhanden, so

dass die Infilt ration zu einer Übersättigung führen würde, wird der Infilt rationsüberschuss

dem Oberflächenspeicher zugeführt. Da es in diesem Fall zu einer Aufsättigung des Bo-

dens von unten nach oben kommt, wird hier von Oberflächenabfluss nach Dunne (DUNNE,

1978) oder gesättigtem Oberflächenabfluss gesprochen. Er ist vor allem bei niedrigeren

Niederschlagsraten und grob texturierten, sandigen Böden mit hoher Sättigungsleitfähig-

keit zu erwarten. Bei dem in Abbildung 3.2 dargestellten Beispiel entsteht nach etwa 30

Minuten gesättigter Oberflächenabfluss.
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Abbildung 3.2: Aufsättigung des Bodens von unten nach oben über einer trockenen Bodenschicht.��� �������
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3.1.2.4 OBERFLÄCHENSPEICHER UND -ABFLUSS

Ein Flüssigwasserspeicher an der Erdoberfläche entspricht dem Rückhalt an Niederschlag

RGH� 6FKPHO]ZDVVH� L� 0XOGHQ � 5LOOH����� � DQGHUH� 9HUWLHIXQJH� �ï3Iützenï � GH� (UGREHr-

fläche sowie dem fließenden Oberflächenwasser, bevor es dem Gerinne zugeführt wird.

Daneben ist eine weitere Aufgabe dieses Speichers die Niederschlagsmenge zu konservie-

ren, die innerhalb eines Zeitschritts fällt und ihrer Größe nach über der Infilt rationskapazi-

tät liegt, da innerhalb der verwendeten Modellzeitschritte ein vollständiger Abfluss aus der

jeweili gen Gitterzelle nicht realistisch ist.

Liegt die Niederschlagsrate Pb  abzüglich der Verdunstung des Erdbodens Vb  über der In-

filt rationskapazität Imax , also der gesättigten Leitfähigkeit Ks  (vgl. Kap. 3.1.2.3, S. 51),

oder kann die Bodensäule das zur Infilt ration zur Verfügung stehende Wasser nicht voll -

ständig aufnehmen, so wird das überschüssige Wasser dem Oberflächenspeicher Sb  zuge-

führt. Im umgekehrten Fall entleert sich der Oberflächenspeicher. Liegt eine abschmel-

zende Schneedecke vor, so wird dieses Schmelzwasser ebenfalls dem Oberflächenspeicher

zugeführt, um dieses Wasser zur Infilt ration bereitzustellen.

Es wird angenommen, dass sich das Oberflächenwasser schichtförmig und homogen über

die Gitterzelle verteilt hangabwärts bewegt, und dass zusammen mit dieser Bewegung stets

ein gewisser Anteil dem Gerinne zugeführt wird. In der Hydrologie geht man bei der phy-

sikalischen Beschreibung des Oberflächenabflusses neben der Kontinuitäts- und der Be-

ZHJXQJVJOHLFKXQ �
	��
� � H � ï0DQQLQJ�6WULFNOHU�*OHLFKXQJï �CHOW, 1995; HAGER, 1992)

aus:

v K R SA str h F= 2 3/ . (3.20)

Sie beschreibt die Geschwindigkeit v A  des Abflusses über einer rauhen (Reibungsbeiwert

nach Strickler Kstr ) geneigten (Hangneigung SF ) Oberfläche. Diese Gleichung wird der

Gleichung nach Darcy-Weisbach (ABERLE, 2000) vorgezogen, da für den darin befindli-

chen Reibungsbeiwert wenig Literaturdaten vorhanden sind. Der hydraulische Radius Rh

entspricht dem Verhältnis aus durchströmter Fläche und benetztem Umfang. Geht man von

einer rechteckigen durchströmten Fläche aus, so ergibt sich Rh  zu

R
h b

b hh
A A

A A

=
+ 2

, (3.21)
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mit der Breite bA  und der Höhe hA  des Oberflächenspeichers. Die Annahme schichtförmi-

gen Abfließens über einer im Verhältnis zu hA  sehr breiten Fläche erlaubt nun die Grenz-

wertbildung:

R
h b

b h
hh

b

A A

A A
A

A

=
+

=
→∞

lim
2

. (3.22)

Unter der Berücksichtigung von

v
l

tA
A

A

= (3.23)

erhält man aus der zeitli chen Mittelung und Umformung von Gleichung 3.20 mit Glei-

chung 3.22 die mittlere Fließzeit t A , also die mittlere Zeit, die das Wassser zur weiteren

Infilt ration zur Verfügung steht, bevor es das Gerinne erreicht:

t
n l

h SA
m A

A F

= 2 3/ . (3.24)

lA  ist darin die mittlere Länge des Fließwegs, also die Entfernung zum Gerinne. Der

Strickler-Beiwert wurde hier durch den Rauigkeitsbeiwert nach Manning nm  ersetzt

( n Km str= 1/ ).

Zur Berechnung der mittleren Fließstrecke des Oberflächenabflusses lA  stellte HORTON

(1945) eine Formel bereit. Für ein typisches Wassereinzugsgebiet berechnete REE (1963)

daraus eine Länge von 28 m. Laborexperimente von IZZARD (1946) führten zu einer Länge

von 22 m, so dass im Mittel ein Wert von 25 m angenommen werden kann.

Geht man von der Annahme aus, dass sich die Zu- und Abflüsse aus benachbarten Gitter-

zellen gegenseitig aufheben, was unter der Annahme l xA << ∆  gerechtfertigt erscheint, so

lässt sich für die Höhe des Oberflächenspeichers eine prognostische Gleichung aufstellen:

( )∂
∂
h

t
I I AA

b b= − − . (3.25)

Der erste Teil i n Gleichung 3.25 gibt als Quelle den Infilt rationsüberschuss (s. Kap.

3.1.2.3, S. 51) wieder, der zweite Teil i st die Senke in Form des Abflusses ins Gerinne Ab .

Beispielrechnungen mit niedrigen Rauigkeitsbeiwerten bei hoher Hangneigung und hohem

Oberflächenspeicher zeigen, dass t A  mindestens im Bereich von einigen hundert Sekunden

liegt. t A  ist damit deutlich höher als der im Modell verwendete Rechenzeitschritt ∆t  von
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etwa 30 s. Ein gewisser Anteil des Oberflächenwassers wird also innerhalb des Modellzeit-

schritts das Gerinne erreichen und als Oberflächenabfluss Ab  abfließen:

A t
t

t
hb

A
A∆

∆
= . (3.26)

Der übrige Teil des Oberflächenwassers steht weiter zur Infilt ration im nächsten Zeitschritt

zur Verfügung. Die Höhe des Oberflächenwassers wird auf maximal 2 mm beschränkt.

In Abbildung 3.3 ist beispielhaft die zeitli che Entwicklung der Höhe des Oberflächenspei-

chers hA  und der zeitli che Verlauf einiger Wasserflüsse an der Erdoberfläche zu sehen.

Anfangs erreicht nur ein geringer Teil des Niederschlags P  den Erdboden. Der größere

Teil wird von der Vegetation zurückgehalten und füllt den Interzeptionsspeicher wd . Die

Niederschlagsrate am Boden Pb  liegt noch unterhalb der gesättigten hydraulischen Leitfä-

higkeit Ks , so dass dieser Niederschlag vollständig infilt rieren kann.
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Abbildung 3.3: Simulation der Höhe des Oberflächenspeichers, der Wasserflüsse und der Boden-
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 °, Pb = −20 mm h 1, nm = 015, , Bodenkennwerte nach RAWLS &
BRAKENSIEK (1982), bodenhydraulische Funktionen nach VAN GENUCHTEN (1980).
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Nach etwa zwei Minuten ist der Interzeptionsspeicher der Vegetation gefüllt und der ge-

samte Niederschlag dringt bis zum Erdboden vor. Die Niederschlagsrate liegt nun über der

Infilt rationskapazität, so dass sich der überschüssige Niederschlag an der Erdoberfläche in

Form des Oberflächenspeichers aufstaut. Gleichzeitig entsteht Oberflächenabfluss, der mit

der Zunahme des Oberflächenspeichers ansteigt. Parallel dazu steigt weiter der Bodenwas-

sergehalt der obersten Bodenschicht (in 1 cm Tiefe) an. Mit der Zunahme des Oberflächen-

speichers wird die Fließgeschwindigkeit des Oberflächenwassers größer und immer mehr

Wasser wird dem Gerinne zugeführt, so dass der Anstieg des Speichers geringer wird.

Nach etwa 30 Minuten wird kein weiterer Niederschlag mehr vorgegeben. In der Folge

kann sich nun der Oberflächenspeicher durch weitere Infilt ration entsprechend der gesät-

tigten Leitfähigkeit rasch abbauen. Ebenso geht der Oberflächenabfluss zurück. Nach 40

Minuten wird in der obersten Bodenschicht Sättigung erreicht und es kann nur noch so viel

Regenwasser infilt rieren, wie an die zweite Bodenschicht weitergegeben wird oder durch

Evapotranspiration dem Boden entzogen wird. Dies führt dazu, dass sich der Oberflächen-

speicher nun langsamer entleert. Nach 48 Minuten ist er vollständig geleert und der Bo-

denwassergehalt der obersten Bodenschicht geht nun langsam wieder zurück.

3.1.2.5 MAKROPOROSITÄT

Makroporenfluss wird entsprechend BRONSTERT (1994) durch eine Erhöhung der gesättig-

ten hydraulischen Leitfähigkeit Ks  auf den Wert Ks
*  parametrisiert:

( ) ( ) ( )( )K z J K F z J fürs d s K d
0

s 0
0 ss

* , , ,θ θ
θ θ
θ θ

θ θ θ= + −
−
−









 < <1 1 . (3.27)

θ0  ist hierin der Bodenwassergehalt, ab welchem mit Makroporenfluss zu rechnen ist. Der

Makroporositätsfaktor FKs
 wird abhängig von der Bodentiefe z und der Jahreszeit ( Jd  ist

der julianische Tag im Jahr) bestimmt. Liegt keine Makroporosität vor, so wird FKs
= 1

gewählt.

Abbildung 3.4 zeigt die Erhöhung der hydraulischen Leitfähigkeit durch Makroporosität

bei einem Lehmboden. Bei hohem Wassergehalt werden Werte erreicht, die der Bodenart

ïVFKOXIILJH� /HKPï RKQ � 0DNURSRURVLWät entsprechen.
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Aufgrund der erhöhten Makroporosität in den obersten Schichten wird der Makroporosi-

tätsfaktor mit der Bodentiefe variiert. Da die Makroporosität mit der Wurzeldichte zu-

nimmt, wie BONELL  (1993) feststellte, und in Anlehnung an die biologischen Entste-

hungsmechanismen von Makroporen (absterbende Pflanzenwurzeln, Aktivität der Boden-

fauna), die den Großteil der Makroporenbildung ausmachen (BEVEN & GERMANN, 1982),

wird die Makroporosität in Abhängigkeit von der normierten Wurzelfunktion xroot  para-

metrisiert:

( ) ( )( )( ) ( )F z J F x z F F x JK d F ,min root K ,max F ,min veg ds s s s
, = + − . (3.28)
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Abbildung 3.4: Hydraulische Leitfähigkeit bei schluffigem Lehm (uL) und unter Annahme ver-
schiedener Makroporositätsfaktoren bei Lehm (L). Parametrisierung nach BROOKS & COREY
(1964), Bodenkennwerte nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982)

Der Makroporositätsfaktor kann Werte zwischen einem Minimalwert FK ,mins
 und der maxi-

malen Makroporosität FK ,maxs
 annehmen. Über die Funktion ( )x Jveg d  wird die jahreszeitli -

che Variation der maximalen Makroporosität in Abhängigkeit von der Aktivität der Vege-

tation gesteuert, um so die erhöhte Makroporosität während der Vegetationsperiode wie-

derzugeben (s. Kap. 3.4.2.2.1, S. 87).
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' � EH
�

GH� /DQGQXW]XQJVDU� ï$FNHUIOächenï P
�

� HLQH� (UKöhung der Makroporosität auf-

grund der landwirtschaftli chen Nutzung zu rechnen ist, wird in diesem Fall xroot  für die

Verwendung in Gleichung 3.28 mit einem logarithmischen Profil multipliziert. Dieses Pro-

fil nimmt in der obersten Schicht den Wert zwei und in der sechsten Schicht den Wert eins

an, reicht also bis in 63 cm Tiefe, was etwa der Tiefe der Pflugsohle entspricht. Unterhalb

dieser Tiefe ist es null , so dass sich dort ( )F z FK K ,mins s
≤ =0 63,  m  ergibt.
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Abbildung 3.5: Monatsmittel des maximalen Makroporositätsfaktors als 'fitting-parameter'. 487
Simulationen während 1993-1996. Simulationsdauer jeweils 24 h, Parametrisierung: VAN

GENUCHTEN (1980), Bodenkennwerte: RAWLS & BRAKENSIEK (1982), FK mins , = 2 , FK maxs , = 12 ,

Jd veg, = 209.

Die jahreszeitli che Variation wird durch Simulationen, bei denen FKs
DO � ïILWWLQJ�SDrame-

WHUï EHVWLPP � ZLUG � EHVWätigt. Für Abbildung 3.5 wurden 487 Tagessimulationen der Jahre

1994 bis 1996 an der Station Münzesheim (s. Kap. 4.1.1, S. 95) durchgeführt und dabei

jeweils iterativ der Makroporositätsfaktor bestimmt, für den die Abweichung der Boden-

feuchte zu den gemessenen Werten der oberen Bodenzone (bis 50 cm Tiefe) am geringsten

war. Für die Simulationen wurden nur Tage verwendet, an denen die Bodenfeuchte über

θ0  liegt.

Abbildung 3.6 zeigt am Beispiel des Wurzelprofils einer Wiese die sich daraus ergebende

Makroporosität in verschiedenen Bodentiefen.
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Abbildung 3.6: Makroporosität in vier Tiefen der Landnutzung � ��������� � 	  FK mins , = 2 ,

FK maxs , = 12 , Jd veg, = 209.

3.2 VEGETATIONSMODELL

Das Vegetationsmodell berücksichtigt die Vegetation (Bestand) mit der sie umgebenden

Bestandsluft als eine masselose Schicht, für die mittlere Parameter wie der Blattflächenin-

dex oder der Bedeckungsgrad angegeben werden können, ohne die Vegetation vertikal

detailli ert aufzulösen (ïEL 
 OHDIï�.RQ]HSW� � Über die Bilanzierung der Energieflüsse wird

die Temperatur und die Feuchte der Bestandsluft bestimmt, die als Eingabegrößen in das

Atmosphärenmodell einfließen. Die turbulenten Flüsse zwischen Boden, Bestandsluft, Be-

stand und Atmosphäre werden dabei mit Widerstandsgesetzen beschrieben.

3.2.1 PROFILBEZIEHUNGEN

Zur Berechnung des Widerstandskoeffizienten (s. Kap. 3.2.4, S. 68) und damit der turbu-

lenten Flüsse zwischen Oberrand der vegetationsbedeckten Erdoberfläche und der Atmo-
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sphäre (s. Kap. 3.2.2.1, S. 63) werden die Schubspannungsgeschwindigkeit u* , die cha-

rakteristische potenzielle Temperatur Θ*  und die charakteristische spezifische Feuchte s*

benötigt. Nach der Monin-Obuchov-Ähnlichkeitstheorie ergibt sich das Windprofil zu

( )u z u

z

z

z

L0
M

=
−









*
*

ln Ψ

κ
. (3.29)

L*  ist die Monin-Obuchov-Stabilit ätslänge, z0  eine Rauigkeitslänge und κ  die von-

Kármán-Konstante (κ = 0 4, ). Damit lassen sich nun Gleichungen für die Windgeschwin-

digkeit in der Höhe z db −  und z0M  bestimmen. Aus deren Subtraktion erhält man die

Schubspannungsgeschwindigkeit:

u

v v

z d

z

z d

L

z

L

z d z

b

0M
M

b
M

0M

b 0M

*

* *

ln

=
−











−





 −

−





 +









→

−

→

κ

Ψ Ψ
. (3.30)

In analoger Weise werden die charakteristische Temperatur und Feuchte bestimmt:

( )
Θ

Θ Θ

Ψ Ψ
*

* *

ln

=
−

−





 −

−





 +









−κ z d z

b

0H
H

b
H

0H

b 0H

z d

z

z d

L

z

L

, (3.31)

( )
s

s s

z d

z

z d

L

z

L

z d z

b

0H
H

b
H

0H

b 0H

*

* *

ln

=
−

−





 −

−





 +









−κ

Ψ Ψ
. (3.32)

z0M  und z0H  sind Rauigkeitslängen für Impuls und fühlbare Wärme und zb  ist die Höhe

über der Erdoberfläche. Die integrierten dimensionslosen Profil funktionen ΨM

z

L*







  und

ΨH

z

L*







  werden bei neutraler und stabiler Schichtung (

z

L*

≥ 0) nach DOTZEK (1994) und

bei labiler Schichtung (
z

L*

< 0) nach PAULSON (1970) berechnet:

ΨM

z

L

z

L

e
z

L

x x
x

z

L

*

,

*

*

,

ln ln arctan

*







 =

− −








 ≥

+



 +
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



 − + <













−
3158 1 0

2
1

2

1

2
2

2
0

0 19
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                                   für

   für
π

, (3.33)
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ΨH
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ln

*







 =

− −








 ≥

+



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
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, (3.34)

mit

x
z

L
= −







1 19 3

1

4

,
*

, (3.35)

und

y
z

L
= −







1 12 0

1

2

,
*

. (3.36)

Im Falle von bewachsenem Boden werden die Rauigkeitslängen für fühlbare Wärme und

Impuls gleichgesetzt:

z z0H 0M= . (3.37)

Windgeschwindigkeit, potenzielle Temperatur und spezifische Feuchte entsprechen in die-

ser Höhe den Werten in der Bestandsluft:

v u
z

af

0M

→

= , (3.38)

Θ Θz af0M
= , (3.39)

s sz af0M
= . (3.40)

Für unbewachsenen Boden wird für das Verhältnis zwischen den Rauigkeitslängen für Im-

puls und fühlbare Wärme ein Ansatz nach BRUSTAERT (1979) verwendet:

ln , /z

z
Re0M

0H







 = −2 46 21 4 . (3.41)

Darin ist Re  die Rauigkeits-Reynoldszahl:

( )Re
u z

T
0M

b

=
ρ
µ

* , (3.42)

mit der dynamischen Viskosität ( )µ T :

( )µ T
T

T
= ⋅

+






−1722 10
393

120 27315
5

3 2

,
,

/

. (3.43)
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Die potenzielle Temperatur und die spezifische Feuchte im Niveau z M0  erhält man mit

z d zb 0M= +  aus den Gleichungen 3.31 und 3.32. In der Höhe z0H  werden die Werte der

Bodenoberfläche verwendet:

Θ Θz b0H
= , (3.44)

s sz b0H
= . (3.45)

Für die Windgeschwindigkeit wird bei vegetationsfreiem Boden die Haftbedingung ange-

wandt:

v
z0M

→

= 0. (3.46)

Diese führt über Wasserflächen zu der Annahme, die Windgeschwindigkeit und die Drift-

geschwindigkeit gleichzusetzen. Für die Driftgeschwindigkeit wird ein Ansatz nach WU

(1975) verwendet:

v u
z0M

→

= 055, * . (3.47)

3.2.2 BILANZIERUNG DER TURBULENTEN FLÜSSE

Der latente Wärmefluss zwischen der vegetationsbedeckten Erdoberfläche und der Atmo-

sphäre Vtop  setzt sich zusammen aus der Verdunstung des Erdbodens Vb , des Wärmestroms

aufgrund von Interzeption oder Kondensation an der Pflanzenoberfläche Vd  und der Tran-

spiration der Vegetation Vtr :

V V V Vtop b d tr= + + . (3.48)

Die Addition von Vd  und Vtr  ergibt den gesamten latenten Fluss zwischen der Vegetation

und der Bestandsluft V f .

Wie bei den latenten Flüssen ergibt die Summe der fühlbaren Flüsse zwischen Boden und

Bestandsluft Hb  sowie zwischen Bestand und Bestandsluft H f  den fühlbaren Wärme-

strom zwischen der vegetationsbedeckten Erdoberfläche und der Atmosphäre Htop :

H H Htop b f= + (3.49)
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Aus Gleichung 3.48 lässt sich die spezifische Feuchte der Bestandsluft saf  und daraus die

einzelnen latenten Wärmeflüsse bestimmen. In gleicher Weise erhält man aus Gleichung

3.49 die Temperatur der Bestandsluft Taf .

3.2.2.1 DIE WÄRMEFLÜSSE AM OBERRAND

Die Wärmeflüsse zwischen der Bestandsluft und der Atmosphäre werden bestimmt zu

( )V l
r

s stop w
top

af a= −ρ
1

(3.50)

und

( )H c
rtop p

top
af a= −ρ

1
Θ Θ . (3.51)

Die spezifische Feuchte sa  und die potenzielle Temperatur Θa  werden dabei vom Atmo-

sphärenmodell bereitgestellt .

3.2.2.2 DIE WÄRMEFLÜSSE ZWISCHEN BODEN UND BESTANDSLUFT

Der fühlbare Wärmefluss zwischen Boden und Bestandsluft ist

( )H lc
rb p

b
b af= −ρ

1
Θ Θ , (3.52)

mit der potenziellen Temperatur der Erdoberfläche Θb . Sie wird gleich der Erdbodentem-

peratur der obersten Bodenschicht gesetzt.

Die Verdunstung des unbedeckten Bodens ergibt sich aus

( )V l
r

s sb w
b

b af= −ρ
1

. (3.53)

Die spezifische Feuchte der Bodenoberfläche wird nach einem Ansatz von

ATWATER (1972) bestimmt:

( ) ( )s s T sb sat b af= + −φ φ1 . (3.54)

Mit der Gewichtungsfunktion φ  wird zwischen der Sättigungsfeuchte an der Bodenober-

fläche ( )s Tsat b  und der Feuchte der Bestandsluft saf  linear interpoliert. Sie wird in Abhän-
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gigkeit vom Sättigungsdefizit θd b,  und der Feuchte θb  der obersten Bodenschicht nach

SCHÄDLER (1989) parametrisiert:

( )
( )φ θ θ θ

ψ θ

= + −
d b

b

w be
g

R T
d b d b, , ,

5 5 21 , (3.55)

mit

θ
θ θ
θ θd b

b r

s r
, =

−
−

. (3.56)

3.2.2.3 DIE WÄRMEFLÜSSE ZWISCHEN BESTAND UND BESTANDSLUFT

Der fühlbare Wärmefluss zwischen Bestand und Bestandsluft wird bestimmt nach

( )H c
rf p

fH
f af= −ρ

1
Θ Θ . (3.57)

Die potenzielle Temperatur der Pflanzen Θ f  erhält man unter der Annahme einer masse-

losen Vegetationsschicht über die Energiebilanz der Vegetationsoberfläche:

( ) ( ) ( )S L V V Hf f f tr d f f f+ = + +Θ Θ Θ4 . (3.58)

Darin ist S f  die kurzwelli ge Strahlungsbilanz (bestimmt aus Gl. 3.77 u. Gl. 3.78, S. 67) an

der Pflanzenoberfläche, L f  die langwelli ge (bestimmt aus Gl. 3.84 u. Gl. 3.85, S. 68), Vtr

die Transpiration (Gl. 3.63, S. 65) und Vd  der latente Fluss infolge Interzeption oder Tau-

bildung (Gl. 3.59, S. 64).

Der latente Wärmefluss zwischen dem Interzeptionsspeicher der Pflanzen und der Be-

standsluft wird bestimmt nach

( )( )V l
x

r
s T sd w

f

f
sat f af= −ρ . (3.59)

Der benetzte Flächenanteil der Pflanzenoberfläche x f  wird nach DEARDORFF (1978) be-

rechnet:

x
w

wf
d

d,max

=










2 3/

. (3.60)
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wd  ist darin das pro Quadratmeter Boden auf den Pflanzen vorhandene Wasservolumen,

das sich nach

∂
∂

σ
w

t
P

l V
d

f
w d

= −
1

(3.61)

berechnet. Wird der Maximalwert (BOUGEAULT, 1991)

w LAId,max f= ⋅ −0 2 10 3, mσ (3.62)

erreicht, so tropft überschüssiges Wasser zum unbedeckten Erdboden durch. wd ,max  ist abh-

hängig vom Vegetations-Bedeckungsgrad σ f  und vom Blattflächenindex LAI , der das

Verhältnis der Blattoberfläche des Bestandes zu seiner Grundfläche angibt. Da Taubildung

auf dem gesamten transpirierenden Flächenanteil stattfinden kann, wird in diesem Fall

x f = 1 gesetzt.

Transpiration ist auf dem nicht benetzten Flächenanteil der Pflanzen (1− x f ) möglich:

( )( )V l
x

r r
s T str w

f

s f
sat f af=

−
+

−ρ
1

. (3.63)

Zum Widerstand zwischen Pflanzenoberfläche und Bestandsluft ra , der die aerodynami-

schen Eigenschaften des Pflanzenbestandes wiedergibt, kommt hier der Stomatawiderstand

rs , also der Widerstand zwischen Pflanzeninnerem und -oberfläche, hinzu. rs beschreibt

die Regelung der Transpiration der Pflanze durch das Öffnen und Schließen der Spaltöff-

nungen (Stomata).

3.2.3 STRAHLUNGSBILANZ

3.2.3.1 KURZWELLIGE STRAHLUNGSBILANZ

Die am oberen Rand des Boden-Vegetationsmodells einfallende kurzwell ige Strahlung ist

(SCHÄDLER, 1989 und STEPHENS, 1978)

( )S S R a T itop 0 w r
↓ = − cos . (3.64)

Darin ist S0  die Solarkonstante ( S0 = −1360 2W m ) und Tr  ein Transmissionskoeff izient,

der die Extinktion durch Wolken beschreibt:
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T

h
h

r

S
S

= −
+









1

1

β τ
β τ

sin
sin

. (3.65)

τ E  ist ein von der Wasserdampfmasse der Luftsäule abhängiger empirischer Parameter,

ebenso wie βE , der selbst von τ  sowie vom Sinus der Sonnenhöhe sinhS  abhängt

(STEPHENS, 1978).

In Gleichung 3.64 ist R  die Extinktion der solaren Strahlung aufgrund von Streuung

(KONDRATJEV, 1969):

R
hS

= −103
0 08

,
,

sin
. (3.66)

aw  beschreibt die Absorption durch Wasserdampf (MCDONALD, 1960):

a
Z

hw
S

=






0 0386

0 3

,
sin

,

, (3.67)

mit der optischen Dicke Z :

Z s dz
z h

z H

=
=

=

∫ ρ (3.68)

und dem Sinus der Sonnenhöhe (Zenitdistanz; OKE, 1978):

sin sin sin cos cos cosh tS h= +ϕ δ ϕ δ , (3.69)

mit der geografischen Breite ϕ , der Erddeklination δ  und dem Stundenwinkel der Sonne

th . Für δ  gilt:

δ
π

= ° +



2345 2801

360

365

2

360
, sin , Jd , (3.70)

mit dem Julianischen Tag Jd . Der Stundenwinkel der Sonne berechnet sich zu

( )t th MOZ= −
2
24

12
π
h

h , (3.71)

wobei tMOZ  die mittlere Ortszeit in Stunden ist.

In Gleichung 3.64 ist i  der Winkel zwischen der Hangnormalen und dem Sonnenstrahl, so

dass man für cosi

( )cos cos sin sin cos cosi h hn S S S= + −α α Ψ Ψ (3.72)

erhält, mit αn , dem Winkel zwischen der Hangnormalen und der Vertikalen, Ψ , dem Azi-

mutwinkel der geneigten Fläche, und ΨS , dem Azimutwinkel der Sonne:
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ΨS
h

S

t

h
=

−





arccos

sin cos cos cos sin

cos

ϕ δ ϕ δ
. (3.73)

Die kurzwelli ge Strahlungsbilanz des Erdbodens setzt sich zusammen aus dem Anteil der

Strahlung, der nicht von Vegetation zurückgehalten wird (Vegetation wird als für kurzwel-

lige Strahlung undurchdringlich angesehen):

( )S Sb f top
↓ ↓= −1 σ , (3.74)

abzüglich einem reflektierten Anteil:

( )( )S Sb b f top
↑ ↓= −α θ σ1 . (3.75)

Der Rückgang der Bodenalbedo αb  mit zunehmendem Bodenwassergehalt wird beschrie-

ben durch

( )α θ α
θ θ
θ θ

αb b0
r

s r
b= −

−
−

∆ , (3.76)

mit der Albedo des trockenen Bodens αb0  und der Albedodifferenz zwischen trockenem

und gesättigten Boden ∆αb .

Für die Vegetation erhält man die kurzwell ige Strahlungskomponenten

S Sf f top
↓ ↓= σ (3.77)

und

S Sf f f top
↑ ↓= α σ . (3.78)

Am Oberrand der Vegetation kommt zur kurzwelli gen Ausstrahlung noch der von den

Pflanzen reflektierte Anteil hinzu:

( )( )S S Stop b f top f f top
↑ ↓ ↓= − +α θ σ α σ1 . (3.79)

3.2.3.2 LANGWELLIGE STRAHLUNGSBILANZ

Die langwell ige Einstrahlung am Oberrand des Vegetationsbestandes wird mit der Ång-

ström-Formel bestimmt:

L s Ttop a a
↓ = 119 0 07 4, , σ , (3.80)

mit der Stefan-Boltzmann-Konstante σ .
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Die langwell ige Ein- und Ausstrahlung an der Bodenoberfläche Lb
↓  und Lb

↑  sowie die lang-

welli ge Ausstrahlung am Oberrand des Bestandes Ltop
↑  werden nach PIELKE (1984) berech-

net:

( ) ( )
( )L L

T T
b f top f

f f f b b

f f b

↓ ↓= − +
+ −

+ −
1

1

1

4 4

σ σ
ε σ ε ε σ

ε ε ε
, (3.81)

( ) ( )( ) ( )
( )L T L

T T
b f b b b top f

b b b f f

b b f

↑ ↓= − + − +
+ −

+ −
1 1

1

1
4

4 4

σ ε σ ε σ
ε σ ε ε σ

ε ε ε
, (3.82)

( ) ( )( ) ( )( )L T L T Ltop f b b b top f f f f top
↑ ↓ ↓= − + − + + −1 1 14 4σ ε σ ε σ ε σ ε . (3.83)

Darin sind εb  und ε f  das Emissionsvermögen des Erdbodens und der Vegetation.

Die langwell ige Einstrahlung auf die Vegetation L f
↓  ergibt sich aus der atmosphärischen

Gegenstrahlung und der vom Boden ausgehenden Strahlung:

( ) ( )
( )L L

T T
f f f top f f

b b b f f

b b f

↓ ↓= −
+ −

+ −
σ ε ε σ

ε σ ε ε σ
ε ε ε

1
1

1

4 4

. (3.84)

Da die Vegetation nach oben und unten langwelli g ausstrahlt, erhält man für die Ausstrah-

lung L f
↑ :

L Tf f f f
↑ = 2 4σ ε σ . (3.85)

Das Emissionsvermögen des Erdbodens wird – wie die Albedo – in Abhängigkeit vom

Bodenwassergehalt parametrisiert:

( )ε θ ε
θ θ
θ θ

εb b0
r

s r
b= −

−
−

∆ . (3.86)

Der Wert bei trockenem Boden εb0  liegt demnach um die Differenz ∆εb  über dem Emissi-

onsvermögen gesättigten Bodens.

3.2.4 WIDERSTÄNDE

Der Widerstand am Oberrand des Boden-Vegetationsmodells rtop  ergibt sich aus den Pro-

filbeziehungen der Prandtl-Schicht (s. Kap. 3.2.1, S. 59) zu
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r

z d

z

z d

L

z

L

utop

a

0M
H

a
H

0M

=

−





 −

−





 +







ln

* *

*

Ψ Ψ

κ
. (3.87)

Der Widerstand für den latenten Wärmestrom zwischen Pflanzenoberfläche und Bestands-

luft ist nach THOM (1972) und TACONET ET AL. (1986)

r
LAI

u LAIf
af

=
+1 05

0 04

,

,
, (3.88)

mit der Windgeschwindigkeit in der Bestandsluft uaf  und dem Blattflächenindex LAI .

Der zugehörige Widerstand für den fühlbaren Fluss ist

r
r

SfH

f

T

= . (3.89)

ST ZLU � DO � ï7URFNHQIDNWRUï EH]HLFKQH�������	� HVFKUHLE� GD � 9HUKältnis der gesamten Pflan-

zenoberfläche zum transpirierenden Oberflächenteil der Blätter LAI  und wird berechnet

nach

S
SAI LAI

LAIT =
+

, (3.90)

mit der Fläche der nicht transpirierenden – aber Wärme austauschenden – Pflanzenteile pro

Quadratmeter Grundfläche SAI .

Der Stomatawiderstand wird nach DEARDORFF (1978) und TACONET ET AL. (1986) berech-

net:

r r
LAI

S

S S x dz
s s,min

s max

top max

w

root

zr,max
=

+
+


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
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σ θ

θ0 03
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,
. (3.91)

Darin ist rs,min  der minimale Stomatawiderstand, der sich unter für die Vegetation optima-

len Umweltbedingungen ergibt, Smax
↓  die jahreszeitli ch variierende maximal mögliche

kurzwelli ge Einstrahlung, Stop
↓  die aktuelle kurzwell ige Einstrahlung, θw  der Bodenwas-

sergehalt am Welkepunkt der Pflanzen und xroot  die Wurzelfunktion. σ s  ist der Beschat-

tungsfaktor:

σ s LAI= +1 05, , (3.92)

der den Widerstand erhöht, da ein gewisser Anteil der Blattfläche aufgrund von Beschat-

tung nicht zur Transpiration beiträgt.
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Der Stomatawiderstand beinhaltet damit den Antrieb zur Transpiration über die Verfüg-

barkeit von Licht sowie von Bodenwasser. Weitere Faktoren wie das Sättigungsdefizit der

Bestandsluft oder Stressfunktionen durch Annäherung der Bestandstemperatur an einen

kritischen Wert, bei dem sich die Stomata schließen, werden vernachlässigt. Dies konnte

durch vergleichende Simulationen mit einem Stomatawiederstand (XIU & PLEIM, 2001),

welcher derartige Stressfunktionen beinhaltet, bestätigt werden.

Das Matrixpotenzial am permanenten Welkepunkt beträgt –153 m (SCHEFFER, 1998). Mit

diesem Wert kann der zugehörige Bodenwassergehalt θw  nach den in Kapitel 2.3.1

(s. S. 14) genannten Parametrisierungsansätzen bestimmt werden.

Die Dichteverteilung der Wurzeln im Boden wird über die Wurzelfunktion von LENZ

(1996) gesteuert:

( )x z a
z

z
eroot r k

r,max

b

k

c
z

z

r k

r k
r,max=











=
∑ ,

,
,

1

2

. (3.93)

Aufgrund der Summation können auch Wurzelverteilungen mit zwei Maxima besser abge-

bildet werden. Die Normierung wird so durchgeführt, dass das Integral von der Erdoberflä-

che bis zur maximalen Durchwurzelungstiefe zr,max  ergibt:

( )x z dzroot
z

z zr,max

=
=

=

∫ 1
0

. (3.94)

Erreicht in einer bestimmten Bodenschicht der Bodenwassergehalt den permanenten Wel-

kepunkt θw , so wird in dieser Schicht xroot  Null gesetzt, um weiteren Wasserentzug durch

Transpiration aus dieser Schicht zu verhindern. Aufgrund Gleichung 3.94 entzieht die Ve-

getation dann mehr Wasser aus anderen Bodenschichten, um die Transpiration aufrecht zu

erhalten.

Unter der Annahme von logarithmischen Wind-, Temperatur- und Feuchte-Profilen und

einer neutralen Schichtung erhält man für den Widerstand am Boden ra  aus den Profilbe-

ziehungen (s. Kap. 3.2.1, S. 59):
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Darin wird der Parameter α , der die vertikale Erstreckung des logarithmischen Profils

zwischen der Bodenoberfläche und der Verdrängungshöhe d  steuert, generell α = 0 2,

gesetzt. z0b  ist die für Impuls, Wärme und Wasserdampf einheitli che Rauigkeitslänge.

3.2.5 WINDGESCHWINDIGKEIT IM BESTAND

Grundlage für die Bestimmung der Windgeschwindigkeit im Bestand uaf  ist die Annahme

eines Modellprofils, welches von der Prandtl-Schicht bis zur Höhe d z0M+  als logarith-

misch angenommen wird. Unterhalb dieser Höhe und im Bestand nimmt das Profil den

höhenkonstanten Wert uaf  an, während es sich direkt über dem Boden wieder logarith-

misch dem Wert Null i n Höhe der Bodenrauigkeitslänge z0b  annähert.

Aus Messungen (z. B. BRUTSAERT, 1979) ist bekannt, dass im Bestand die Windgeschwin-

digkeit nicht höhenkonstant ist, sondern exponentiell abnimmt. Aus der Mittelung eines

solchen Profils (GOUDRIAAN, 1977) erhält man uaf  zu (SCHÄDLER, 1989; LENZ, 1996)

u v
e

aaf top

a

=
− −

&
1

2

2

, (3.96)

mit dem Parameter a , der die Dichte des Bestandes charakterisiert. Unter der Vorausset-

zung, dass die Schubspannung am oberen Rand des Bestandes für das Modellprofil und das

exponentielle Profil gleich sind, erhält man nach einigen Umformungen (GOUDRIAAN ,

1977):

u c uaf veg= * . (3.97)

Der Parameter cveg  ist dabei abhängig von der Dichte des Bestandes a , von der Bestands-

höhe hveg , vom Blattflächenindex LAI , sowie von der Form und Größe der Blätter der

Vegetation. Da diese Parameter nur sehr grob bestimmbar sind, schlägt LENZ (1996) eine

andere Methode zur Berechnung von cveg  vor: Unter der Annahme einer neutralen Schich-

tung erhält man mit dem logarithmischen Windgesetz (Gl. 3.29, S. 60) am Oberrand des

Bestandes

( )&

v u h d
u h d

ztop veg

veg

0M

≈ − =
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




* ln

κ
. (3.98)
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Zusammen mit Gleichung 3.96 und 3.97 ergibt sich cveg  dann zu

c
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h d
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a
veg
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=
− −


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
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

−1

2
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κ
ln . (3.99)

LENZ (1996) weist auf die Ungenauigkeit dieser Gleichung aufgrund der Vernachlässigung

von uaf  gegenüber 
&

vtop  in Gleichung 3.30 (s. S. 60) hin, doch zeigen Sensitivitätsstudien

von SCHÄDLER (1990), dass die Simulationsergebnisse nur unwesentlich von cveg  abhän-

gen.

3.3 NUMERISCHE LÖSUNG

Zur Berechnung von u* , Θ*  und q*  wird die Monin-Obuchov-Länge L*  benötigt, die

durch

L
u
g

a

*
*

*

= −
2

κ
Θ

Θ
(3.100)

gegeben ist. Zusammen mit den Profilbeziehungen (Gl. 3.30 u. Gl. 3.31, S. 60) und der

Windgeschwindigkeit im Bestand uaf  (Gl. 3.96, S. 71) erhält man eine Gleichung, aus der

sich ( )z d La − / *  iterativ bestimmen lässt:
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Hierzu wird ein Bisektionsverfahren verwendet:

z d

L

z d

L

z d

L
a

k

a

k

a

k

−
=

−
+

−









+ +* * *

*

1 1

1

2
, (3.102)

mit dem Iterationsindex k . Der zweite Term in Gleichung 3.102 ist der zuvor iterierte

Wert für ( )z d La − / *  aus Gleichung 3.101. Aus L*  erhält man u* , mit dem sich schließ-

lich die Widerstände rtop , rb , rf  und rfH  berechnen lassen, so dass man aus einer Bilanzie-
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rung der fühlbaren Wärmeflüsse Htop , H f  und Hb  die potenzielle Temperatur der Be-

standsluft Θaf  erhält.

Die potenzielle Temperatur der Vegetation Θ f  wird ebenfalls iterativ aus der Bilanzierung

der Energieflüsse an der Vegetationsoberfläche (Gl. 3.58, S. 64) bestimmt. Es wird hierzu

das Newton-Raphson-Verfahren verwendet:

( )
( )Θ Θ
Θ

Θ

Θ

f
k

f
k f

k

f
k

f

F

F

+ = −1

∂
∂

. (3.103)

( )F fΘ  ist darin die implizite Funktion der Gleichung 3.58 (s. S. 64).
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Abbildung 3.7: Schema des Bodenmodellgitters mit Schichtgrenzen (gestrichelte Linien) und
Schichtmitten (durchgezogene Linien).

Die prognostischen Gleichungen für die Bodentemperatur (Gl. 3.1, S. 47), die Boden-

feuchte (Gl. 3.12, S. 50) und die Schneedichte (GRABE, 2001) werden auf einem Modell-

gitter mit exponentiell zunehmender Schichtdicke (s. Abb. 3.7) berechnet. Die Schichten

werden dabei von unten nach oben gezählt. Für die i-te Schicht ergibt sich die Dicke

∆ z i Ii

I i

= <
−3

2

2

100
   für , (3.104)
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wobei I  die frei wählbare Gesamtanzahl der Bodenschichten ist. Die oberste Bodenschicht

hat die Dicke

∆ zI = 0 02,  m . (3.105)

Die Variablen werden jeweils auf den Schichtmitten zi  berechnet:

zi

I i

=
−− +2 1

100

1

. (3.106)

Man erhält entsprechend Abbildung 3.7 für die diskretisierte Form der prognostischen Bo-

dentemperaturgleichung:
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und für die Bodenfeuchte:
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mit dem Bodenwassergehalt an den Schichtgrenzen
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Da die hydraulische Leitfähigkeit sehr stark variiert, wird sie nach HAVERCAMP &

VAUCLIN (1979) aus dem geometrischen Mittel der benachbarten Schichtmitten berechnet:
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(3.110)

Für die Diffusionskoeff izienten erhält man
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. (3.111)

Die Gleichungen 3.107 und 3.108 werden mit einem verallgemeinerten Crank-Nicholson-

Verfahren gelöst. Dessen allgemeine Form für eine Größe A  lautet:

( )( )A A t F F tRi
t t

i
t

i
t t

i
t+ +− = + − +∆ ∆∆ ∆α α1 (3.112)

Dabei steuert die Zahl α  die Gewichtung zwischen der rein expliziten Berechnung

(α = 0) und der impliziten Berechnung (α = 1). α = 0 5,  liefert das übliche semi-implizite
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Crank-Nicholson-Verfahren. Die Funktion F  ist bei der Berechnung von TB  der gesamte

rechte Teil von Gleichung 3.107, während für die Berechnung von θ  nur die Diffusions-

koeffizienten D  verwendet werden und der Rest von Gleichung 3.108 als rein explizit

berechneter Teil R  hinzugefügt wird.

Der Bodenwassergehalt wird explizit unter dem Sättigungswassergehalt gehalten. Das

hieraus entstehende Restglied wird der darüber liegenden Bodenschicht hinzugefügt, da ein

über der Sättigungsfeuchte liegender Bodenwassergehalt nur durch einen zu hohen Zufluss

aus der darüber liegenden Bodenschicht entstehen kann. Sollte sich dadurch auch in dieser

Schicht eine Übersättigung ergeben, so wird erneut an die darüber liegende Schicht über-

schüssiges Wasser abgegeben u.s.w. Ist die oberste Schicht erreicht, so wird das in diese

Schicht zu viel infilt rierte Wasser der Infilt ration abgezogen und dem Oberflächenspeicher

hinzugefügt.

Die Diskretisierung der prognostischen Schneedichtegleichung ist in GRABE (2001) be-

schrieben.

3.4 INITIALISIERUNG

Für den Betrieb des Modells müssen Kartierungen der Orografie, der Landnutzung und der

Bodenart bereitgestellt werden. Zur Berechnung des Oberflächanabflusses ist darüber hin-

aus eine Kartierung der Hangneigung notwendig, denn die Ermittlung der Hangneigung

aus gemittelten Orografiedaten ergiebt zu geringe Hangneigungswerte. Testrechnungen

zeigen, dass sich erst ab einer Gitterweite von etwa 50 m realistische Hangneigungen erge-

ben.

Das Modell arbeitet momentan mit acht Landnutzungsarten, zu denen sämtliche Vegetati-

onsparameter (z. B. Blattflächenindex, Wurzelprofil , Makroporositätsfaktor, Rauigkeits-

länge) bereitgestellt werden müssen (s. Kap. 3.4.2.2, S. 87). Die Anzahl der Landnutzungs-

arten lässt sich aber beliebig vergrößern.

'L � /DQGQXW]XQ � ï$FNHUIOächenï ZHLV� HUKHEOLFK � ]HLWOLFK ������� Uäumliche Variationen der

Vegetationsparameter auf, da sich Ackerflächen aus sehr verschiedenen Pflanzenarten zu-
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sammensetzen und sich diese Zusammensetzung aufgrund der landwirtschaftli chen Bear-

beitung stark ändert. Dennoch ist diese Landnutzung sehr wichtig, da beispielsweise in

Deutschland über die Hälfte der Fläche landwirtschaftli ch genutzt wird. Das Modell ver-

wendet für ï$FNHUIOächenï GL � PLWWOHUH� 3DUDPHWH� YHUVFKLHGHQH� :LQWH������� � 6RPPHU�

Getreidearten sowie Daten von Mais, Kartoffeln, Rüben, und Blattfrüchten. Eine weitere

KHWHURJHQ � /DQGQXW]XQJVDU	�
 V	 ï*Uünlandï � 'LHV � .ODVV � VFKOLHßt Brachflächen, natürli-

ches Grünland und nicht klassifizierte Flächen ein, während Wiesen und Weiden eine ei-

JHQ � /DQGQXW]XQJVNODVV � ELOGHQ 
 8QWH� GH� /DQGQXW]XQJVDU� ï6RQGHUNXOWXUHQï ZHUGH� )Oä-

chen mit Kleingärten, Wein- und Obstanbau zusammengefasst. Waldflächen werden in die

.ODVVH� ï/DXEZDOGï � ï1DGHOZDOGï ����� ï0LVFKZDOGï XQWHUWHLOW 
 6FKOLHßlich verwendet das

0RGH ��� GL � /DQGQXW]XQJVDU� ïEHVLHGHOWH � *HELHWï Iür Siedlungen, Industrieflächen und son-

stige bebaute Flächen.

Zur Unterscheidung der Bodenarten wird die USDA-Klassifikation mit zwölf Bodenarten

verwendet, doch können hier alternativ beliebig viele Bodenklassen gebildet werden, die

über ihren Sand- und Tongehalt charakterisiert werden. Die Bodenkennwerte werden in

diesem Fall mit Pedotransferfunktionen bestimmt.

Da das Modell prognostische Gleichungen verwendet, wird eine Reihe von Anfangswerten

benötigt. Den atmosphärischen Teil betreffend sind dies Profile für die Temperatur, die

Luftfeuchte und die Windgeschwindigkeit. Für das Boden-Vegetationsmodell sind die Pro-

file der Bodentemperatur und -feuchte vorzugeben. Da diese Größen im allgemeinen nicht

flächendeckend vorliegen, sie aufgrund ihrer Abhängigkeit von topografischen Faktoren

aber dennoch stark variieren, müssen Verfahren entwickelt werden, die ein gemessenes

Profil auf die Verhältnisse an anderen Gitterpunkten übertragen lassen.

3.4.1 ANFANGSWERTE

3.4.1.1 ANFANGSWERT DES BODENWASSERGEHALTS

Als Eingabeprofil für den Bodenwassergehalt kann ein an jedem beliebigen Ort des Mo-

dellgebiets gemessenes Profil verwendet werden, doch muss dieses anschließend an die

Boden- und Vegetationsverhältnisse der anderen Gitterpunkte angepasst werden.



3.4 Initialisierung 77

Zur Anpassung an die jeweil ige Bodenart wird das Anfangsprofil der Bodenfeuchte mit

dem Wassergehalt bei Feldkapazität normiert und in dieser Form als gültig für die gesamte

Simulationsregion angenommen. Mit dem Wassergehalt bei Feldkapazität der anderen Bo-

denarten, die jeweils mit einem pF-Wert3 von 2,5 berechnet werden, lässt sich dieses Profil

so auf die anderen Gitterpunkte übertragen:

( ) ( )
θ θ

θ
θ

z
z

f
f

Bodenart(Initialisierungsort)

= . (3.113)

Bei der Variation des Bodenwasser-Anfangsgehalts bezüglich der Landnutzung wird be-

rücksichtigt, dass der Bodenwassergehalt nach wenigen Wochen Simulationszeit unabhän-

gig von seinem Initialisierungswert wird, wie Arbeiten von GROVES (1989), MAHOUF

(1991) und CAPEHART & CARLSON (1994) zeigen. Dazu wurden zehntägige Simulationen

mit zwei Niederschlagsereignissen für jede Vegetationsklasse durchgeführt, um damit

Verhältnisse zwischen Wassergehalten an Standorten mit unterschiedlicher Vegetation zu

bestimmen. Ausgehend von einem vertikal einheitli chen Bodenwassergehalt von 25 %

wurde am ersten Simulationstag ein sechstündiger Niederschlag mit einer Summe von

10 mm und am sechsten Tag ebenfalls ein Niederschlagsereignis mit der gleichen Intensität

vorgegeben. Als weitere Bedingung wurden sommerliche Strahlungstage vorgegeben. In

zeitli cher Dauer von Niederschlags- und Trockenperiode sowie bezüglich der Nieder-

schlagsmenge, entspricht diese Simulation damit grob einem langjährigen Mittel. Abbil -

dung 3.8 zeigt beispielhaft das Verhältnis zweier Wassergehalte am Ende der Simulation.

Zur Regression wurde ein Polynom dritten Grades verwendet, mit welchem Korrelations-

koeff izienten von 0,79 bis 0,99 erreicht werden. Diese Polynome dienen nun dazu, den

Anfangswassergehalt bei einer bestimmten Vegetationsart auf andere Vegetationsarten zu

übertragen. Man erreicht damit beispielsweise einen höheren Wassergehalt in der oberen

%RGHQ]RQ � EH
�

ï1DGHOZDOGï ����� ï$FNHUIOächenï L� *HJHQVDW �	�
� ï:LHVHï � G � ï:LHVHï DXf-

grund der höheren Wurzeldichte im Oberboden dem Boden mehr Wasser durch Transpira-

WL 
�� HQW]LHKW � 8PJHNHKU� EHZLUN� ï1DGHOZDOGï HLQ � JHULQJHU � %RGHQIHXFKW � L� WLHIHUH� %R�

denschichten. Unterhalb der maximalen Durchwurzelungstiefe von 2,55 m bleibt der Initi -

alisierungswert der Bodenfeuchte bezüglich der Landnutzungsart konstant.

                                                

3 Der pF-Wert entspricht dem Logarithmus des Matrixpotenzials in cm. Ein pF-Wert von 2,5 entspricht somit

einem Matrixpotenzial von etwa - 3,16 m.
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Abbildung 3.8: Verhältnis des Bodenwassergehalts von � �����
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<.B ägiger Simulation (siehe Text).

3.4.1.2 ANFANGSWERT DER BODENTEMPERATUR

Ebenso wie bei der Bodenfeuchte kann auch bei der Bodentemperatur ein Profil vorgege-

ben werden. Alternativ kann die Bodentemperatur der obersten Schicht aus der Lufttempe-

ratur der untersten Rechenfläche des Atmosphärenmodells generiert werden. Es wird dann

noch ein klimatologischer Wert an der untersten Bodenschicht vorgegeben und ein loga-

rithmisches Profil aus diesen beiden Werten bestimmt. Die klimatologische Bodentempera-

tur wird nach

( ) ( ) ( ) ( )T z T z
T z

J J zB max B mittel max

B Ampl max

d d max max= + − +



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
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
,

,

,sin
2

2

365

365

4

π
(3.114)

berechnet. Vorgegeben wird der Jahresmittelwert ( )T zB mittel max, , die Jahresamplitude

( )T zB Ampl max,  und der Julianische Tag ( )J zd max max, , an dem das Temperaturmaximum liegt.

Standardmäßig wird der in Abbildung 3.9 dargestellte Jahresgang verwendet, der nach Da-

ten von HAUSMANN (in GEIGER, 1961) generiert wurde.
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Abbildung 3.9: Klimatologischer Wert der Bodentemperatur in 3 Tiefen.

Die Bodentemperatur der obersten Schicht wird an den Initialisierungswert der Lufttempe-

ratur der untersten Rechenfläche gekoppelt. Diese wird dem Modell i n einer Eingabe-Datei

vorgegeben. Beispielsweise kann die Bodentemperatur 1 K unter der Lufttemperatur der

ersten Rechenfläche liegen:

( ) ( )T z T hB 1 ini= − 1K . (3.115)

Das Bodentemperaturprofil erhält man dann aus einer logarithmischen Interpolation:

( ) ( ) ( ) ( )T z
T z T z

z

z

z

z
T zB

B 1 B max

1

max

max
B max=

−
+

log
log . (3.116)

,� )DOO � GH � %RGHQDU
�

ï:DVVHUï ZLU � DO � %RGHQWHPSHUDWX� über die gesamte Tiefe die

Temperatur der untersten Bodenschicht verwendet.

Um den Rückgang der Bodentemperatur mit der Höhe zu berücksichtigen, wird eine

Transformation bezüglich der Orografie durchgeführt: Entsprechend des in der Eingabe-

Datei angegebenen Temperaturgradienten der Atmosphäre γ  wird das Temperaturprofil

variiert:

( ) ( ) ( )T z h T z h h hB B ini ini, ,= − − γ . (3.117)
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3.4.2 BODEN- UND VEGETATIONSPARAMETER

3.4.2.1 BODENPARAMETER

3.4.2.1.1 Bodenhydraulische Funktionen und Bodenkennwerte

Das Bodenmodell bietet die Möglichkeit, verschiedene Parametrisierungen der bodenhy-

draulischen Funktionen (hydraulische Leitfähigkeit und Matrixpotenzial) zu verwenden. Es

sind dies die unter Kapitel 2.3.1 (s. S. 14) angegebenen Funktionen nach CAMPBELL

(1974), BROOKS & COREY (1964) und VAN GENUCHTEN (1980). Die Bodenkennwerte, die

zur Berechnung dieser bodenhydraulischen Funktionen notwendig sind, werden in der Hy-

drologie häufig durch direkte Messungen im Feld oder Labor erfasst. Für das allgemein-

gültige KAMM2-Modell bietet es sich an, auf Literaturdaten zurückzugreifen, die die Bo-

denkennwerte entsprechend der Bodenart klassifiziert angeben. Als weitere Alternative

besteht die Möglichkeit der variablen (klassenunabhängigen) Zuweisung von Bodenkenn-

werten entsprechend der Korngröße mittels empirisch ermittelten Polynomen. Eine Über-

sicht solcher sogenannter Pedotransferfunktionen findet sich z. B. in TIETJE &

TAPKENHINRICHS (1993) oder SCHAAP & LEIJ (1998).

In KAMM2 wurde die zwölfteili ge USDA-Klassifikation (s. Abb. 2.1, S. 9) eingeführt.

Diese Klassifikation wird sehr häufig verwendet, so dass auch eine große Anzahl an vali -

dierten Literaturwerten zur Verfügung steht. Im Modell besteht die Möglichkeit unter-

schiedliche Bodenkennwerte nach CLAPP & HORNBERGER (1978), RAWLS & BRAKENSIEK

(1982), CARSEL & PARISH (1988) und RAWLS (in SCHAAP & LEIJ, 1998) zu wählen (siehe

Anhang A.2). Darüber hinaus kann auch, z. B. bei einer von der USDA-Klassifikation ab-

weichenden Bodenkartierung, die Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK

(1985) gewählt werden (siehe Anhang A.3). Diese Pedotransferfunktion wird sehr häufig

verwendet und zeigt gute Ergebnisse (DIEKKRÜGER & ARNING, 1995; WAGNER ET AL.,

2001). Man erhält damit die Möglichkeit, beliebige klassenunabhängige Bodenartkartie-

rungen zu verwenden. Für jede Bodenart wird hierbei der prozentuale Gewichtsanteil der

Texturanteile Ton (Partikeldurchmesser < 2 �P� � 6FKOXI
���

� �P bis 63�P �����
	 6D�
	 ���

� � EL � ���� �P � EHQötigt. Jede Bodenart lässt sich nun im Texturdreieck eindeutig festle-

gen und es werden entsprechend dieser Gewichtsanteile die zugehörigen Bodenkennwerte

mit Hil fe der Pedotransferfunktion exakt ermittelt. Man umgeht damit den Fehler, bei einer

Kartierung mit geringer Klasseneinteilung Bodenarten wählen zu müssen, die ursprünglich
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für einen kleinräumigeren Bereich bestimmt wurden und damit im Mittel nicht genau der

verwendeten Bodenkartierung entsprechen (vgl. Kap. 4.2.2.7, S. 144). Umgekehrt können

beliebig detailli erte Bodenkartierungen mit mehr als zwölf Klassen verwendet werden.

Den Bodenarten der häufig verwendeten 5-Klassen-Einteilung der Bodentextur, zu der

aber keine Bodenkennwerte existieren, können beispielsweise mittlere Gewichtsanteile

anstatt USDA-Bodenarten (LICHTNER, 1999) zugeordnet werden (s. Tab. 3.1). Mit Hil fe

dieser Texturfraktionen lassen sich nun mittels einer Pedotransferfunktion die benötigten

Bodenkenngrößen, wie die hydraulische Leitfähigkeit bei Sättigung oder der residuale

Wassergehalt, exakter berechnen, als dies mit einer Zuordnung zu Bodenarten der USDA-

Klassifikation möglich wäre.

Bezeichnung Ton- bzw. Sandanteil
Zuordnung USDA-

Klassifikation
mittlerer Ton- bzw.

Sandanteil

grob < 18 % Ton, > 65 % Sand lehmiger Sand 9 % Ton, 77 % Sand

mittel

< 35 % Ton, > 15 % Sand

oder

> 18 % Ton, > 65 % Sand

Lehm 20 % Ton, 40 % Sand

mittel-fein < 35 % Ton, < 15 % Sand
schluffig-toniger

Lehm
18 % Ton, 8 % Sand

fein 35 % < Ton < 60 % toniger Lehm 48 % Ton, 26 % Sand

sehr fein > 60 % Ton Ton 73 % Ton, 13 % Sand

Tabelle 3.1: Zuordnung von Texturfraktionen zur Bodentexturklassifikation nach LICHTNER

(1999).

Abbildung 3.10]HLJ� D� %HLVSLH � GH� 7H[WXUNODVV � ïIHLQï GH� 8QWHUVFKLH ��� HL� 0DWUL[So-

tenzial und der hydraulischen Leitfähigkeit zwischen einer Zuordnung zur USDA-Klasse

ïWRQLJH � /HKPï 	
��� GH� %HUHFKQXQ � PLWWHO 
 GH� 3HGRWUDQVIHUIXQNWL ����� DFK RAWLS &

BRAKENSIEK (1985).
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Abbildung 3.10: Matrixpotenzial und hydraulische Leitfähigkeit der Texturklasse � ����� � ���
	 ���
��������������������
�
�����������������! #"�$%�
�&��"���')(�"��+*-,�.0/!1324$�������5��6�87 �9$%��:;'
���+<=����>?7@��5A��� RAWLS & BRAKENSIEK

(1982) und mittels der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK (1985).

Wird die Pedotransferfunktion verwendet, so wird – entsprechend der Prozentangaben in

Tabelle 3.1 – eine feinere Körnung berücksichtigt als bei der Bodenart ïWRQLJHB /HKPï C ,Q

der Folge ist bei der Berechnung mittels der Pedotransferfunktion das Matrixpotenzial hö-

her und die hydraulische Leitfähigkeit geringer. Die Unterschiede sind so groß, dass die

Kurven aus der Zuordnung zur USDA-Klassifikation hier etwa den Pedotransfer-Kurven

der nächstgröberen Bodentextur ïPLWWHO�IHLQï �ï/HKPï D HQWVSUHFKHE �V��$EE��3.11).

Im Rahmen dieser Arbeit wurden einige vergleichende Simulationen mit Bodenkennwer-

ten aus Pedotransferfunktionen und Bodenkennwerten aus dieser ungenauen Zuordnung

durchgeführt. Es ergaben sich bei den turbulenten Flüssen Differenzen von etwa 20 Wm-2

und bei der Temperatur in 2 m Höhe von fast 1 K.

Im Falle gefrorenen Bodens wird die hydraulische Leitfähigkeit auf einen sehr kleinen

Wert von K = − −10 13 1 m s  gesetzt (BRADEN, 1995), um so den Wassertransport zwischen

den Bodenschichten zu verhindern.
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Abbildung 3.11: Matrixpotenzial und hydraulische Leitfähigkeit der Texturklasse � ��� �����	��

���	� � ���� �����������������������! ����"��������#$#����&%('�)*��#*��'���+�,�'��&-/.�0213
�45)�#�����6���� � 7 ����� � ��6"��� RAWLS & BRAKENSIEK

(1982) und mittels der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK (1985).

3.4.2.1.2 Albedo und Emissionsvermögen

Die Albedo trockenen Bodens αb0  und die Albedodifferenz zwischen trockenem und ge-

sättigtem Boden ∆αb  wurde mit Hil fe des Texturdreiecks (s. Abb. 2.1, S. 9) für die zwölf

Bodenklassen ermittelt. Dabei variiert die Albedo linear in Abhängigkeit des Ton- bzw.

Sandgehalts. Als Stützstellen dienen in PIELKE (1984) enthaltene Daten. Es ergeben sich

die in Tabelle 3.2 angegebenen Werte.

Für das Emissionsvermögen des Erdbodens εb  wird wie bei der Albedo der Wert bei trok-

kenem Boden und die Differenz zum Emissionsvermögen bei gesättigtem Boden benötigt.

OKE (1978) gibt für trockenen Boden εb0 = 0 9,  und für feuchten Boden 0,98 an, so dass

sich die in Tabelle 3.2 angegebenen Werte ergeben. Für die Bodenarten ïRUJDQLVFKï �7RUI�

8:9<;
ï:DVVHUï ZXUGH9=; L > (PLVVLRQVZHUW > PIELKE (1984) entnommen.
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Tongehalt der Stützstelle
des Texturdreiecks

αb0 ∆αb

5 % (Sand) 0,35 0,15

75 % (Ton) 0,25 0,10

Bodenart αb0 ∆αb εb0 ∆εb

Sand 0,35 0,15 0,9 0,08

lehmiger Sand 0,34 0,15 0,9 0,08

sandiger Lehm 0,32 0,14 0,9 0,08

sandig toniger Lehm 0,30 0,13 0,9 0,08

Lehm 0,30 0,13 0,9 0,08

schluffiger Lehm 0,29 0,12 0,9 0,08

Schluff 0,29 0,12 0,9 0,08

sandiger Ton 0,29 0,12 0,9 0,08

toniger Lehm 0,28 0,11 0,9 0,08

schluffig toniger Lehm 0,27 0,11 0,9 0,08

schluffiger Ton 0,26 0,10 0,9 0,08

Ton 0,25 0,10 0,9 0,08

organisch 0,15 0,10 0,98 0

Wasser 0,10 0,00 0,993 0

Tabelle 3.2: Albedo αb0 , Albedodifferenz ∆αb , Emissionsvermögen εb0  und Differenz des Emis-

sionsvermögens ∆εb  (siehe Text) nach Bodenklassen.

In Abbildung 3.12 ist die Albedo und das Emissionsvermögen am Beispiel dreier Bodenar-

ten zu sehen. Der Sandboden weist aufgrund seines hohen Quarzgehalts die höchste Al-

bedo auf. Mit zunehmender Bodenfeuchte geht die Albedo linear zurück, um bei gesättig-

tem Boden nahezu die Hälfte ihres Wertes bei trockenem Boden zu erreichen. Ebenso geht

das Emissionsvermögen mit zunehmendem Wassergehalt zurück. Beim residualen und

Sättigungs-Wassergehalt ist das Emissionsvermögen der jeweili gen Bodenarten gleich,
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aufgrund der unterschiedlichen Bodenkennwerte hat jedoch beim gleichen Wassergehalt

der Sandboden das höchste Emissionsvermögen und der Tonboden das geringste.
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Abbildung 3.12: Albedo der Bodenoberfläche αb  (linke Ordinate) und Emissionsvermögen εb

(rechte Ordinate) dreier Bodenarten in Abhängigkeit vom Bodenwassergehalt. Bodenkenngrößen
nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982).

3.4.2.1.3 Wärmekapazität und -leitfähigkeit

Zur Bestimmung der volumetrischen Wärmekapazität cB  ist die Angabe der Wärmekapa-

zität der trockenen Bodensubstanz cB t,  notwendig. Da die trockene Bodensubstanz vor

allem aus mineralischen Teilen besteht, variiert sie nur unwesentlich mit der Bodenart.

Mineralische Bodenbestandteile bestehen im wesentlichen aus Tonmineralen und Quarz,

die eine nahezu gleiche Wärmekapazität von 2,1 J cm-3 K-1 aufweisen. Für sandige Böden

kann man einen etwas höheren Wert von 2,4 J cm-3 K-1 annehmen, der mit zunehmendem

Tongehalt li near bis auf 2,1 J cm-3 K-1 abfällt (PIELKE, 1984). Die sich daraus ergebenden

Werte für die Wärmekapazität sind in Tabelle 3.3 angegeben. Zu beachten gilt , dass die

Wärmekapazität der trockenen Bodensubstanz nicht der des trockenen Bodens entspricht.

Zur Berechnung der Wärmeleitfähigkeit der mineralischen Bodenbestandteile λM  wird,

neben der Leitfähigkeit von Quarz ( λQ = − −7 7,  W m  K1 1), die Wärmeleitfähigkeit der son-

stigen festen Bodenbestandteile λ0  benötigt. Diese wird nach JOHANSEN (1975) bestimmt:
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λ0

q

q
=

>

≤







− −

− −

2 0 2

3 0 2

 W m  K  m  m

 W m  K  m  m

1 1 3 -3

1 1 3 -3

,

,
. (3.118)

Für den Quarzgehalt des Bodens werden Mittelwerte nach PETERS-LIDARD ET AL. (1998)

verwendet (s. Tab. 3.3).

Bodenart cB t,  in J m-3 K-1 q  in m3 m-3

Sand 2,4�
��� 6 0,92

lehmiger Sand 2,4�
��� 6 0,82

sandiger Lehm 2,3�
��� 6 0,60

sandig toniger Lehm 2,3�
��� 6 0,60

Lehm 2,3�
��� 6 0,40

schluffiger Lehm 2,3�
��� 6 0,25

Schluff 2,3�
��� 6 0,10

sandiger Ton 2,2�
��� 6 0,52

toniger Lehm 2,4�
��� 6 0,35

schluffig toniger Lehm 2,2�
��� 6 0,10

schluffiger Ton 2,1�
��� 6 0,10

Ton 2,1�
��� 6 0,25

organisch 0,83�
��� 6 0

Tabelle 3.3: Wärmekapazität der trockenen Bodensubstanz cB t,  und Quarzgehalt q  verschiedener
������	�
���
���	�
���
���� ��
��

a

����������! 

Entsprechend Abbildung 3.13 nimmt, wegen der höheren Wärmeleitfähigkeit von Wasser,

oberhalb des residualen Wassergehalts die Leitfähigkeit des Bodens zu. Aufgrund des hö-

heren Quarzgehalts ist die Wärmeleitfähigkeit des Sandbodens nahezu doppelt so hoch wie

die des quarzarmen Tonbodens.

PETERS-LIDARD ET AL. (1998) konnten die Überlegenheit dieser Parametrisierung gegen-

über dem häufig verwendeten Verfahren von MCCUMBER & PIELKE (1981) zeigen.
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Abbildung 3.13: Die Wärmeleitfähigkeit dreier Bodenarten in Abhängigkeit des Bodenwasserge-
halts nach Johansen (1975). Bodenkenngrößen nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982).

3.4.2.2 VEGETATIONSPARAMETER

3.4.2.2.1 Vegetationsfunktion

Über die Vegetationsfunktion ( )x Jveg d  wird der Jahresgang einiger Vegetationsparameter

und der Makroporosität gesteuert. ( )x Jveg d  nimmt dabei Werte zwischen null (Ende Janu-

ar: Jd = 275, ) und eins (Ende Juli : Jd = 210) an:

( )x J

J

veg d

d

=
− +

−























1 2
210

365

2

2

cos π π
. (3.119)

Ein Vergleich mit den in BRONSTERT ET AL. (2001) zusammengefassten Jahresgängen ver-

schiedener Vegetationsparameter zeigt, dass über die Vorgabe dieser Vegetationsfunktion

gemessene Jahresgänge mit nur wenigen Parametern hinreichend realistisch wiedergege-

ben werden können.
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3.4.2.2.2 Makroporositätsfaktor

Aufgrund des hohen Matrixpotenzials bei niedrigem Wassergehalt setzt Makroporenfluss

erst kurz vor oder bei Erreichen der Feldkapazität des Bodens ein, so dass der Anfangs-

wassergehalt, ab welchem Makroporenfluss auftritt, auf den Wert bei Feldkapazität θ f

gesetzt wird:

θ θ0 f= . (3.120)

Der minimale und maximale Makroporositätsfaktor FK ,mins
 und FK ,maxs

 kann vegetationsab-

hängig gewählt werden, da die Art des Bestands mit seiner jeweil igen Krautschicht, Streu-

auflage und Wurzelverteilung einen großen Einfluss auf die Makroporosität hat. So weisen

beispielsweise WOHLRAB ET AL. (1992) auf eine mittlere bis hohe Makroporosität bei

Waldflächen und eine mittlere Makroporosität bei Grünland hin. Bei Ackerflächen kann –

abhängig vom Bearbeitungszustand – die Makroporosität sehr hoch oder sehr niedrig sein.

Die geringste Makroporosität ist aufgrund von Bodenverdichtungen bei Weiden und Son-

derkulturen vorzufinden. Ausgehend von dieser Aussage wird bei Waldflächen FK ,maxs
= 10

und bei den übrigen Landnutzungsarten FK ,maxs
= 5 angenommen. Dieser Wert wird bei der

/DQGQXW]XQJVDU� ï:LHVH������� :HLGHQï GXUF� 6LPXODWLRQH�	� HVWätigt (s. Kap. 4.1, S. 95).

FK ,mins
 wird generell auf eins gesetzt.

3.4.2.2.3 Blatt flächenindex und Bedeckungsgrad

Der Blattflächenindex stellt einen der wichtigsten Oberflächenparameter des Modells dar,

denn er beeinflusst wesentlich den Stomatawiderstand (vgl. Gl. 3.91, S. 69) und bestimmt

die Größe des Interzeptionsspeichers (vgl. Gl. 3.62, S. 65) und des Widerstands für die

turbulenten Flüsse zwischen Pflanzenoberfläche und Bestandsluft (vgl. Gl. 3.88, S. 69). Er

ergibt sich aus Quadratmetern Blattfläche bezogen auf 1 m2 Bodenoberfläche. Da er stark

vom Entwicklungszustand der Vegetation abhängt, ist er einer deutlichen jahreszeitli chen

6FKZDQNXQ 
 XQWHUZRUIHQ � 'LHV � LV� EHVRQGHU 
 EH � GH� /DQGQXW]XQJVDUWH� ï/DXEZDOGï XQG

ï6RQGHUkultuUHQï DXVJHSUägt, während der immergrüne Nadelwald kaum einen Jahresgang

zeigt. Aufgrund dieser Periodizität wird der Blattflächenindex aus einem Minimalwert

LAImin  und einem Maximalwert LAImax  bestimmt:
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( ) ( )LAI LAI LAI LAI x Jmin max min veg d= + − . (3.121)

%H � GH � /DQGQXW]XQJVNODVV � ï$FNHUIOächenï LV� GH� %ODWWIOächenindex nur mit großer

Schwierigkeit zu bestimmen, da hier ein Mittelwert aus sehr vielen verschiedenen Vegeta-

tionsarten mit unterschiedlichen Entwicklungszyklen berücksichtigt werden muss. Bei

MÜNCH (1993) sind für sieben häufig angebaute Ackerfrüchte Jahresgänge zu finden, aus

deren Mittelwert LAImin  und LAImax  ermittelt werden können. Aus weiteren Literaturanga-

ben (z. B. MENZEL, 1997) in BRONSTERT ET AL. (2001) wurden die in Tabelle 3.4 angege-

benen Werte bestimmt.

Landnutzungsart LAImin LAImax σ f,min σ f,max

besiedeltes Gebiet 1 2 0,7 0,7

Laubwald 0,5 8 0,7 0,95

Mischwald 4 10 0,8 0,95

Nadelwald 9 13 0,9 0,9

Sonderkulturen 0,5 5 0,7 0,75

Ackerflächen 1 3,5 0,15 0,8

Wiesen und Weiden 2 4 0,9 0,95

Grünland 1,5 4 0,75 0,85

Tabelle 3.4: Blattflächenindex LAI  und Vegetationsbedeckungsfaktor σ f  verschiedener Land-

nutzungsarten.

Der Vegetationsbedeckungsgrad σ f  gibt den von Vegetation bedeckten Anteil einer Land-

nutzungsklasse an. Neben dem Interzeptionsspeicher (vgl. Gl. 3.62, S. 65) spielt er bei der

Strahlungsbilanzierung (s. Kap. 3.2.3, S. 65) eine Rolle. Wie der Blattflächenindex ist auch

der Bedeckungsfaktor einer jahreszeitli chen Variation unterworfen:

( ) ( )σ σ σ σf f,min f,max f,min veg dx J= + − . (3.122)

Werte für Minimal- und Maximalwert des Bedeckungsfaktors wurden den Literaturanga-

ben in BRONSTERT ET AL. (2001) entnommen.
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3.4.2.2.4 Aerodynamische Parameter

Als weitere Größen müssen die Rauigkeitslänge für den Impuls z0M  und die Verdrän-

gungshöhe d � GL
�

]X� %HUHFKQXQ � GH� ï6WHUQJUößenï �V � .DS � 3.2.1, S. 59) benötigt wer-

den, jahreszeitli ch variiert werden:

( ) ( )z z z z x J0M 0M,min 0M,max 0M,min veg d= + − , (3.123)

( ) ( )d d d d x Jmin max min veg d= + − . (3.124)

Angaben zur Belegung dieser Parameter (s. Tab. 3.5) wurden den in WIERINGA (1993)

angegebenen Literaturangaben entnommen.

Landnutzungsart
z0M,min

in m

z M,max0

in m

z0b

in m

dmin

in m

dmax

in m

cveg,min cveg,max

Gewässer 2,5���	� -4 2,5���	� -4 0 1���	� -9 1���	� -9 0 0

besiedeltes Gebiet 0,7 0,7 0,005 5 5 2,4 2,4

Laubwald 0,7 0,8 0,01 8 9 1,9 2,1

Mischwald 0,85 0,9 0,01 10 10,5 1,8 1,9

Nadelwald 1,0 1,0 0,01 12 12 1,75 1,75

Sonderkulturen 0,25 0,3 0,005 1,5 2 1,8 2,4

Ackerflächen 0,02 0,07 0,003 0,1 0,4 1,2 1,4

Wiesen und Weiden 0,02 0,03 0,002 0,1 0,15 1,2 1,2

Grünland 0,07 0,08 0,002 0,35 0,4 2,4 2,4

Tabelle 3.5: Rauigkeitslänge für den Impuls z0M , Verdrängungshöhe d  und Profilparameter cveg

verschiedener Landnutzungsarten.

Zur Berechnung der Windgeschwindigkeit im Bestand uaf  ist die Bereitstellung des Pro-

filparameters cveg  notwendig. Dieser wird nach Gleichung 3.99 (s. S. 72) berechnet, worin

die Rauigkeitslänge z0M , die Höhe des Vegetationsbestandes hveg  und der Parameter a ,

der die Dichte des Bestandes beschreibt, einfließen.
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Dies hat zur Folge, dass auch beim Profilparameter eine jahreszeitli che Schwankung be-

rücksichtigt werden muss:

( ) ( )c c c c x Jveg veg,min veg,max veg,min veg d= + − . (3.125)

hveg  wird aus der Verdrängungshöhe d  abgeschätzt:

h dveg =
3

2
. (3.126)

Die Werte für a  stammen aus der Arbeit von CIONCO (1965), wobei die Minimalwerte von

ï/DXEZDOGï � ï0LVFKZDOGï
�����

ï6RQGHUNXOWXUHQï HWZD � YHUULQJHU� ZXUGHQ � G � P 	
� GHP

Laubfall auch die Bestandsdichte zurückgeht.

Die Rauigkeitslänge der Bodenoberfläche ermittelt LENZ (1996) aus

z h0b b=
1

10
, (3.127)

mit der Höhe der Rauigkeitselemente hb . Für Waldflächen schätzt er diese, wegen der dort

relativ hohen Streuschicht, auf hb = 01,  m. Bei den anderen Landnutzungsklassen ist sie

entsprechend niedriger. LENZ (1996) begründet diese grobe Abschätzung mit der geringen

Bedeutung des Parameters z0b  für die turbulenten Flüsse am Oberrand des Bestands.

3.4.2.2.5 Wurzelprofil

LENZ (1996) ermittelte für verschiedene Vegetationsgesellschaften Häufigkeitsverteilun-

gen einzelner Pflanzenarten. Über die Wurzeldichteprofile der einzelnen Arten konnte er

so die Parameter der Wurzeldichtefunktion xroot  (Gl. 3.93, S. 70) ermitteln (s. Tab. 3.6).

ar,1  nimmt dabei stets den Wert eins an.

Abbildung 3.14 zeigt das normierte Wurzeldichteprofil von vier Landnutzungsarten. Es ist

das nahe der Erdoberfläche liegende Maximum der Vegetationsart ï:LHVH������� :HLGHQï

] � HUNHQQHQ � %H 	 ï$FNHUIOächenï
�����

ï/DXEZDOGï OLHJ� GLHVH � HQWVSUHFKH��� WLHIHU�

ï1DGHOZDOGï LV� GXUF
 ]ZH 	 0D[LP ��� XIJU����� WLHIZXU]HOQGH� .LHIHU������� IODFKZXU]HOQGHU

Fichten charakterisiert.
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Landnutzungsart br,1 cr,1 ar,2 br,2 cr,2 zr,max

besiedeltes Gebiet 0,37 -2,7 0 0 0 2,45

Laubwald 1,6 -5,6 0 0 0 1,5

Mischwald 1,2 -5,0 0 0 0 2,0

Nadelwald 1,0 -5,8 700000 11,3 -17,8 2,0

Sonderkulturen 1,7 -6,4 0 0 0 2,45

Ackerflächen 0,49 -4,6 0 0 0 1,7

Wiesen und Weiden 0,33 -6,7 0 0 0 1,55

Grünland 0,33 -6,7 5 1,7 -6,4 2,45

Tabelle 3.6: Parameter des Wurzeldichteprofils verschiedener Landnutzungsarten.
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Abbildung 3.14: Normierte Wurzeldichtefunktion von vier Landnutzungsarten.
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3.4.2.2.6 Weitere Vegetationsparameter

Die Albedo α f  und das Emissionsvermögen ε f  der Vegetation, die den Strahlungshaus-

halt des Bestandes bestimmen, wurden, ebenso wie der minimale Stomatawiderstand rs0

und der Flächenindex der nicht transpirierenden Pflanzenteile SAI , von LENZ (1996) über-

nommen, der diese aus einer Reihe von Literaturangaben ermittelte. Der für die Geschwin-

digkeit des Oberflächenabflusses wichtige Rauigkeitsbeiwert nach Manning nm  wurde

anhand von Literaturdaten aus MOORE & FOSTER (1990) und SHEN & JULIEN (1993) ge-

wählt. Bei Waldflächen und insbesondere bei Laubwald wird, aufgrund der stärker ausge-

prägten Krautschicht, von einer höheren Oberflächenrauigkeit ausgegangen. Sonderkultu-

ren und Ackerflächen weisen eine nur geringe Rauigkeit auf, da hier der lockere Bestand,

das zeitweili ge Brachliegen und das Fehlen weiterer Vegetation zu einem schnellen Ab-

fließen des Oberflächenwassers führt (WOHLRAB ET AL., 1992). Da die Oberflächenrauig-

keit auch unabhängig von der Landnutzung durch viele Faktoren beeinflusst wird, müssen

diese Werte jedoch als sehr grob angesehen werden.

Landnutzungsart α f ε f

rs0

in s m-1
SAI nm

besiedeltes Gebiet 0,15 0,9 250 3,0 0,02

Laubwald 0,15 0,96 120 0,9 0,35

Mischwald 0,13 0,96 120 0,6 0,3

Nadelwald 0,11 0,97 120 0,6 0,25

Sonderkulturen 0,18 0,97 180 0,6 0,05

Ackerflächen 0,2 0,96 100 0,4 0,05

Wiesen und Weiden 0,2 0,96 150 1,25 0,15

Grünland 0,18 0,96 150 1,2 0,1

Tabelle 3.7: Albedo α f , Emissionsvermögen ε f , minimaler Stomatawiderstand rs0 , Flächenin-

dex der nicht transpirierenden Pflanzenteile SAI  und Rauigkeitsbeiwert nach Manning nm  ver-
schiedener Landnutzungsarten.
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Zur Überprüfung der Parametrisierungen und der Parameter, um die das Modell erweitert

wurde, werden in diesem Kapitel Sensitivitätsstudien und Simulationen vorgestellt .

Zunächst (Kap. 4.1, S. 95� ZHUGH� HLQGLPHQVLRQDO � 6LPXODWLRQH� P ��� HLQH� ïRII�OLQHï�9HU�

sion des Boden-Vegetationsmodells durchgeführt. Das Modell wird hierbei mit gemesse-

nen meteorologischen Daten initialisiert und ohne Atmosphärenmodell betrieben. Als Ein-

gabegrößen während der Simulation werden am Oberrand des Boden-Vegetationsmodells

die gemessenen Werte von Temperatur, Feuchte, Wind und Strahlung vorgegeben. Ein

Vergleich der simulierten mit der gemessenen Bodenfeuchte erlaubt dann eine Beurteilung

der Qualität des Modells. Besonderes Augenmerk soll i n diesem Kapitel auf die verschie-

denen Parametrisierungsmöglichkeiten der bodenhydraulischen Funktionen (s. Kap. 2.3.1,

S. 14) gerichtet werden, mit dem Ziel die Parametrisierung, die die besten Simulationser-

gebnisse liefert, zu extrahieren.

Im zweiten Unterkapitel werden Sensitivitätsstudien gezeigt, die zum Ziel haben, den Ein-

fluss von hydrologischen Parametern, Parametrisierungen und Prozessen auf die Atmo-

sphäre aufzuzeigen. Diese Studien betreffen zunächst (Kap. 4.2.1, S. 115) die Bodenkenn-

werte, über deren Analyse Hinweise herausgearbeitet werden können, welche Genauigkeit

bei der Vorgabe dieser Bodenkennwerte notwendig ist, um ein hinreichend genaues Simu-

lationsergebnis zu erhalten. Darüber hinaus lässt diese Analyse Schlüsse auf die Wichtig-

keit von Prozessen zu, in die diese Bodenkennwerte eingebunden sind. Explizit untersucht

werden hydrologische Prozesse und Parametrisierungen in Kapitel 4.2.2 (s. S. 127): Um zu

zeigen, welche Auswirkung beispielsweise der Oberflächenspeicher oder die Makroporo-

sität auf die Atmosphäre hat, werden Simulationen mit und ohne diese Prozesse gezeigt. Es

können daraus Empfehlungen abgeleitet werden, welche Prozesse berücksichtigt werden

sollten und welche vernachlässigbar sind. Zum Vergleich werden Simulationen mit unter-

schiedlicher Bodenfeuchte-Initialisierung und unter Verwendung unterschiedlicher Boden-

arten gezeigt. Aus diesen Simulationen lässt sich zudem abschätzen, welchen Maximal-

fehler man bei der Interpretation von Simulationsergebnissen einkalkulieren muss, wenn

ein ungenauer Anfangswert der Bodenfeuchte gewählt oder eine falsche Bodenart verwen-

det wird.
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In Kapitel 4.3 (s. S. 149) wird schließlich eine dreidimensionale Simulation vorgestellt , die

es erlaubt, den Einfluss der Bodenhydrologie in einem realen Gebiet zu beurteilen.

4.1 VALIDIERUNG

4.1.1 DATENGRUNDLAGE UND MODELLANPASSUNG

Zur Validierung des Boden-Vegetationsmodells steht ein Datensatz des Regionalen Kli-

maprojekts (REKLIP; FIEDLER, 1995) zur Verfügung. Innerhalb dieses Projekts wurden

die wichtigsten meteorologischen Parameter im Bereich des Oberrheingrabens und seiner

angrenzenden Gebirge flächendeckend und kontinuierlich über mehrere Jahre erfasst. Ne-

ben meteorologischen Größen wurden bei drei Stationen (Karlsdorf, Linkenheim, Münzes-

heim; s. Abb. 4.1) auch die Bodentemperatur und der volumetrische Bodenwassergehalt in

den Tiefen 5 cm, 10 cm, 20 cm, 30 cm und 40 cm gemessen. Die Messung der Boden-

feuchte erfolgte mit Brandelik-Sonden. Alle Messwerte liegen als 10-Minuten-Mittelwerte

vor. Abzüglich einiger Tage mit Datenausfällen und der Wintermonate Dezember, Januar

und Februar stehen die in Tabelle 4.1 angegebenen Zeiträume zur Verfügung.

Station Simulations-Zeitraum Anzahl der Simulationstage

Karlsdorf 24.08.1994 bis 18.11.1996 575

Linkenheim 28.08.1992 bis 20.08.1993 153

Münzesheim 15.07.1991 bis 07.11.1994 429

Tabelle 4.1: Verfügbare Simulationszeiten.

'D � %RGHQ�9HJHWDWLRQVPRGH
���

ZLU � L� IROJHQGH� ïRII�OLQHï � DOV ���
	��
� $WPRVSKärenmodell

betrieben. Eingabewerte sind hierbei Lufttemperatur, -feuchte und Windgeschwindigkeit

der Messhöhe 10 m (Münzesheim: 8 m), sowie die Strahlungsbilanzkomponenten, der

Luftdruck und der Niederschlag. Letzterer kann, trotz möglicher starker kurzzeitiger

Schwankungen innerhalb dieses Intervalls, problemlos als 10-Minuten-Mittelwert verwen-
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det werden, denn wie Sensitivitätsanalysen von MERZ (1996) zeigen, hat die zeitli che Dis-

kretisierung der Niederschlagsintensität in diesem Bereich keinen relevanten Einfluss auf

die Infilt ration.
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Abbildung 4.1: Lage der Stationen im mittleren Oberrheingraben.

Die Station Linkenheim befindet sich im Zentrum des Oberrheingrabens in orografisch

homogenem Gelände. Der Bodentyp ist als Braunerde anzusprechen; das Ausgangssubstrat

in diesem Bereich sind Sande (ROESCHMANN, 1986). Die Bodenart ist entsprechend der

86'$�.ODVVLILNDWL ��� ïVFKOXIILJ�WRQLJH� /HKPï �LICHTNER, 2000), die Vegetationsart ist

ï:LHVHï�

Die Station Karlsdorf liegt etwas weiter östlich, ebenfalls noch im Oberrheingraben und

damit in homogenem Gelände. Auch hier ist die Vegetationsart ï:LHVHï � 'H� %RGHQW\� LQ

Karlsdorf ist Gley, das Ausgangssubstrat sind fluvisole Sedimente (ROESCHMANN, 1986).

Für die Simulationen wird von der vertikal homogen verteilten Bodenart ïVDQGLJH� /HKPï

ausgegangen (LICHTNER, 2000).

Münzesheim liegt bereits in der Hügelregion des Kraichgaus auf einer Kuppe, ebenfalls

ohne nennenswerte Hangneigung. Die Umgebung ist landwirtschaftli ch genutzt, so dass

GRU� DO � 9HJHWDWLRQVDU� ï$FNHUIOächenï Iür die Simulationen verwendet wird. Es muss hier
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von radikalen Veränderungen des Bodengefüges und damit der bodenhydraulischen Eigen-

schaften in den oberen Schichten (Bodenverdichtungen, Bodenlockerungen, Verschläm-

mung) und der Vegetationsparameter aufrund der ackerbaulichen Bearbeitung ausgegan-

gen werden. Während des Simulationszeitraums wurden im Frühjahr und in den Sommer-

monaten Sonnenblumen und im Herbst Winterweizen oder Senf angebaut. Im Gebiet des

Kraichgaus ist der Bodentyp eine Tschernosem-Parabraunerde, das Ausgangssubstrat ist

Löß (ROESCHMANN, 1986). Eine Zuordnung der Bodentextur zur USDA-Klassifikation

HUJLE� GL � %RGHQDU� ï/HKPï �LICHTNER, 2000).

Diese drei Stationen decken somit den Bereich von leicht grober Textur bis zur mittel-fei-

nen ab. Alle drei Bodenarten sind in Mitteleuropa sehr häufig vorzufinden.

Die eindimensionale Modellvariante ist auch in der Lage, eine Horizont-Einteilung der

Bodenarten zu verwenden, sofern die Horizontgrenzen den Schichtgrenzen des Modells

entsprechen. Testsimulationen haben aber gezeigt, dass dies zu keiner wesentlichen Ver-

besserung der Simulationsergebnisse führt.

Modell Messung

Tiefe der Schichtmitte in m
0,01; 0,03; 0,07; 0,15; 0,31;

0,63; 1,27; 2,55
0,05; 0,1; 0,2; 0,3; 0,4

Tiefe der Schichtgrenze in m
0; 0,02; 0,05; 0,11; 0,23; 0,47;

0,95; 1,91; 2,84
0; 0,075; 0,15; 0,25; 0,35; 0,45

Tabelle 4.2: �������	��

����������������������� ������
���
���������� ������!"�#��
%$���

���"&('*)�����
��+)����-,�,.&0/�1 243�5�6�7 798 :<;�=�5>5�6�?@ 6BA+6"CDCE6�=�6�=�F*3�5�6�=�GH6�;�I�J�K�6ML�8 246"CNC9;�= @ 8 :NO

Die gemessene Bodenfeuchte muss zur Initialisierung und zum späteren Vergleich mit den

simulierten Werten auf die Tiefen der Schichtmitten zi  des Bodenmodells umgerechnet

werden. Die gemessenen und simulierten Bodenfeuchtewerte werden dabei als konstant

innerhalb der jeweil igen Schicht angenommen. Die Schichtgrenzen der Messung ergeben

sich aus der Mittelung der Tiefen der Schichtmitten zmi , an denen die Messungen vorlie-

gen, da bei der Messung - abgesehen von der ersten Messtiefe - konstante Schichtdicken

verwendet wurden (s. Tab. 4.2).
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Entsprechend Abbildung 4.2 erhält man die auf das Modellgitter transponierte Boden-

feuchte θm
*  aus der gemessenen Bodenfeuchte θm  zu
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Die Indizes weisen jeweils auf die Tiefe der Schichtmitte hin. Im Folgenden wird zum

Vergleich der simulierten Bodenfeuchte mit der gemessenen Bodenfeuchte stets diese

transponierte Bodenfeuchte verwendet.
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Zur Bestimmung der Makroporositätsparameter wurden Simulationen von jeweils 24

Stunden Dauer über die in Tabelle 4.1 angegebenen Zeiträume durchgeführt. Neben dem

maximalen Makroporositätsfaktor FKs ,max  wurde auch der julianische Tag des Eintretens

der maximalen Makroporosität Jd makro,  variiert. Die geringste Abweichung des simulierten

Tagesgangs der Bodenfeuchte zur gemessenen Bodenfeuchte bis zu einer Tiefe von 50 cm

ergab sich in Karlsdorf und Linkenheim bei nicht makroporösem Boden ( FKs ,max = 1), was

durch die hohe Trittbelastung am Stationsort, die zu einer Bodenverdichtung führt, be-

gründet werden kann. Im Gegensatz dazu konnte bei der Station Münzesheim ein Opti-

mum mit FKs ,max = 10 erreicht werden. Dort wurde bei der Stationswartung darauf geach-

tet, den Boden entsprechend der landwirtschaftli chen Bearbeitung in der Stationsumge-

bung zu lockern. Der julianische Tag mit maximaler Makroporosität lag bei Jd makro, = 210,

also Ende Juli .

Bei den folgenden Simulationen muss berücksichtigt werden, dass die Messung und die

natürliche Variabilit ät der Standortfaktoren Fehler hervorrufen können. Messfehler können

durch eine ungenaue Positionierung der Messsonden im Boden entstehen. In Verbindung

mit der Übertragung des gemessenen Bodenfeuchteprofils auf das KAMM2-Bodengitter

können - insbesondere bei vertikal stark variierender Bodenfeuchte – solche Fehler sehr

groß werden. Weitere Fehler entstehen durch die grobe Klassifikation der Bodenart, die

entsprechend der 12-teili gen USDA-Klassifikation vorgenommen wird. Die Klassenein-

teilung der Vegetationsparameter kann ebenfalls zu einer Abweichung zu den Vegetations-

parametern am Stationsort führen, insbesondere weil nur ein mittlerer Jahresgang über die

Vegetationsfunktion (s. Kap. 3.4.2.2.1, S. 87) berücksichtigt wird, dieser aber durch Mahd

oder Ernte von den Standortbedingungen abweichen kann. Dies kann - zusammen mit

weiterer landwirtschaftli cher Bearbeitung - besonders bei der Station Münzesheim eine

zeitli ch und lokal stark schwankende Makroporosität und damit Fehler hervorrufen. Bei

der Station Karlsdorf kann von sehr homogenen Standortfaktoren bezüglich des Bodens

und der Vegetation ausgegangen werden, so dass die Interpretation der Ergebnisse dieser

Station im Vordergrund stehen soll .
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4.1.2 PARAMETRISIERUNG DER BODENHYDRAULISCHEN FUNKTIONEN

Neben den bodenhydraulischen Funktionen (s. Kap. 2.3.1, S. 14) beeinflusst ebenfalls die

Wahl der Bodenkennwerte das Simulationsergebnis eines SVAT-Modells. Einen direkten

Nachweis der Qualität einer Parametrisierung (die aus einer Kombination aus Funktionen

und Bodenkennwerten besteht) kann der Vergleich von simulierter mit gemessener Boden-

feuchte erbringen.

CUENCA ET AL. (1996) machten einen Vergleich von drei unterschiedlichen Parametrisie-

rungen: Die Funktionen von CAMPBELL  (1974) mit den Bodenkennwerten nach CLAPP &

HORNBERGER (1978), die Funktionen nach BROOKS & COREY (1964) mit Bodenkennwer-

ten nach COSBY ET AL. (1984) sowie die Funktionen nach VAN GENUCHTEN (1980) mit den

Bodenkennwerten nach RAWLS ET AL. (1982). Es wurde ein Strahlungstag, initialisiert mit

'DWH� �
H � +$3(;�02%,/+<�([SHULPHQWV � VLPXOLHUW � ZREH � GL � %RGHQDU� ïVDQGLJHU

/HKPï ZDU � 9HJHWDWL �	� ZXUG � QLFK� EHUücksichtigt. Es wurden erhebliche Unterschiede der

Simulationsergebnisse bei den turbulenten Flüssen, der Strahlungsbilanz, dem Bodenwär-

mestrom und der Grenzschichthöhe festgestellt , ohne dass eine Aussage darüber gemacht

werden konnte, welche Parametrisierung die beste ist.

Ein weiterer Vergleich verschiedener Parametrisierungen stammt von SHAO & IRANNEJAD

(1999) mit Simulationen des Modells ALSIS über ein Jahr. Die Initialisierungsdaten

VWDPPWH� HEHQIDOO � DX � GH
 +$3(;�02%,/+<�([SHULPHQ��� GL � %RGHQDU� ZD
 ïVFKOXIfi-

JH 
 /HKPï � ( � ZXUG � KLH
 HEHQV � GD � 0RGH ��� QDF� CLAPP & HORNBERGER (1978) sowie

die Funktionen nach BROOKS & COREY (1964) mit Parametern nach RAWLS & BRAKEN-

SIEK (1982), und die Funktionen nach VAN GENUCHTEN (1980) mit Bodenkennwerten nach

CARSEL & PARRISH (1988) verwendet. Als weitere Modellvariante wurde mit Funktionen

nach BROADBRIDGE & WHITE (1988) simuliert. Die Funktionen nach VAN GENUCHTEN

(1980) zeigten hierbei die beste Übereinstimmung mit der gemessenen Bodenfeuchte. Das

Modell nach BROADBRIDGE & WHITE (1988) lieferte die schlechtesten Ergebnisse, so dass

auf die Verwendung dieses Modells im Folgenden verzichtet wird.

Die Klasseneinteilung der Bodenart kann dazu führen, dass die verwendeten Bodenkenn-

werte nicht exakt den Bodenkennwerten des Standorts entspricht. Es ist deshalb notwen-

dig, Tests der Parametrisierungen an mehreren Stationen durchzuführen, um Interpretati-

onsfehler zu minimieren. Wie der Vergleich der verschiedenen Parametrisierungen im Fol-



4.1 Validierung 101

genden zeigt, hängen die Eigenschaften der bodenhydraulischen Funktionen stark vom

Bodenwassergehalt selbst ab, so dass immer verschiedene Simulationszeiträume mit unter-

schiedlichen Umweltbedingungen betrachtet werden sollten. Bisherige Vergleiche der Pa-

rametrisierung der bodenhydraulischen Funktionen beschränkten sich stets auf einen Stati-

onsort oder wurden mit SVAT-Modellen für globale Simulationsanwendungen durchge-

führt. Es soll im Folgenden ein Vergleich der Parametrisierungen gemacht werden, der

unterschiedliche Standortbedingungen (insbesondere bezüglich der Bodenart) und Simula-

tionszeiten berücksichtigt und sich dabei auf die Simulation von Tagesgängen, wie sie in

der mesoskaligen Modelli erung benötigt werden, konzentriert. Aus den Ergebnissen soll

die Parametrisierung hervorgehoben werden, die die besten Ergebnisse liefert.

bodenhydraulische Funktionen Bodenkennwerte Abkürzung

CAMPBELL (1974) CLAPP & HORNBERGER (1978) C/CH

CAMPBELL (1974) RAWLS & BRAKENSIEK (1982) C/RB

BROOKS & COREY (1964) RAWLS & BRAKENSIEK (1982) BC/RB

BROOKS & COREY (1964) RAWLS (in SCHAAP & LEIJ, 1998) BC/R

VAN GENUCHTEN (1980) RAWLS & BRAKENSIEK (1982) vG/RB

VAN GENUCHTEN (1980) CARSEL & PARRISH (1988) vG/CP

VAN GENUCHTEN (1980) RAWLS (in SCHAAP & LEIJ, 1998) vG/R

Tabelle 4.3: Verwendete Parametrisierungen und ihre Abkürzungen.

Für die anschließenden Simulationen werden die in Tabelle 4.3 angegebenen Parametrisie-

rungen verwendet, die grafisch in Abbildung 4.3 für die Bodenart ïVDQGLJH � /HKPï GDUJe-

stellt sind. Die bodenhydraulischen Funktionen nach CAMPBELL  (1974) und BROOKS &

COREY (1964) werden sehr häufig in SVAT-Modellen verwendet. Besonders das C/CH-

Modell i st dort sehr weit verbreitet. Im Bereich der hydrologischen Modelli erung wird

hingegen standardmäßig die Parametrisierung nach VAN GENUCHTEN (1980) verwendet.

Es ist zu sehen, dass die Unterschiede zwischen den Parametrisierungen sehr groß sind.

Das Matrixpotenzial der vG/CP-Parametrisierung ist am geringsten, das der C/CH-Para-

metrisierung am höchsten. Unter den übrigen Parametrisierungen erzeugen das vG/RB-

und BC/R-Modell noch relativ hohe Saugspannungen.
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Bei den BC- und vG-Funktionen macht sich gegenüber den C-Funktionen der Einfluss des

residualen Wassergehalts bei niedriger Bodenfeuchte bemerkbar, was zu einem höheren

Matrixpotenzial führt. Darüber hinaus ist zu sehen, dass sich das Matrixpotenzial im Be-

reich des Sättigungswassergehalts bei den C- und BC-Funktionen dem Wert ψ s  annähert,

während es bei den vG-Funktionen dem Wert null zustrebt, was bei hoher Bodenfeuchte zu

einem niedrigeren Matrixpotenzial gegenüber den anderen beiden Funktionen führt.
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Abbildung 4.3: Bodenhydraulische Funktionen der verwendeten Parametrisierungen der Bodenart� �������	��

����������� ���

Für die Diffusion im Boden ist der Gradient des Matrixpotenzials verantwortli ch, also die

Steigung der Kurve in Abbildung 4.3. Diese ist – bei mittlerer Bodenfeuchte - bei den C-

und BC-Funktionen etwas höher als bei den vG-Funktionen, was bei vertikalen Boden-

feuchtegradienten zu einer Angleichung der Bodenfeuchte führt. Ein niedriges Matrixpo-
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tenzial ist darüber hinaus mit einer hohen hydraulischen Leitfähigkeit gekoppelt, wie bei-

spielsweise bei der vG/R-Parametrisierung zu sehen ist. Die geringste Leitfähigkeit weist

die vG/RB-Parametrisierung auf, also die Parametrisierung, die auch ein relativ hohes Mat-

rixpotenzial hat. Wassertransporte werden in diesem Modell eher durch Saugspannungs-

gradienten als durch die Gravitationskraft angetrieben. Umgekehrt ist bei der vG/CP-Pa-

rametrisierung die Leitfähigkeit sehr hoch und das Matrixpotenzial bzw. dessen Steigung

gering.

Es wurde für jede dieser Parametrisierungen der in Tabelle 4.1 angegebene Zeitraum simu-

liert, wobei nach jedem Einzeltag neu initialisiert wurde. Dabei wurde der Betrag der Dif-

ferenz zwischen gemessener und simulierter Bodenfeuchte kontinuierlich ermittelt und

über die Anzahl der simulierten Einzeltage gemittelt. Es wurden hierfür die obersten fünf

Bodenschichten (1 cm, 3 cm, 7 cm, 15 cm, 31 cm) verwendet. In Tabelle 4.4 ist diese mitt-

lere Abweichung für die verwendeten Parametrisierungen dargestellt .

Bodenkennwerte

CH RB CP R

C 0,044 0,040 - -

BC - 0,034 - 0,046

K
ar

ls
do

rf

Fu
nk

ti
on

en

VG - 0,023 0,067 0,025

C 0,041 0,043 - -

BC - 0,040 - 0,106

L
in

ke
nh

ei
m

Fu
nk

ti
on

en

VG - 0,031 0,052 0,042

C 0,077 0,047 - -

BC - 0,042 - 0,109

M
ün

ze
sh

ei
m

Fu
nk

ti
on

en

VG - 0,023 0,035 0,079

Tabelle 4.4: Mittlere Differenz des Betrags zwischen gemessener und simulierter Bodenfeuchte
der oberen fünf Schichten.

Trotz der variierenden Landnutzung zusammen mit der Bodenbearbeitung lässt sich die

Bodenfeuchte in Münzesheim so gut simulieren wie an den anderen beiden Stationen. Un-

ter den verschiedenen Parametrisierungen selbst sind jedoch erhebliche Unterschiede fest-
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zustellen. Die Abweichung zur gemessenen Bodenfeuchte ist im schlechtesten Fall drei bis

fünf mal höher als bei der besten Parametrisierung.

Das beste Simulationsergebnis erhält man mit der vG/RB-Parametrisierung, aber auch die

BC/RB- und C/RB- Modelle liefern noch recht gute Ergebnisse. Von den vier hier verwen-

deten Bodenkennwert-Sätzen triff t der RB-Datensatz die Bodenverhältnisse an den Stati-

onsorten also am besten. Der R-Datensatz liefert nur in Karlsdorf ein gutes Ergebnis, wäh-

rend der CP-Datensatz dort schlecht abschneidet, bei den anderen beiden Stationen aber

einen geringen Fehler erzeugt.

Mit den vG-Funktionen erhält man in jedem Fall ein besseres Resultat als mit den beiden

anderen Funktionen. Dies wird besonders an der Stelle deutlich, wo die gleichen Boden-

kennwerte verwendet werden. Hier ist auch der Vorteil der Verwendung des residualen

Wassergehalts bei den BC-Funktionen gegenüber den C-Funktionen – unter Beibehaltung

der RB-Bodenkennwerte – festzustellen. Die in der bisherigen KAMM-Version und vielen

anderen SVAT-Modellen verwendete C/CH-Parametrisierung führt zu einer zwei bis vier

mal höheren Abweichung als die vG/RB-Parametrisierung.

Trotz der unterschiedlichen Boden- und Vegetationsverhältnisse und den differierenden

Simulationszeiträumen sind diese Abweichungen an allen drei Stationen ähnlich, was die

Überlegenheit der vG-Funktionen und der RB-Bodenkennwerte zeigt.

Eine detailli erte Betrachtung einzelner Simulationen soll nun zeigen, wie sich die Paramet-

risierung der bodenhydraulischen Funktionen unter speziellen Bedingungen auf das Mo-

dellergebnis auswirkt. Da sich die Ergebnisse der drei Stationen – trotz der unterschiedli-

chen Standortbedingungen – gleichen, wird diese Betrachtung auf die Station Karlsdorf

beschränkt, da hier der verfügbare Datensatz am größten ist und die Boden- und Vegetati-

onsverhältnisse am homogensten sind.

Zunächst sind in den Abbildungen 4.4 bis 4.5 die gemessenen und simulierten Werte zwei-

er Strahlungstage zu sehen. Im Anschluss werden zwei Niederschlagssimulationen gezeigt,

zum einen bei niedriger, zum anderen bei hoher Bodenfeuchte.
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Abbildung 4.4: Gemessene kurzwellige Einstrahlung und Niederschlag vom 10.08.1995 0.00 Uhr
bis 11.08.1995 24.00 Uhr in Karlsdorf.

Der 10./11. 08. 1995 war ein nahezu typischer Strahlungstag mit leichter Bewölkung am

Nachmittag (s. Abb. 4.4). Am zweiten Tag wurde zur Mittagszeit in 2 m Höhe eine Tem-

peratur von 29 °C erreicht. Nachts ging sie auf etwa 12 °C zurück.

Abbildung 4.5 zeigt die vom Modell simulierte Bodenfeuchte in den Tiefen 3 cm, 7 cm

und 15 cm. Die gemessene Bodenfeuchte bewegt sich bei etwa 0,15 m3 m-3, also einem

mittleren bis niedrigen Wert. Aufgrund von vorangegangenen Niederschlägen nimmt die

Bodenfeuchte nach unten ab. Im weiteren Verlauf ist eine Umkehr dieses Profils mit einer

niedrigeren Bodenfeuchte in den oberen Schichten zu erwarten.

Die Modelli erungsergebnisse gleichen sich: Die Bodenfeuchte in 15 cm Tiefe wird sehr

gut simuliert, während sich die Feuchte in den beiden oberen Schichten schneller als bei

der Messung annähert. Bei diesem niedrigen Wassergehalt sind die Adsorptions- und Ka-

pill arkräfte deutlich größer als die Gravitationskraft. Folglich werden die Unterschiede

zwischen den Parametrisierungen im wesentlichen durch den Diffusionskoefizient Dw  (Gl.

2.7, S. 12) bestimmt. Dieser ergibt sich aus der Änderung des Matrixpotenzials mit der

Feuchte, multipliziert mit der hydraulischen Leitfähigkeit. Die hydraulische Leitfähigkeit

sorgt dann für eine Tiefenverlagerung des Profils, wobei die Feuchtedifferenzen zwischen

den Schichten erhalten bleiben.
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Abbildung 4.5: Bodenfeuchte in drei Tiefen vom 10.08.1995 0.00 Uhr bis 11.08.1995 24.00 Uhr
in Karlsdorf.
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Abgesehen vom BC/RB-Modell haben die C- und BC-Parametrisierung einen höheren

Diffusionskoeff izienten (vgl. Abb. 4.3), der zu einer früheren Angleichung der Boden-

feuchte in den unterschiedlichen Schichten führt: In 3 cm Tiefe geht die Feuchte recht stark

zurück; in 15 cm Tiefe bleibt sie hingegen nahezu konstant. Das beste Ergebnis erhält man

mit den vG- und der BC/RB-Parametrisierung.

Wie Abbildung 4.3 zeigt, sind die Unterschiede zwischen den Parametrisierungen entschei-

dend vom Bodenwassergehalt abhängig. Im Folgenden soll deshalb ein Niederschlagser-

eignis bei trockenen und bei feuchten Bodenverhältnissen gezeigt werden.

In Abbildung 4.6 sind die kurzwell ige Einstrahlung und der Niederschlag in Karlsdorf vom

17.05.1995 2.00 Uhr bis 19.05.1995 2.00 Uhr dargestellt . Die Bodenfeuchte lag an diesem

Tag bei etwa 0,3 m3 m-3, was für die Bodenart ïVDQGLJH� /HKPï HL� UHODWL� ����� H� :HU�	� VW�

Über die zwei Tage kam es mehrfach zu Niederschlägen; in der Summe ergaben sich

knapp 20 mm.
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Abbildung 4.6: Gemessene kurzwellige Einstrahlung und Niederschlag vom 17.05.1995 2.00 Uhr
bis 19.05.1995 2.00 Uhr in Karlsdorf.

Die zugehörige Simulation der Bodenfeuchte zeigt Abbildung 4.7.
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Analog zum vorigen Fall sorgt der hohe Diffusionskoeff izient bei den C- und BC-Funktio-

nen zu einer Angleichung der Bodenfeuchte in den drei Schichten. Im Vergleich zum vori-

gen Fall i st nun aber auch die Bodenfeuchte höher und der Gravitationskraft, die über die

hydraulische Leitfähigkeit einfließt, kommt eine größere Bedeutung zu: In den beiden obe-

ren Schichten geht bei der Simulation mit diesen Funktionen die Feuche trotz des Nieder-

schlags zurück. Aufgrund der hohen hydraulischen Leitfähigkeit bleibt der Bodenwasser-

gehalt etwa 0,05 m3 m-3 unter den gemessenen Werten. Dies ist auch die Ursache für das

Abfallen der Bodenfeuchte beim vG/CP-Modell . Es kommt hier zeitweise sogar zu einer

Umkehr des Bodenfeuchteprofils mit den niedrigeren Werten im oberen Bereich. Insbe-

sondere bei den C- und BC-Funktionen führt die hohe hydraulische Leitfähigkeit bei sehr

feuchtem Boden zu einer hohen Infilt ration und zu großen Abflussraten am Modellunter-

rand. Die besten Ergebnisse liefern, wie am vorigen Strahlungstag, die vG-Parametrisie-

rungen.

Dass die Qualität der Simulation abhängig vom Anfangswassergehalt des Bodens ist, zeigt

die Simulation eines Niederschlagsereignisses vom 20.06.1995 10.00 Uhr bis 22.06.1995

10.00 Uhr (s. Abb. 4.8 u. Abb. 4.9). Es kam an diesem Tag zu zwei Niederschlagsereignis-

sen mit 7 bzw. 10 mm. Die Bodenfeuchte lag zwischen 0,1 und 0,15 m3 m-3.
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Abbildung 4.8: Gemessene kurzwellige Einstrahlung und Niederschlag vom 20.06.1996 10.00 Uhr
bis 22.06.1996 10.00 Uhr in Karlsdorf.

Hier hat die niedrige Leitfähigkeit der vG/RB- und vG/R-Parametrisierung zur Folge, dass

die Feuchte in der obersten Bodenschicht erst um einige Minuten verzögert ansteigt. Insbe-

sondere beim vG/RB-Modell erhöht sich in 7 cm Tiefe die Feuchte nur sehr lagsam, da das

Bodenwasser noch in der darüberliegenden Schicht gehalten wird und dort ein zu hoher

Wassergehalt simuliert wird. Erst beim zweiten Niderschlagsereignis, wenn aufgrund der

höheren Feuchte die Leitfähigkeit höher ist, erfolgt auch in 7 cm Tiefe ein stärkerer An-

stieg. Simulationen zeigen, dass man durch die Annahme von Makroporenfluss, durch eine

Erhöhung der gesättigten Leitfähigkeit, bei dieser Parametrisierung eine Verbesserung des

Ergebnisses erzielt, doch führt diese Makroporosität dann bei höherem Wassergehalt zu

schlechteren Resultaten. Die schnelle Reaktion der Bodenfeuchte in 7 und 15 cm Tiefe

deutet ebenfalls darauf hin, dass ein gewisser Anteil des Niederschlags in Makroporen an

untere Schichten weitergeleitet wird, doch reicht die in diesem Modell verwirklichte Para-

metrisierung der Makroporosität - abhängig vom Bodenwassergehalt - nicht aus, hier bes-

sere Ergebnisse zu erzielen.
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Abbildung 4.9: Bodenfeuchte in drei Tiefen vom 20.06.1996 10.00 Uhr bis 22.06.1996 10.00 Uhr
in Karlsdorf.
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rung: vG/RB.
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Mit den C- und BC-Funktionen können die Messungen besser als unter Verwendung der

vG-Parametrisierungen wiedergegeben werden. Anfangs wird der Wassergehalt zwar et-

was überschätzt, doch im weiteren Verlauf passt sich die simulierte Feuchte wieder dem

Messergebnis an. Erst beim zweiten Niederschlagsereignis wird die Bodenfeuchte in der

oberen Schicht vom Modell wieder unterschätzt.

Die Verwendung eines residualen Wassergehalts spielt bei den C-Funktionen keine Rolle,

wie ein Vergleich der CH-Bodenkennwerten – ohne residualen Wassergehalt – mit den

RB-Kennwerten zeigt.

Als Ergebnis lässt sich festhalten, dass die vG/RB-Parametrisierung die besten Ergebnisse

bei Kurzzeitsimulationen liefert. Dies wird insbesondere durch die mittlere Abweichung

zur gemessenen Bodenfeuchte über einen längeren Zeitraum und unter Verwendung ver-

schiedener Bodenarten (vgl. Tab. 4.4) bestätigt. Dass mit dem Modell auch längere Zeit-

räume realistisch wiedergegeben werden können, zeigt Abbildung 4.10.

Zum Monatsanfang ist die Bodenfeuchte in den oberen Schichten noch sehr gering, so dass

- infolge der damit verbundenen geringen hydraulischen Leitfähigkeit - das Niederschlags-

ereignis nach einem Tag Simulationszeit zu einer hohen Bodenfeuchte an der Erdoberflä-

che und einem nur mäßigen Anstieg in 7 cm Tiefe führt. Die gemessene Bodenfeuchte rea-

giert in dieser Tiefe schneller, was auf Makroporenfluss hindeutet. Nach zwei Tagen Si-

mulationszeit macht sich dieser Effekt aufgrund der jetzt höheren Bodenfeuchte nur noch

in 15 cm Tiefe bemerkbar, während er beim Niederschlagsereignis nach 17 Tagen Simula-

tionszeit auch in dieser Tiefe verschwindet.

Abgesehen von den letzten beiden Tagen simuliert das Modell mit der vG/RB-Parametri-

sierung eine realistische Bodenfeuchte, insbesondere bei mittlerem bis hohem Bodenwas-

sergehalt.
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4.2 SENSITIVITÄTSANALYSE

Der Austausch von Impuls, Masse und Wärme zwischen Atmosphäre und Erdoberfläche

erfolgt über die turbulenten Flüsse, so dass über deren Betrachtung die Sensitivität der At-

mosphäre auf bodenhydrologische Prozesse sehr gut gezeigt werden kann.

Eine generelle Problematik von Modellen bringen Parametrisierungen und die Anzahl der

darin benötigten Parameter mit sich, da die empirische Bestimmung dieser Werte immer

mit Unsicherheiten verbunden ist. Ein weiterer Faktor ist die erhöhte Rechenzeit, die aus

der Verwendung sehr vieler Parameter folgt. Deshalb sollten empirische Parameter mög-

lichst genau bestimmt und nur so viele Parameter verwendet werden, dass ein akzeptables

Verhältnis zwischen Simulationsergebnis und Rechenzeit erreicht wird.

Eine Sensitivitätsanalyse nach SPEAR & HORNBERGER (1980) kann hier Aufschluss geben,

welche Parameter bei bestimmten Parameterbereichen zu größeren Auswirkungen bei den

Ausgabewerten des Modells führen. Man erhält damit Hinweise auf kriti sche Parameter,

die möglichst genau bestimmt werden müssen, oder Parameter die nur geringen Einfluss

auf die Atmosphäre haben und damit als grobe Mittelwerte verwendet werden können.

Die Beschreibung hydrologischer Prozesse im Boden erfolgt mittels bodenhydrologischer

Größen (Bodenkennwerte), also besteht die naheliegendste Sensitivitätsanalyse in der Va-

riation dieser Größen. Diese Bereiche beinhalten die Variation der Bodenkennwerte über

GL � %RGHQDUW � ] � % � ]ZLVFKH�
�
H� EHLGH� %RGHQDUWH� ï6DQGï ���

�
ï7RQï � RGH� GL � 9DULDWLRQ

über verschiedene Literaturangaben der gleichen Bodenart. Diese Literaturwerte sind aus

Feldmessungen gemittelte Werte, die oft mit einer hohen Standardabweichung behaftet

sind, da innerhalb einer Bodenart je nach ihrem geomorphologischen Aufbau erhebliche

Unterschiede bestehen können. Somit bietet sich auch eine Variation über diese Standard-

abweichung an.

Zur Abschätzung der Auswirkung verschiedener hydrologischer Prozesse auf die boden-

nahe Atmosphäre besteht die einfache Möglichkeit, Simulationen mit und ohne diese Pro-

zesse durchzuführen. Solche Prozesse sind z. B. die Speicherung von Wasser an der Erd-

oberfläche in Form des Oberflächenspeichers, die Variation des Anfangswassergehalts des

Bodens in Abhängigkeit von der Bodenart oder die Berücksichtigung einer Stauschicht im

Boden.
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Zu beachten gilt bei diesen Abschätzungen stets, dass Abhängigkeiten zu äußeren Bedin-

gungen bestehen. Beispielsweise zeigten DIRMEYER ET AL. (2000), dass die Genauigkeit

der Simulation der Bodenfeuchte besonders bei trockenem Boden und spärlicher Vegeta-

tion wichtig ist, bei feuchtem Boden eine Änderung der Parametrisierungen hydrologischer

Prozesse aber geringere Auswirkungen hat. Neben der Bodenfeuchte und der Vegetation

sind es im wesentlichen die Strahlungsumsätze an der Erdoberfläche (Strahlungstag / be-

wölkter Tag), womit auch unterschiedliche Wärmeflüsse im Boden berücksichtigt werden,

die zu Sensitivitätsänderungen führen. Zur Beachtung der Wasserflüsse im Boden muss

zwischen Tagen mit und ohne Niederschlagsereignissen unterschieden werden. Ebenso

müssen die Anfangsbedingungen bezüglich der Temperatur in Boden und Atmosphäre

berücksichtigt werden.

Die Wirkungsweise bodenhydraulischer Parameter und Prozesse beschränkt sich nicht nur

auf die unmittelbare Verteilung des Bodenwassers, die in der Folge über die Transpiration

oder die Bodenwärmeleitfähigkeit die Entwicklung der Atmosphäre beeinflusst, sondern

auch auf andere Größen, in deren Parametrisierung diese Bodenkenngrößen eine Rolle

spielen. Diese Parametrisierungen betreffen die spezifische Feuchte an der Bodenoberflä-

che (vgl. Gl. 3.55, S. 64), die Welkepunktfeuchte und damit auch den Stomatawiderstand

(vgl. Gl. 3.91, S. 69) sowie die Albedo des Erdbodens (vgl. Gl. 3.76, S. 67).

4.2.1 SENSITIVITÄTSANALYSE NACH SPEAR UND HORNBERGER

Die Sensitivitätsanalyse nach SPEAR & HORNBERGER (1980) kann Hinweise auf kriti sche

Parameter und Parameterbereiche geben. Man erhält damit auch eine Aussage über die

Bedeutung der Prozesse, in die der jeweil ige Parameter involviert ist. Beispielsweise wird

die gesättigte hydraulische Leitfähigkeit als der Bodenparameter angesehen, auf den die

Atmosphäre die höchste Sensitivität zeigt (KABAT ET AL., 1997; MERZ, 1996). Es ist zu

untersuchen, in wie weit sich eine Erhöhung dieser Leitfähigkeit durch Einführung des

Makroporositätsfaktors auf atmosphärische Größen auswirkt.

Die Sensitivitätsanalyse nach SPEAR & HORNBERGER (1980) verwendet die statistische

Aussage aus einer großen Anzahl von Simulationsläufen mit einer zufälli gen Variation der

zu untersuchenden Parameter. Dabei kann jeder Simulationslauf so eingestuft werden, dass
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er ein bestimmtes Verhalten B  zeigt oder nicht dieses Verhalten ( B ) zeigt. Man erhält

damit einen Teil von Parametersätzen für den B  gilt , und den anderen Teil der Parameter-

sätze, für den B  gilt . Die Art der Parametersätze und ihre Unterschiede lassen dann auf die

Sensitivität des Modells auf die einzelnen Parameter schließen. Zeigt sich bei der Variation

eines Parameters ξk  keine Differenzierung des Simulationsergebnisses, also

( ) ( ) ( )f f B f Bk k kξ ξ ξ= =| | , (4.1)

so hat dieser Parameter keinen Einfluss auf das Auftreten oder Nicht-Auftreten des Ereig-

nisses und der Parameter verhält sich insensitiv innerhalb eines a priori zugeteilten Be-

reichs im mehrdimensionalen Parameterraum. Dieser Schluss ist allerdings nur dann zuläs-

sig, wenn von einer geringen Kovarianz zwischen den Parametern ausgegangen werden

kann (SPEAR & HORNBERGER, 1978).

Die grafische Auftragung der kumulativen Wahrscheinlichkeit für das Eintreten des Ereig-

nisses ( ( )F Bkξ | ) und dessen Nicht-Eintreten ( ( )F Bkξ | ) macht also eine Aussage darüber,

wie sensitiv sich das Modell gegenüber diesem Parameter verhält. Dazu kann die Stichpro-

benfunktion

d S x S xm n
x

n m, sup| ( ) ( )|= − (4.2)

des Kolmogorow-Smirnow-Tests verwendet werden. Sn  und Sm  sind dabei Verteilungs-

funktionen, die ( )F Bkξ |  und ( )F Bkξ |  entsprechen. dm n,  entspricht also der maximalen

vertikalen Distanz der beiden Auftragungen.

Als Ereignisgrößen bieten sich in einem meteorologischen Modell die Evapotranspiration

und der fühlbare Wärmestrom an. Die Ergebnisse der Monte-Carlo-Simulationen lassen

sich dann z. B. nach der Höhe der mittleren Evapotranspiration ordnen und dann in 2

gleich große Teile aufspalten. Ein Teil , z. B. der mit hoher Evapotranspiration, entspricht

dann B  und der andere Teil B .

Diese Sensitivitätsanalyse wurde unter anderem am SVAT-Modell TOPUP (BEVEN &

QUINN, 1994) angewandt (FRANKS ET AL., 1997). Bezüglich der Evapotranspiration hatte

die verfügbare Wasserkapazität in der Wurzelzone den größten Einfluss, noch vor Wider-

standsgrößen der Vegetation und der Erdoberfläche.
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Diese Sensitivitätsanalyse wurde ebenfalls im hydrologischen Modell SAKE verwendet

(MERZ, 1996), wobei hier nur die bodenhydraulischen Parameter untersucht wurden. Die

Höhe des Oberflächenabflusses reagierte dabei bei Niederschlagsereignissen am sensitivs-

ten auf die Sättigungsleitfähigkeit Ks. Es wird weiterhin auf das Initialisierungsprofil als

sensitiven Parameter hingewiesen. Die zeitli che Diskretisierung des Niederschlags ist von

untergeordneter Rolle.
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Abbildung 4.11: Mittlere Evapotranspiration bei 1000 Simulationen mit zufälliger Variation der
bodenhydraulischen Parameter. Münzesheim, 17.05.1992.

Abbildung 4.11 zeigt das Ergebnis von 1000 Simulationen eines Strahlungstages

(17.05.1992), bei denen die fünf Bodenkenngrößen zufälli g variiert wurden. Der Variati-

RQVEHUHLF� HQWVSULFK� GH� 9DULDWL ��� HQWVSUHFKH ����� H� %RGHQDUWH� ï6DQGï 	
��� ï7RQï � (V

wurden die Parameterwerte nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982) verwendet. Simuliert wur-

de mit dem Boden-Vegetationsmodell , angetrieben von Messdaten der REKLIP-Station

Münzesheim. Die Grafik zeigt den Rückgang der mittleren Evapotranspiration mit der Zu-

nahme des residualen Wassergehalts θr , im wesentlichen bedingt durch eine Zunahme des

Stomatawiderstands. Dennoch ist für alle Bereiche des residualen Wassergehalts eine er-

hebliche Schwankung der Evapotranspiration festzustellen, je nach Wahl der weiteren vier

Parameter.

Wird die mittlere Evapotranspiration in Abhängigkeit von der gesättigten hydraulischen

Leitfähigkeit Ks  dargestellt , so ist dort keine Proportionalität zu sehen (s. Abb. 4.11,
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rechts): Jeder Bereich der Leitfähigkeit deckt einen großen Bereich der Evapotranspiration

ab. Dies deutet bereits auf die größere Sensitivität der Atmosphäre auf den residualen Was-

sergehalt gegenüber der Sättigungsleitfähigkeit hin. Die weiteren drei Parameter (Sätti-

gungswassergehalt θs , Sättigungsmatrixpotenzial ψ s , Porengröße-Parameter λ ) liegen

zwischen diesen beiden Extrema.

'L � IROJHQGH� 6LPXODWLRQH� ZXUGH� P
���

GH� %RGHQ�9HJHWDWLRQVPRGH ��� ïRII�OLQHï � DQJe-

trieben durch gemessene meteorologische Größen (s. Kap. 4.1.1, S. 95), durchgeführt. Es

wurden die Bodenparameter Sättigungsleitfähigkeit Ks , Sättigungswassergehalt θs , resi-

dualer Wassergehalt θr , Matrixpotenzial bei Sättigung ψ s , Porengröße-Parameter λ , Ma-

kroporositätsfaktor FKs
, Hangneigung4 α  und der Rauigkeitsbeiwert nach Manning nm

über den gesamten Bodenartbereich (Bodenkennwerte nach RAWLS & BRAKENSIEK, 1982)

zufälli g variiert. Jeweils 8000 Simulationen wurden durchgeführt5.

Es ist zwar zu beobachten, dass z. B. ein grobkörnigerer Boden neben einer höheren hyd-

raulischen Leitfähigkeit auch ein geringeres Matrixpotenzial hat, doch wird hier davon

ausgegangen, die Parameter seien nicht korelli ert.

Ein typisches Beispiel für die Sensitivität der Atmosphäre auf die Variation von Boden-

und Vegetationsparametern der Strahlungstag am 25.07.1995 in Karlsdorf (s. Abb. 4.12).

                                                

4 Die Variation der Hangneigung betrifft hier lediglich das Sohlgefälle SF  in Gleichung 3.24 (s. S. 54) und

nicht die Strahlungskomponenten in Kapitel 3.2.3.

5 Vergleiche mit dem Ergebnis bei 800 Simulationsläufen haben gezeigt, dass kein relevanter Unterschied

zum Ergebnis bei 8000 Simulationsläufen festzustellen ist. So können 8000 Simulationsläufe als statistisch

ausreichend beurteilt werden.
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Abbildung 4.12: Simulierte Temperatur in 2 m Höhe, gemessene kurzwellige Einstrahlung, simu-
lierte Bodenfeuchte und gemessener Niederschlag am 25.07.1995 in Karlsdorf.

Die gemessene kurzwelli ge Einstrahlung und die simulierte Lufttemperatur in 2 m Höhe

zeigen den charakteristischen Verlauf eines sommerlichen Strahlungstages. Der Boden-

wassergehalt li egt auf einem mittleren bis niedrigen Niveau. In Folge kapill aren Aufstiegs

kann der Bodenfeuchteverlust durch Evapotranspiration ausgeglichen werden, so dass sich

der Bodenwassergehalt kaum ändert. Nur in der obersten Bodenschicht macht sich eine

Austrocknung bemerkbar.

Das Ergebnis der Monte-Carlo-Simulation, die kumulative Wahrscheinlichkeit des Eintre-

tens von hoher bzw. niedriger Evapotranspiration, ist in Abbildung 4.13 zu sehen. Die bo-

denhydraulischen Parameter wurden über den gesamten Bodenartbereich, wie er von

RAWLS & BRAKENSIEK (1982) angegeben wird, variiert. Der maximale Makroporositäts-

faktor wurde zwischen FKs ,max = 1 und FKs ,max = 10, die Hangneigung zwischen α = °0 

und α = °30  und der Rauigkeitsbeiwert nach Manning zwischen nm = 0 und nm = 0 35,
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variiert. Es lässt sich damit zeigen, welcher Parameter den größten Einfluss auf die Atmo-

sphäre hat, wenn die Simulation bei unbekannter Bodenart durchgeführt wird, welcher Pa-

rameter also möglichst genau vorgegeben werden sollte.
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mulationen mit einer Variation der Parameter über den jeweils in der Abszisse angegebenen Be-
reich. Karlsdorf, 25.07.1995.

Die höchste Sensitivität ist beim residualen Wassergehalt θr  und beim Porengröße-

Parameter λ  festzustellen, während die Hangneigung α  und der Rauigkeitsfaktor nach

Manning nm  entsprechend dem Fehlen eines Oberflächenspeichers keine Sensitivität zei-

gen. Da die Wasserflüsse im Boden während eines Strahlungstages sehr gering sind, rea-

giert die Atmosphäre nur sehr schwach auf die weiteren Bodenparameter. Der Schlüssel-

prozess an einem Strahlungstag ist die Transpiration, gesteuert durch den Stomatawider-

stand (Gl. 3.91, S. 69), der stark von der Welkepunktfeuchte und damit von θr  und λ  ab-

hängt. Dies zeigt sich auch in Abbildung 4.14, wo der Stomatawiderstand in Abhängigkeit

der die Welkepunktfeuchte bestimmenden Bodenparameter dargestellt i st. Es ist zu sehen,

dass θr  und λ  einen sehr großen Bereich des Stomatawiderstands rs  abdecken. Weitere

Simulationen zeigen, dass die Sensitivität bei θr  und λ  bei Vegetationsarten wie Wald
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noch stark zunehmen kann. Mit abnehmender Bodenfeuchte nimmt der Einfluss von θr

aufgrund seiner limiti erenden Eigenschaft weiter zu.
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Dieses Ergebnis ist besonders von Bedeutung, wenn die Parametrisierung der bodenhyd-

raulischen Funktionen nach CAMPBELL  (1974) verwendet wird, wie dies in vielen SVAT-

Modulen mesoskaliger meteorologischer Modelle der Fall i st, da hier der residuale Was-

sergehalt auf Null gesetzt ist. Die Welkepunktfeuchte sollte in diesem Fall nicht mittels des

Matrixpotenzials aus der Parametrisierung berechnet werden, sondern es sollte auf Litera-

turwerte (z. B. LEE & PIELKE, 1992) zurückgegriffen werden.

Ein ähnliches Ergebnis erhält man bei der Betrachtung des fühlbaren Wärmestroms (s.

Abb. 4.15). Die Sensitivität auf die Variation des Bodenwassergehalts bei Sättigung ist hier
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noch etwas stärker, was auf die Abhängigkeit der Temperaturleitfähigkeit und der Wärme-

kapazität des Bodens vom luftgefüllten Porenvolumen zurückzuführen ist.
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lationen mit einer Variation der Parameter über den jeweils in der Abszisse angegebenen Bereich.
Karlsdorf, 25.07.1995.

Da die bodenhydraulischen Parameter empirisch aus Feld- oder Laborexperimenten ermit-

telt werden, findet man in der Literatur häufig sehr unterschiedliche Angaben bei der glei-

chen Bodenart. Wie sich diese Unsicherheit auf die Atmosphäre auswirkt, kann eine Sen-

sitivitätsanalyse zeigen, bei der die Parameter über den Bereich unterschiedlicher Literatur-

angaben variiert werden. Im Folgenden werden die Literaturwerte von CLAPP & HORNBER-

GER (1978), RAWLS & BRAKENSIEK (1982), CARSEL & PARISH (1988) und RAWLS (in

SCHAAP & LEIJ, ���� R EH S GHT %RGHQDUU ïVDQGLJHT /HKPï YHUZHQGHW V 'L W 9DULDWL X�Y Hr-

streckt sich über den maximalen Bereich der Literaturangaben. In Abbildung 4.16 ist die

kumulative Wahrscheinlichkeit für das Eintreten von hoher und niedriger Evapotranspira-

tion in Abhängigkeit der fünf bodenhydraulischen Größen nach 5000 Simulationen darge-

stellt .
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mulationen mit einer Variation der Parameter über den jeweils in der Abszisse angegebenen Be-
reich. Karlsdorf, 25.07.1995.

Erneut zeigt sich die hohe Sensitivität der Evapotranspiration auf die Variation von θr . Die

Schwankungsbreite dieser Literaturwerte wirkt sich also sehr stark auf das Modellergebnis

aus, was besonders auf den Wert θr = 0 der Bodenkennwerte nach CLAPP & HORNBERGER

(1978) zurückzuführen ist. Bei einer Bodenart mit feinkörnigerer Textur, wo also der resi-

duale Wassergehalt weit höher liegt, macht sich dies noch stärker bemerkbar.

λ  nimmt sehr hohe Werte an, was sich in einer Umkehr der kumulativen Wahrscheinlich-

keit bemerkbar macht: Im unteren Bereich erzeugen niedrige Porengröße-Parameter auch

eine niedrige Evapotranspiration, wie schon in Abbildung 4.13. Dies ist darauf zurückzu-

führen, dass der Stomatawiderstand bei sehr kleinen λ -Werten stark ansteigt und die Tran-

spiration hemmt (vgl. Abb. 4.14). Umgekehrt führen im oberen Bereich hohe Werte zu

einer niedrigen Evapotranspiration: Der verringerte kapill are Aufstieg in den Wurzelbe-

reich aufgrund des kleineren Matrixpotenzials dominiert über die nur noch geringfügige

Abnahme des Stomatawiderstands.

Die Unterschiede bei den Literaturangaben rühren unter anderem daher, dass natürliche

Böden sehr heterogen aufgebaut sind und sich so kleinräumig große Unterschiede ergeben
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können. Dies äußert sich auch darin, dass Messungen mit einer zum Teil hohen Standard-

abweichung behaftet sind. Eine Variation der Bodenparameter über diese Standardabwei-

chung gibt Aufschluss darüber, inwieweit sich dies auf die Evapotranspiration auswirkt. In

Abbildung 4.17 ist die kumulative Wahrscheinlichkeit bei einer Variation über die in

RAWLS & BRAKENSIEK ����� � EH � GH� %RGHQDU� ïVDQGLJH� /HKPï YHUöffentlichte Standard-

abweichung dargestellt . Diese ist für den Sättigungswassergehalt θs , den residualen Was-

sergehalt θr , das Matrixpotenzial bei Sättigung ψ s  und den Porengröße-Parameter λ  an-

gegeben.
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mulationen mit einer Variation der Parameter über den jeweils in der Abszisse angegebenen Be-
reich. Karlsdorf, 25.07.1995.

Hier führt lediglich die Variation des Sättigungspotenzials zu einer geringen Sensitivität.

Dieser Parameter muss bei einer Messung also nicht so genau bestimmt werden wie die

anderen drei, auf die die Evapotranspiration sehr sensitiv reagiert.

Ganz andere Verhältnisse findet man an Niederschlagstagen vor. Hier sind die Energieum-

setzungen an der Erdoberfläche geringer. Insbesondere die Transpiration und damit der

Einfluss des Stomatawiderstands ist weniger stark. Gleichzeitig hat man erhebliche Was-

serumverteilungen im Boden, so dass den diesen Wassertransport bestimmenden Bodenpa-

rametern eine höhere Bedeutung zukommt. Dies ist vor allem die hydraulische Leitfähig-

keit, die den Bodenwassertransport unter dem Einfluss der Gravitationskraft bewerkstel-

ligt.
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lierte Bodenfeuchte und gemessener Niederschlag vom 17.05.1996 12.00 Uhr bis 18.05.1996 12.00
Uhr in Karlsdorf.

Beispielhaft zeigt Abbildung 4.19 die Sensitivität der Evapotranspiration auf eine Varia-

tion der Bodenkennwerte über den Bereich der Bodenart. Simulationsstart war am

17.05.1996 in Karlsdorf (s. Abb. 4.18). Nach 6 Stunden kommt es um 18.00 Uhr zu Nie-

derschlägen mit einer Intensität von etwa 10 mm in 20 Minuten, die zu einem kurzzeitigen

Auffüllen des Oberflächenspeichers und einer starken Feuchtezunahme der obersten Bo-

denschichten führen. Dennoch ist dieser Niederschlag zu gering, um eine Sensitivität auf

die Hangneigung α  oder die Bodenrauigkeit nm  zu zeigen. Neben dem Matrixpotenzial

bei Sättigung ψ s  zeigt nun vor allem auch die Sättigungsleitfähigkeit Ks  eine hohe Sensi-

tivität, da bei hoher Infilt ration im wesentlichen sie für den Weitertransport des Bo-

denwassers verantwortli ch ist. Der gesättigte Wassergehalt θs  führt nur aufgrund des im

Mittel niedrigen Bodenwassergehalts zu einer geringen Sensitivität, doch liegt die Sensiti -

vität auf diesen Parameter auch an anderen Tagen sehr niedrig.
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mulationen mit einer Variation der Parameter über den jeweils in der Abszisse angegebenen Be-
reich. Karlsdorf, 17.05.1996 12.00 Uhr bis 18.05.1996 12.00 Uhr.

Weitere Simulationen mit anderen Simulationstagen und unter Berücksichtigung der Luft-

temperatur und des fühlbaren Wärmestromes zeigen, dass θr , Ks , λ  und FKs ,max  an Nie-

derschlagstagen die sensitivsten Parameter sind. An Strahlungstagen hingegen reagiert die

Atmosphäre sehr stark auf eine Variation von θr  und λ  (s. Abb. 4.13). Das Ausmaß der

Sensitivität ist jedoch immer sehr stark von den Feuchteverhältnissen im Boden und der

Niederschlagsintensität abhängig. Erst Simulationen mit einer verdoppelten und vervier-

fachten Niederschlagsmenge demonstrieren, dass die Atmosphäre auch eine Sensitivität

auf eine Variation der Hangneigung und des Rauigkeitbeiwerts nach Manning zeigt. Den-

noch ist diese Sensitivität im Vergleich zu den anderen Bodenkennwerten gering.

Ähnliche Ergebnisse erhält man, wenn man als Ereignisgröße den fühlbaren Wärmestrom

oder Simulationen mit den Daten der Stationen Linkenheim und Karlsdorf betrachtet.
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4.2.2 SENSITIVITÄT DER ATMOSPHÄRE AUF HYDROLOGISCHE PARAMETER

UND PROZESSE

Um die Sensitivität hydrologischer Parameter und Prozesse auf die Atmosphäre zu testen,

wurden Simulationen mit unterschiedlichen Umgebungs- und Randbedingungen (Boden-

und Vegetationsart, Anfangswert der Bodenfeuchte) durchgeführt. Hierzu wurde das ge-

samte KAMM2-Modell verwendet. Lediglich das Wolken-Modul wurde ausgeschaltet, um

eine Kontrolle über den Niederschlag und die Strahlungsflüsse zu haben. Als Sensitivitäts-

größen wurden die turbulenten Flüsse am Oberrand des Bodenvegetationsmodells sowie

die Lufttemperatur und die spezifische Feuchte in 2 m Höhe verwendet. Darüber hinaus

werden in den folgenden Grafiken die simulierte Bodenfeuchte der oberen Bodenschichten

θ8  (1 cm Tiefe), θ7  (3 cm Tiefe) u.s.w. sowie die aufsummierten Flüsse des Niederschlags

( )Σ PR , der Infilt ration ( )Σ I  und des Oberflächenabflusses ( )Σ Ab  dargestellt .

Es wurden Simulationen mit und ohne bestimmten hydrologischen Komponenten durchge-

führt, um aus dem Vergleich den Einfluss auf die Sensitivitätsgrößen abschätzen zu kön-

nen. Da sich Änderungen bei diesen Größen am stärksten bei hohen Energieumsetztungen

bemerkbar machen, wurde ein sommerlicher Strahlungstag Ende Juli ( Jd = 210) simuliert.

Die kurzwelli ge Einstrahlung steigt an einem solchen Tag im Tagesverlauf auf knapp

1000 W m-2 an. Als Anfangswert der relativen Feuchte am Unterrand des Atmosphären-

modells wurde 80 % gewählt; für die Lufttemperatur wurde 15 °C vorgegeben. Diese ging

mit einem Temperaturgradient von 0,0065 K m-1 mit der Höhe zurück. Als geostrophische

Windgeschwindigkeit wurden 10 m s-1 vorgegeben. Der Beginn der Simulationen lag bei

0.00 Uhr.

Zur Simulation eines Niederschlagsereignisses wurden gemessene Niederschlagswerte der

Station Münzesheim vom 27.06.1994 (s. Abb. 4.20) verwendet. An diesem Tag fielen

78,4 mm Niederschlag innerhalb von drei Stunden. Dieses Niederschlagsereignis wurde

dem Modell als Eingabeparameter vorgegeben. Sämtliche weiteren Parameter wurden wie

beim Strahlungstag belassen.
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Abbildung 4.20: Niederschlagsereignis vom 27.06.1994 in Münzesheim.

Die Tagesmaxima bei den Simulationen liegen bei der Evapotranspiration bei etwa

350 W m-2, beim fühlbaren Wärmestrom bei 200 W m-2. Die Lufttemperatur in 2 m Höhe

steigt im Tagesverlauf von 12 °C auf ungefähr 23 °C an. Die spezifische Feuchte liegt zwi-

schen 8 g kg-1 und 12 g kg-1.

Als Anfangsprofil der Bodenfeuchte wurde in den meisten Fällen ein vertikal konstanter

Wassergehalt gewählt, der dem Bodenwassergehalt bei der Feldkapazität der jeweili gen

%RGHQDU� HQWVSULFKW � ,� )DOO � GH � %RGHQDU� ï/HKPï � GL ��� O � %RGHQDU� P 	
� PLWWOHUH� 7H[WXU

angesehen werden kann, beträgt dieser etwa 0,21 m3 m-3. Zur Simulation bei extrem tro-

ckenen und feuchten Böden wurden zusätzlich Simulationen mit einer Bodenfeuchte von

0,15 m3 m-3 und 0,4 m3 m-3 durchgeführt. Es ist im Folgenden zu beachten, dass der Ein-

fluss auf die Atmosphäre bei Vorgabe von Feuchteprofilen mit hohen vertikalen Gradien-

ten höher sein kann.

$O � 9HJHWDWLRQVDU� ZXUG � ï:LHVHï P 	
� HLQH��� D[LPDOH� 0DNURSRURVLWätsfaktor von

FKs max = 5 verwendet, sofern bei den jeweili gen Simulationen nichts anderes angegeben

ist. Die Transpiration, die auf Änderungen des Bodenwasserhaushalts besonders stark rea-

giert, wäre z. B. bei Waldflächen zwar größer, doch sind die Ergebnisse bei der Verwen-

GXQ 
 GH � 9HJHWDWLRQVDU� ï:LHVHï EHVVH� P 	
� JHPHVVHQH� :HUWH��� HUJOHLFKED��������� LH
Temperatur und die Feuchte in 2 m Höhe werden über dem Bestand bestimmt.
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Zur Parametrisierung von hydraulischer Leitfähigkeit und Matrixpotenzial wurden die

Funktionen nach VAN GENUCHTEN (1980) mit den Bodenkennwerten nach RAWLS &

BRAKENSIEK (1982) verwendet. Diese hatten in Kapitel 4.1.2 (s. S. 100) die besten Ergeb-

nisse gezeigt.

4.2.2.1 ANFANGSWERT DER BODENFEUCHTE

Dass dem Anfangswert der Bodenfeuchte eine große Wirkung auf die Atmosphäre zu-

kommt, ist einleuchtend. Wie groß dieser Einfluss sein kann, soll im Folgenden an einem

Beispiel gezeigt werden. Da Niederschlag zu einer Angleichung des Feuchteprofils bei

unterschiedlichen Initialisierungen führt, wurden diese Simulationen ohne die Vorgabe von

Niederschlag gemacht. Als Anfangswert der Bodenfeuchte wurde ein Wert von

0,15 m3 m-3 und 0,4 m3 m-3 gewählt.
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Abbildung 4.21: Differenz der Simulation mit hohem und niedrigem Anfangswert der Boden-
feuchte.
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In Abbildung 4.21 ist die Differenz der turbulenten Flüsse sowie die der Lufttemperatur

und der spezifischen Feuchte in 2 m Höhe bei diesen Anfangsprofilen zu sehen. Bei einer

Simulation mit hohem Anfangswert liegt die Evapotranspiration um die Mittagszeit etwa

50 W m-2 über der Simulation mit niederigem Bodenfeuchte-Anfangswert, da die Energie-

umsetzung an der Erdoberfläche ohne Wasserstress der Vegetation primär über Verduns-

tung und Transpiration erfolgen kann. In der Folge ist der fühlbare Wärmestrom 40 W m-2

geringer. Dementsprechend liegt die Lufttemperatur 1,5 °C niedriger und die spezifische

Feuchte 1,5 g kg-1 höher.

4.2.2.2 OBERFLÄCHENSPEICHER

Der Oberflächenspeicher bewirkt eine Zwischenspeicherung des nicht infilt rierten Wassers

an der Erdoberfläche, so dass dies nicht vollständig dem Oberflächenabfluss zugeführt

wird und zu einem späteren Zeitpunkt infilt rieren kann. Ohne diesen Oberflächenspeicher

erhält die Bodensäule weniger Wasser, was zu geringerer Transpiration und höherer Er-

wärmung der bodennahen Luft führt. Dieser Effekt wird sich besonders stark auswirken,

wenn die Infilt rationskapazität überschritten wird. Dies ist bei geringer hydraulischer Leit-

fähigkeit, also bei feinkörniger Bodentextur und geringer Makroporosität, sowie bei hohen

Niederschlagsraten der Fall . Weiters bewirkt eine geringe Bodenfeuchte ein langsameres

Voranschreiten einer Feuchtefront im Boden, was ebenfalls die Infilt ration einschränken

kann. Da die Höhe des Oberflächenspeichers von der Hangneigung abhängt, spielt der

Oberflächenspeicher besonders bei wenig geneigten Flächen eine Rolle. Hier ist vor allem

die maximale Höhe des Speichers von Bedeutung, die in dieser Arbeit auf 2 mm gesetzt

wurde. Diese geringe Höhe lässt vermuten, dass der Oberflächenspeicher keinen sehr gro-

ßen Einfluss auf die bodennahen meteorologischen Parameter hat.

Um den Einfluss der Wasserspeicherung an der Erdoberfläche zu zeigen, wurden aus den

oben genannten Gründen Simulationen mit einem tonigen Boden ohne Makroporosität und

Hangneigung durchgeführt. Als Anfangsfeuchte des Bodens wurde ein konstanter Wert

von 0,25 m3 m-3 gewählt. Dieser liegt knapp über der Welkepunktfeuchte des Bodens

(θw ≈ −0 23,  m  m3 3 ).
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Abbildung 4.22: 24-stündige Simulation eines Niederschlagsereignisses mit (links) und ohne
(rechts) Oberflächenspeicher.

Die Niederschlagsrate ist zusätzlich vom Modellzeitschritt abhängig. Da das Modell mit

sehr niedrigen Zeitschritten im Bereich unter einer Minute arbeitet, können hier sehr hohe

Raten entstehen. Würde der Infilt rationsüberschuss dem Oberflächenabfluss zugeführt, so

hätte dies eine geringere Bodenfeuchte zur Folge. Dies wird sich bei einer stark flukturie-

renden Niederschlagsrate besonders stark auswirken. Bei SVAT-Modellen, die Stunden

oder Tageswerte der Niederschlagshöhe als Eingabegröße verwenden, kann eine Speiche-

rung des Wassers an der Erdoberfläche vernachlässigt werden.
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Abbildung 4.23: Differenz der Simulation ohne und mit Oberflächenspeicher.

Abbildung 4.22 zeigt für den oben geschilderten Fall Simulationen mit und ohne Oberflä-

chenspeicher. Die etwas höhere Infilt ration sorgt – insbesondere am Vormittag – zu einer

leicht erhöhten Bodenfeuchte der obersten Schicht. In den tiefer gelegenen Schichten sind

keine Unterschiede festzustellen. Die Verringerung der Evapotranspiration ohne den Ober-

flächenspeicher (s. Abb. 4.23) beträgt etwa 25 W m-2, was zu einer Temperaturerhöhung

am Abend von über 0,5 K führt.

Führt man vergleichende Simulationen mit grobkörnigeren Bodenarten aus, so verschwin-

den diese Unterschiede, da mehr Niederschlag infilt rieren kann und sich der Oberflächen-

speicher nicht mehr so stark füllt .
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4.2.2.3 GRUNDWASSER

Ein Grundwasserspiegel in einer gewissen Tiefe des Bodens (Flurabstand) bewirkt kapill a-

ren Aufstieg in den nichtgesättigten Bodenraum. Bei Simulationen von 24 Stunden Dauer

ist die dadurch bedingte Änderung der Bodenfeuchte allerdings sehr gering. Wesentlich

entscheidender ist der Zugang der Wurzeln zu feuchterem Boden, wodurch die Transpira-

tion erheblich gesteigert werden kann. Wie stark sich diese Erhöhung der Transpiration auf

das Simulationsergebnis auswirkt, soll im Folgenden untersucht werden. Es soll die Frage

geklärt werden, ob die Bereitstellung einer Flurabstandkartierung als weiteres Eingabefeld

des Modells zu einer Verbesserung des Modellergebnisses führt. Da dieser Einfluss von

der Höhe des Grundwasserspiegels abhängig ist, werden Simulationen mit zwei unter-

schiedlichen Flurabständen (1,91 m und 0,95 m), die den Schichtgrenzen entsprechen (vgl.

Abb. 3.7), durchgeführt.

( � ZLU
�

DQJHQRPPHQ � GH� *UXQGZDVVHUIOXUDEVWD� � �,QGH � ï GW ï � VH � ]HLWOLF�
	��
� VWDQW � VR

dass der Fluss an der Grenzfläche gesättigte / ungesättigte Bodenzone jW GW
 dem Grund-

wasserzu bzw. -abfluss jGW  entspricht:

( ) ( )
j j K z

z

zGW W GW
GW

= = −






θ

∂ ψ θ
∂

,
,

1 (4.3)

Zunächst wurden Simulationen mit der Vegetationsart ï:LHVHï ��� ��� H� %RGHQDU� ï/HKPï

durchgeführt. Da sich Unterschiede vor allem bei trockenem Boden bemerkbar machen,

wurde ein Anfangswassergehalt von 0,15 m3 m-3 gewählt. Unter diesen Umständen ist die

Transpiration stark eingeschränkt, da diese Bodenfeuchte nur knapp über der Welkepunkt-

feuchte (θw ≈ −01,  m  m3 3) liegt. Niederschlag wurde nicht vorgegeben. Bei einem Flurab-

stand von 1,91 m ergaben sich keine Unterschiede zur Simulation ohne Grundwasser, denn

die Wurzeln dieser Vegetationsart reichen nicht bis in diese Tiefe und der Feuchtegewinn

der über dem Grundwasser liegenden Schicht ist zu gering, um einen Einfluss auf atmo-

sphärische Größen zu haben. Im Gegensatz dazu kam es bei einem Flurabstand von 0,91 m

zu leichten Unterschieden zur Simulation ohne Grundwasser (s. Abb. 4.24). Die Vegeta-

tion kann nun ihren Wasserbedarf durch die Transpiration aus dem Grundwasser decken,

GH��� � L � :XU]HO� � H� 9HJHWDWLRQVDU� ï:LHVHï UHLFKH��� L � L� � LHV � 6FKLFK� �YJO � $EE � 3.14).

In der Folge wird die Evapotranspiration am Nachmittag um 4 W m-2 höher, der fühlbare
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Wärmestrom geht um etwa 3 W m-2 zurück. Der Temperaturrückgang in 2 m Höhe bleibt

unter 0,1 K.
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Abbildung 4.24: Differenz der Simulation mit einem Grundwasser-Flurabstand von 0,95 m und��
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Unter realen Verhältnissen wird man hohe Grundwasserstände vor allem im Bereich von

Flussauen vorfinden. Als Vegetationsart hat man an diesen Standorten häufig ï/DXEZDOGï

?;@BA DO C %RGHQDUD ï6DQGï E :L F GL F IROJHQGH@ 6LPXODWLRQH@ �V E $EE E 4.25) zeigen, bewirkt

unter diesen Umständen die Berücksichtigung eines hohen Grundwasserstandes nur wenig

gößere Unterschiede, als bei ï:LHVHï
?;@BA

ï/HKPï E $XIJU?;@BA GHG QLHGULJH@ :HONHSXQNt-

feuchte des Sandbodens wurde hier mit 0,1 m3 m-3 initialisiert.
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Abbildung 4.25: Differenz der Simulation mit einem Grundwasser-Flurabstand von 0,95 m und��
���������������������� �!�#"%$&�'���!���!�)(+*-,/.��!���0,21�3��54'�!(6�7(98:���;�<�7��(+*-, =>�!��?����A@2�0,B"

4.2.2.4 MAKROPOROSITÄT

Der Makroporosität des Bodens kommt insbesondere beim Infilt rationsvorgang eine hohe

Bedeutung zu, da dann die Bodenfeuchte sehr hohe Werte erreicht und so eine Infilt ration

in die Makroporen stattfinden kann. Dies führt gegenüber nicht makroporösem Boden zu

einer höheren Wasseraufnahme des Bodens. Aber auch in tieferen Schichten kann bei ho-

her Bodenfeuchte ein schnellerer Transport nach unten stattfinden, was in darüber liegen-

den Schichten mit einer Abnahme der Bodenfeuchte verbunden ist. Abbildung 4.26 zeigt

dies am Beispiel eines Lehm-Bodens, dessen Anfangsbodenfeuchte bei 0,15 m3 m-3 lag. Es

wurden Simulationen ohne Makroporosität ( FKs ,max = 1) und mit stark makroporösem Bo-

den ( FKs ,max = 10) durchgeführt.
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Abbildung 4.26: 24-stündige Simulation eines Niederschlagsereignisses mit ( FKs ,max = 10, links)

und ohne Makroporosität ( FKs ,max = 1, rechts). Anfangswassergehalt: 0,15 m3 m-3.

Der makroporöse Boden führt zu einer leicht erhöhten Infilt ration und einem geringeren

Oberflächenabfluss gegenüber dem nicht makroporösen Boden. Der entscheidende Unter-

schied besteht aber in der Weiterleitung des infilt rierten Wassers in den oberen Schichten:

Ohne Makroporosität wird der Boden nur direkt an der Oberfläche gesättigt, während dar-

unter die Bodenfeuchte nur sehr langsam ansteigt oder, so in der dritten Bodenschicht,

konstant bleibt. Mit Makroporosität hingegen steigt auch in dieser Tiefe die Bodenfeuchte

deutlich an und in der zweiten Schicht wird sogar Sättigung erreicht. Am Nachmittag glei-

chen sich die Profile wieder an, so dass der Einfluss auf die Transpiration gering ist. Insbe-

sondere der bei beiden Simulationen nahezu gleiche Bodenwassergehalt der obersten Bo-

denschicht bedingt, dass die Oberflächenparameter (Emissionsvermögen und Albedo)

gleich sind. Die geringere Feuchte des nicht makroporösen Bodens im Wurzelbereich führt

dennoch zu einer Verringerung der Evapotranspiration um etwa 6 W m-2. Um den gleichen
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Betrag steigt der fühlbare Wärmestrom an. Bei der Lufttemperatur in 2 m Höhe äußert sich

dies in einer Zunahme von etwa 0,25 K.
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Abbildung 4.27: Differenz der Simulation ohne ( FKs ,max = 1) und mit Makroporosität

( FKs ,max = 10). Anfangswassergehalt: 0,15 m3 m-3.

Liegt der Anfangswassergehalt jedoch höher (z. B. bei Feldkapazität), so sind diese Diffe-

renzen deutlich geringer, da dann der Niederschlag schneller infilt rieren und weitergeleitet

werden kann. Die Sättigung der obersten Schicht dauert beim Boden ohne Makroporosität

dann nur etwa 3 h an. Eine weitere Steigerung des Bodenwassergehalts (z. B. bis in den

Bereich des Sättigungswassergehalts) führt zu umgekehrten Verhältnissen: Das infilt rie-

rende Wasser kann nun sehr viel schneller nach unten abgeführt werden, so dass mit Mak-

roporosität im Tagesverlauf in den oberen Bodenschichten nun eine geringere Boden-

feuchte erreicht wird. Dies hat zur Folge, dass im Vergleich zum nicht-makroporösen Bo-

den dann die Evapotranspiration zurückgeht und die Lufttemperatur ansteigt. Dies zeigen

die Abbildungen 4.28 und 4.29 am Beispiel einer Simulation mit der Anfangsfeuchte von

0,4 m3 m-3: Der latente Wärmestrom ist beim nicht makroporösen Boden etwa 4 W m-2

höher; die Temperatur 0,1 K geringer.
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Abbildung 4.28: 24-stündige Simulation eines Niederschlagsereignisses mit ( FKs ,max = 10, links)

und ohne Makroporosität ( FKs ,max = 1, rechts). Anfangswassergehalt: 0,4 m3 m-3.

Wird für die Simulation statt eines Lehmbodens eine sandige Bodentextur verwendet, so

werden die Differenzen beim Bodenwasser und bei den bodennahen meteorologischen

Parametern noch größer. Da die höhere gesättigte Leitfähigkeit sandiger Böden noch mit

dem Makroporositätsfaktor multipliziert wird, führt dies zu sehr hohen makroporösen Leit-

fähigkeiten. Eine solche Simulation wird im Abschnitt 4.3.4 (s. S. 165) gezeigt.
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Abbildung 4.29: Differenz der Simulation ohne ( FKs ,max = 1) und mit Makroporosität

( FKs ,max = 10). Anfangswassergehalt: 0,4 m3 m-3.

4.2.2.5 PARAMETRISIERUNG DER BODENHYDRAULISCHEN FUNKTIONEN

In Kapitel 4.1.2 (s. S. 100) war zu sehen, dass die Wahl einer Parametrisierung einen gro-

ßen Einfluss auf die Bodenwasserverteilung der Bodensäule haben kann. Durch eine Varia-

tion der Bodenfeuchte ändern sich die Oberflächenparameter an der Erdoberfläche (Albedo

αb  (Gl. 3.76, S. 67) u. Emissionsvermögen εb  (Gl. 3.86, S. 68)), die spezifische Feuchte

an der Erdoberfläche sb  (Gl. 3.54, S. 63) sowie die Wärmeleitfähigkeit und –kapazität in

der Bodensäule (Kap. 3.1.1.2, S. 47). Bei geringer Bodenfeuchte steigt darüber hinaus der

Stomatawiderstand rs  (Gl. 3.91, S. 69) an.

Neben diesem indirekten Einfluss des Parametrisierungsschemas über die Variation der

Bodenfeuchte ändert die Parametrisierung des Matrixpotenzials aber auch direkt einige

Parameter des Boden-Vegetationsmodells. Da die Bodenfeuchte des permanenten Welke-
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punkts θw  über das Matrixpotenzial bestimmt wird, wird der Stomatawiderstand beein-

flusst. Das Matrixpotenzial fließt über die φ -Funktion (Gl. 3.55, S. 64) aber auch in die

Berechnung der spezifischen Feuchte der Bodenoberfläche ein. Mit dem Matrixpotenzial

wird darüber hinaus die Bodenfeuchte bei Feldkapazität berechnet, was den Bodenwasser-

gehalt, ab welchem Makroporenfluss möglich ist, beeinflusst. Dies wirkt sich wiederum

auf die Infilt ration und die Bodenwasserverteilung aus.

Daneben fließen aber einige Bodenkennwerte nicht nur über die Parametrisierungen der

bodenhydraulischen Funktionen, sondern auch direkt in einige Bereiche des Bodens ein.

Sättigungswassergehalt θs  und residualer Wassergehalt θr  beeinflussen wie die Boden-

feuchte die Albedo und das Emissionsvermögen des Erdbodens sowie die spezifische

Feuchte an der Erdoberfläche. Der Sättigungswassergehalt bestimmt zudem, da er dem

Porenvolumen des Bodens entspricht, die Wärmekapazität und –leitfähigkeit des Bodens.

Für die folgenden Simulationen wurde als Anfangswert der Bodenfeuchte der Wasserge-

halt bei Feldkapazität verwendet. Als Bodenart wurde ï/HKPï JHZählt. Für die Makropo-

rosität wurde ein mittlerer Wert von FKs ,max = 5 vorausgesetzt. Für die sieben verschiede-

nen Parametrisierungen (s. Tab. 4.3, S. 101) ergeben die Simulationen die in Abbildung

4.30 dargestellten Kurvenscharen. Bei der Evapotranspiration ergeben die verschiedenen

Parametrisierungen Unterschiede bis etwa 20 W m-2, beim fühlbaren Wärmestrom sind es

nur 7 W m-2. Bei Temperatur und spezifischer Feuchte werden die maximalen Differenzen

am Abend erreicht. Sie liegen bei 0,3 K bzw. 0,4 g kg-1.



4.2 Sensitivitätsanalyse 141

286

288

290

292

294

296

T
em

pe
ra

tu
r

in
K

0,009

0,010

0,011

sp
ez

ifi
sc

he
F

eu
ch

te
in

kg
kg

-1

0 6 12 18 24

Simulationszeit in h

0

50

100

150

200

250

300

350
F

lü
ss

e
in

W
m

-2

Abbildung 4.30: Evapotranspiration (oben, durchgezogen), fühlbarerer Wärmestrom (oben, gestri-
chelt), Lufttemperatur in 2 m Höhe (unten, durchgezogen, linke Ordinate) und spezifische Feuchte
in 2 m Höhe (unten, gestrichelt, rechte Ordinate) bei der Simulation mit sieben verschiedenen Pa-
rametrisierungen der bodenhy ���������
	
�
������������������	������������ �����!���!�"�$#�% &'����()%*�

Abbildung 4.31]HLJ+ GL , JOHLFKH- 6LPXODWLRQH-/.0- WH1 9HUZHQGXQ 2 GH1 %RGHQDU+ ïVDQGLJHU

/HKPï 3 HLQ ,4, EHQIDOO 5 Käufig in der Natur vorkommende Bodenart mit deutlich grobkörni-

gerer Textur. Die Differenzen sind hier etwas höher und liegen bei den turbulenten Flüssen

bei 30 W m-2 bzw. 20 W m-2. Den wesentlichen Ausschlag für diese hohen Abweichungen

unter den verschiedenen Parametrisierungen gibt aber die vG/CP-Parametrisierung, die

eine sehr niedrige Evapotranspiration mit hohem fühlbaren Wärmestrom und hoher Tem-

peratur erzeugt.

Führt man die gleichen Simulationen für einen Tag aus, an dem die kurzwell ige Einstrah-

lung nur noch einem Drittel der eines Strahlungstages entspricht, so gehen die Differenzen

zwischen den unterschiedlichen Parametrisierungen stark zurück: Bei den turbulenten

Flüssen liegen sie dann im Bereich von nur 1 W m-2.
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Abbildung 4.31: Evapotranspiration (oben, durchgezogen), fühlbarerer Wärmestrom (oben, gestri-
chelt), Lufttemperatur in 2 m Höhe (unten, durchgezogen, linke Ordinate) und spezifische Feuchte
in 2 m Höhe (unten, gestrichelt, rechte Ordinate) bei der Simulation mit sieben verschiedenen Pa-
rametrisierungen der bodenhy ���������
	
�
������������������	������������ ���������!�"�$#�%&�
������	&'����)(*����+,%-�

4.2.2.6 BODENART

Über die Wahl der Bodenart werden die Bodenparameter vorgegeben, die neben den bo-

denhydrologischen Größen auch die Wärmekapazität und -leitfähigkeit, sowie die Albedo

und das Emissionsvermögen bestimmen. Wie im vorigen Kapitel erwähnt, beeinflusst die

Bodenart ferner die spezifische Feuchte der Erdoberfläche, den Stomatawiderstand und

den Makroporenfluss. Über diese Größen ist ein hoher Einfluss auf die untere Atmosphäre

zu erwarten. Die folgenden Simulationen sollen an einem Beispiel zeigen, wie stark dieser

Einfluss sein kann. Diese Simulationen können als Größtfehlerabschätzung betrachtet wer-

den, wenn Simulationen ohne Bodenkartierung durchgeführt werden. Es wurden dazu Si-

mulationen mit allen Bodenarten der USDA-Klassifikation gemacht. Als Anfangswasser-

gehalt wurde die Bodenfeuchte bei Feldkapazität gewählt.
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Abbildung 4.32: Evapotranspiration (oben, durchgezogen), fühlbarerer Wärmestrom (oben, gestri-
chelt), Lufttemperatur in 2 m Höhe (unten, durchgezogen, linke Ordinate) und spezifische Feuchte
in 2 m Höhe (unten, gestrichelt, rechte Ordinate) bei der Simulation mit zwölf verschiedenen Bo-
denarten der USDA-Klassifikation.

Die Simulationen (s. Abb. 4.32) ergeben beim latenten Wärmestrom am Nachmittag Unter-

schiede von über 30 W m-2, beim fühlbaren Wärmestrom zur Mittagszeit von 15 W m-2.

Bei der Lufttemperatur und der spezifischen Feuchte liegen die maximalen Differenzen in

den Abendstunden. Sie betragen 0,6 K bzw. 1 g kg-1. Diese Ergebnisse decken sich mit den

von LENZ (1996) durchgeführten Untersuchungen. Der Einfluss der Bodenkennwerte auf

viele Bereiche des Boden-Vegetationsmodells führt dazu, dass die Maxima und Minima

von jeweils unterschiedlichen Bodenarten erreicht werden: Hohe Evapotranspirationsraten

werden von lehmigen Böden, niedrige Werte von sandigen Böden hervorgerufen. Beim

fühlbaren Wärmefluss hingegen führen sandige Böden ebenfalls zu niedrigen Flussraten.

Hier sind es die tonreichen Böden, die hohe Wärmeströme erzeugen. Die höchsten Tempe-

raturen werden über Sandböden erreicht, während schluff ige Bodenarten zu niedrigen

Werten führen. Hohe Werte der spezifischen Feuchte sind bei tonigen Böden am wahr-

scheinlichsten. Sandige Böden hingegen erzeugen niedrige Feuchtewerte.
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4.2.2.7 BODENARTKLASSIFIKATION

Wie die bisherigen Simulationen zeigen, hat die Wahl der Bodenart einen sehr großen Ein-

fluss auf das Simulationsergebnis. Da das Modell normalerweise mit Bodenklassen arbei-

tet, werden für jede Bodenart gemittelte Bodenkennwerte zur Berechnung verwendet, die

von den realen Bodenkennwerten abweichen können. Diese Abweichungen können umso

größer werden, je geringer die Anzahl der verwendeten Bodenklassen ist, da dann über

einen größeren Bereich gemittelt wurde. Im Folgenden soll nun geklärt werden, wie stark

sich die Variation der Bodenkennwerte innerhalb einer Bodenartklasse auf das Modeller-

gebnis auswirkt. Dazu wurden Simulationen mit der Pedotransferfunktion nach RAWLS &

BRAKENSIEK (1985) (siehe Anhang A.3) durchgeführt, welche es ermöglicht, exakt für ein

bestimmtes Volumenverhältnis aus Sand, Ton und Schluff die Bodenkennwerte zu be-

stimmen. Diese Simulationen wurden mit der USDA-Klassifikation (12 Klassen) und einer

5-Klasseneinteilung (LENZ, 1996) durchgeführt (s. Abb. 4.33). Das Ergebnis lässt sich als

Abschätzung des größten Fehlers, der sich aufgrund der jeweili gen Klasseneinteilung er-

gibt, interpretieren.

Für die USDA-Klassifikation wird die Bodenklasse ï/HKPï �ï/ï ������� Iür die 5-Klassen-

HLQWHLOXQ � GL � %RGHQNODVV � ïPLWWHOï EHWUDFKWHW 	 ,QQHUKDO
�� LHVH � EHLGH� .ODVVH� ZXUGHQ

jeweils zwei Randpunkte aus dem Texturdreieck gewählt (s. Tab. 4.5), mit denen Simula-

tionen mit der Pedotransferfunktion durchgeführt wurden. Es wurde dabei darauf geachtet,

die Punkte mit dem höchsten und niedrigsten Verhältnis aus Sand- zu Ton-Volumenanteil

zu wählen. Ein hohes Verhältnis steht für einen grobkörnigen, stärker durchlässigen Bo-

den. Ist das Verhältnis klein, so ist der Boden feinkörniger und hat eine höhere Saugspan-

nung.
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Abbildung 4.33: Bodenartklassifikation nach USDA (links) und nach einer 5-Klasseneinteilung
(rechts).

USDA-Klassifikation

���������	��
���
 ��������

5-Klasseneinteilung

���������	��
���
 ��� ��������


Verhältnis Sand / Ton
klein


 ����� ���
örnig



groß


 ��
 �"!��
örnig



klein


 ����� ���
örnig



groß


 ��
 �"!��
örnig




Volumenanteil Sand 23 % 52 % 15 % 82 %

Volumenanteil Ton 27 % 7 % 35 % 18 %

Tabelle 4.5: Zur Simulation verwendete Randpunkte im Texturdreieck der USDA-Klassifikation
und einer 5-Klasseneinteilung (LENZ, 1996).

Wie Tabelle 4.5 zeigt, sind die Böden der 5-Klasseneinteilung etwas toniger als die der

86'$�.ODVVLILNDWLRQ # 'L $ %RGHQDU% ïPLWWHOï ]HLJ%'& QVEHVRQGHU $ EHL( 6DQGDQWH &�) HLQ $*$ r-
hebliche Schwankungsbreite. Dies zeigt auch die Simulation mit den beiden Randwerten

(s. Abb. 4.34).
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Abbildung 4.34: 24-stündige Simulation eines Niederschlagsereignisses. Bodenkennwerte entspre-
chend der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK (1985) mit Volumenanteilen der�������! �"$#%"$&�'��)(+*-,.��,/&� 10324�5"768*424�5,9&�":�<; =>( �!�%�@?A;B24��"<C-DFEG?+&H0I0J��,.�H( ,4�%�@(!?  4,9KML

LENZ, 1996). Links; KN"$*-O4'
örnig

;QPN"$�@R�S4�:0T; #U�@( ,4'
örnig

;FV

Durch den hohen Sandanteil kann beim grobkörnigen Boden deutlich mehr Niederschlag

infilt rieren. Das Bodenwasser versickert allerdings schneller, was in den oberen Schichten

zu einer geringeren Bodenfeuchte als beim feinkörnigen Boden führt. In 15 cm Tiefe (θ5 )

hingegen wird beim grobkörnigen Boden sehr viel früher ein hoher Bodenwassergehalt

erreicht, der über dem des feinkörnigen Bodens liegt.

Diese Unterschiede der Feuchteprofile führen zu erheblichen Unterschieden bei den tur-

bulenten Flüssen, wie in Abbildung 4.35 zu sehen ist. Die Evapotranspiration ist beim

grobkörnigen Boden über 15 W m-2 niedriger als beim feinkörnigen, der fühlbare Wärme-

strom ist um 7 W m-2 erhöht. Bei der Lufttemperatur in 2 m Höhe macht sich dies in einem

Anstieg um mehr als 0,3 K bemerkbar, bei der spezifischen Feuchte in einem Rückgang

um fast 0,5 g kg-1.
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Qualitativ der 5-Klasseneinteilung ähnlich sind Simulationen in der Bodenartklasse

ï/HKPï GH 7 86'$�.ODVVLILNDWL 8:9 �V ; $EE ; 4.36), wenngleich die Unterschiede zwischen

grob- und feinkörnigem Boden geringer sind. Dies äußert sich dann in geringeren Diffe-

renzen der turbulenten Flüsse und der meteorologischen Parameter in 2 m Höhe (s. Abb.

4.37): Die Evapotranspiration liegt beim grobkörnigen Boden nur noch bei 8 W m-2 unter

der des feinkörnigen Bodens, beim fühlbaren Wärmestrom sinkt die Differenz auf etwa

5 W m-2. Die Temperaturdifferenz liegt maximal bei nur noch 0,15 °C und der Unterschied

der spezifischen Feuchte bei 0,2 g kg-1. Die Differenzen zwischen den beiden Texturen

ïJURENörnigï <=9?> ïIHLQNörnigï VL9?>@> DP A B XQWH7 9HUZHQGXQ C GH7 ��.ODVVHQHLQWHLOXQ C YLHU

mal so hoch als wenn die zwölfteili ge USDA-Klassifikation verwendet wird.
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4.3 DREIDIMENSIONALE SIMULATIONEN

Die bisherigen Simulationen konnten den Einfluss hydrologischer Prozesse, Parametrisie-

rungen und Parameter auf die bodennahe Atmosphäre zeigen, jedoch waren dies stets Spe-

zialfälle, wo mit einem maximalen Einfluss zu rechnen war. Desweiteren wurde dieser

Einfluss bei einer Variation weiterer topografischer Faktoren, wie man sie in einer stark

gegliederten Landschaft vorfindet, noch nicht untersucht. Im folgenden sollen nun dreidi-

mensionale Simulationen in einem Gebiet vorgestellt werden, in dem neben der Bodenart

auch die Landnutzung und die Hangneigung variiert.

Als Simulationsgebiet wurden Kartierungen des mittleren und südlichen Oberrheingebiets

mit seinen angrenzenden Gebirgszügen verwendet (s. Abb. 4.38). Das Gebiet erstreckt sich
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über 176 km in Ost-West-Richtung, 240 km in Nord-Süd-Richtung und liegt in einer Git-

terauflösung von 4 km vor. Es umfasst im Westen und Osten die Mittelgebirge der Voge-

sen und des Schwarzwalds, getrennt durch den Oberrheingraben. Die westliche Grenze

bildet das Hinterland der Vogesen, während im Osten noch die Schwäbische Alb in das

Simulationsgebiet hineinragt. Südlich wird es durch die Berge des Schweizer Jura und

nördlich durch den Pfälzer Wald im Westen und das Hügelland des Kraichgau im Osten

begrenzt.
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Abbildung 4.38: Orografie und Hangneigung des Simulationsgebiets.

Aufgrund der groben Gitterauflösung ist die Modellorografie gegenüber der realen Orogra-

fie stark geglättet, so dass es notwendig war, für die Berechnung des Oberflächenabflusses

eine Kartierung der Hangneigung bereitzustellen. Dazu wurde aus einer Orografie-Kartie-

rung mit einer horizontalen Gitterauflösung von 100 m für jeden Gitterpunkt die Hangnei-

gung ermittelt. Die Mittelung über ein 4 km-Raster ergab dann eine Kartierung der Hang-
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neigung, die in Abbildung 4.38 zusammen mit der zur Simulation verwendeten Orografie

dargestellt i st. Es ist zu sehen, dass hohe Hangneigungen vor allem in den Mittelgebirgen

zu finden sind, wobei die dem Rheintal zugewandten Seiten besonders hohe Hangneigun-

gen aufweisen.
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Abbildung 4.39: Verteilung der Bodenart im Simulationsgebiet.

Zur Kartierung der Bodenarten wurde eine Einteilung in fünf Texturklassen verwendet (s.

Abb. 4.39; LENZ, 1996). In den Gebirgen des Schwarzwalds, der Vogesen und des Schwei-

zer Jura dominieren Böden mit mittlerer Textur, die die Hauptbodenart im Simulationsge-

biet bildet. Unterbrochen werden diese Gebiete von einigen sandigeren Bereichen, denen

GL � 7H[WXUNODVV � ïJUREï ]XJHRUGQH
�

ZHUGH��� DQQ � 'LHV � LV
�

DXF� L� %HUHLF� GH� 1LHGHUWHr-

rassen des Rheins und am Ostrand der Vogesen vorzufinden. Böden mit mittelfeiner Tex-

tur liegen in der Burgundischen Pforte, zwischen Vogesen und Schweizer Jura, vor. Bo-

GHQDUWH� GH� 7H[WXUNODVV � ïIHLQï VL�
	 L��	 H� QRUGZHVWOLFKH� (FN � GH � 6LPXODWLRQVJHELHWV
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sowie in der Zaberner Senke, zwischen Vogesen und Pfälzer Wald, und östlich des

Schwarzwalds zu finden. Hier liegt auch der einzige Bereich, in dem die Bodentextur mit

ïIHLQï DQ]XVSUHFKH� LVW � )ür die südöstliche Ecke des Simulationsgebiets lagen keine Daten

vor. Für diesen Bereich wurden die Simulationen entsprechend LENZ (1996) mit der Bo-

GHQDU
�

ïVDQGLJH� /HKPï GXUFKJeführt.
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Abbildung 4.40: Verteilung der Landnutzung im Simulationsgebiet.

Wie bei der Bodenart, so ist auch die Landnutzung (s. Abb. 4.40) speziell i n den Mittelge-

birgen einer bestimmten Klasse zuzuordnen. Insbesondere in den Vogesen, dem Pfälzer

:DO �������	� H
 6FKZDU]ZDO ����� PLQLHU
�

GL 
 /DQGQXW]XQ � ï:DOGï � Iür die bei der Simulation

GL 
 3DUDPHWH � GH� .ODVV 
 ï0LVFKZDOGï YHUZHQGH
�

ZXUGHQ � $��� H� UKHLQVHLWLJH� 9Rrberg-

zonen schließen sich die durch Weinbau geprägten Bänder der LandnutzungsNODVV 
 ï6RQ�

GHUNXOWXUHQï DQ � ,��� H � 5KHLQHEHQ 
 VHOEV
�

VL��� $FNHUIOächen vorherrschend. Nach Norden

werden diese wieder zunehmend von Wald abgelöst. Wiesen sind vor allem östlich des
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Schwarzwalds zu finden. Für den Bereich im Osten des Simulationsgebiets, für den keine

'DWH����� UODJHQ��ZXUGH�
�
L � 3DUDPHWH� GH� /DQGQXW]XQJVNODVV � ï*Uünlandï YHUwendet.
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Abbildung 4.41: Initialisierungswert der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe.

Sofern nicht anders vermerkt, werden die folgenden Simulationen mit einem Bodenfeuch-

te-Anfangswert durchgeführt, der zwischen Feldkapazität und residualem Wassergehalt

(entsprechend Tab. 4.6, S. 158) liegt. Entsprechend des betragsmäßig zunehmenden

Matrixpotenzials bei einer Verfeinerung der Bodentextur (vgl. Abb. 2.1, S. 15) ergeben

sich dadurch hohe Werte bei feiner Textur und niedrige Werte bei grobkörnigen Böden.

Dies ist auch in Abbildung 4.41 zu sehen, wo die Initialisierungsfeuchte am Beispiel des

Bodenwassergehalts in 7 cm Tiefe dargestellt i st. Geringe Variationen innerhalb einer Bo-

denartklasse und Abweichungen vom vertikal konstanten Initialisierungsprofil treten nur

noch aufgrund der in Kapitel 3.4.1.1 (s. S. 76) beschriebenen Abhängigkeit des Profils von

der Landnutzung auf, doch werden diese Effekte größtenteils von der Dominanz der Bo-
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denart überdeckt. Die weitere Initialisierung des Modells erfolgte wie bei den in Kapitel

4.2.2 (s. S. 127) durchgeführten Simulationen. So wurde ebenfalls das in Abbildung 4.20

(s. S. 128) dargestellte Niederschlagsereignis dem Modell aufgeprägt.

Um den Einfluss von Hangneigung, Bodenart und Landnutzung auf das Simulationsergeb-

nis zu zeigen, werden im folgenden Kapitel der aufsummierte Oberflächenabfluss, die Bo-

denfeuchte in 7 cm Tiefe und die simulierte Evapotranspiration am Beispiel des oben be-

schriebenen Referenzfalls gezeigt. In den anschließenden Kapiteln werden hydrologische

Parameter und Prozesse variiert und Differenzfelder zu diesem Referenzfall dargestellt .

4.3.1 REFERENZFALL

Der wesentliche Faktor, der zu einer Änderung des Bodenfeuchteprofils führt, ist die Infil t-

ration, bzw. der Oberflächenabfluss. Beide Größen sind zum einen von der Infilt rationska-

pazität abhängig, die sich aus der Multiplikation der bodenartabhängigen gesättigten Leit-

fähigkeit und dem Makroporositätsfaktor ergibt (s. Kap. 3.1.2.3, S. 51 u. Kap. 3.1.2.5, S.

56), zum anderen spielt die Höhe des Oberflächenspeichers, die von der Hangneigung und

der Oberflächenrauigkeit bestimmt wird (s. Kap. 3.1.2.4, S. 53), eine Rolle. Der Makro-

porositätsfaktor wird über den maximalen Makroporositätsfaktor und die Wurzelverteilung

gesteuert, die entsprechend der Landnutzung vorgegeben werden. Ebenfalls über die Land-

nutzungsart wird die Oberflächenrauigkeit vorgegeben. In Abbildung 4.42 ist der über die

Simulationszeit aufsummierte Oberflächenabfluss dargestellt , der den Einfluss von Boden-

art, Landnutzung und Hangneigung zeigt. Wie ein Vergleich mit der Bodenartkartierung

zeigt, hat die Bodenart den größten Einfluss auf den entstehenden Oberflächenabfluss. In

den Bereichen mit feiner und sehr feiner Bodenart fließt nahezu der gesamte Niederschlag

von 78 mm oberflächlich ab. Die Abflussmenge geht mit zunehmender Grobkörnigkeit der

Textur zurück und liegt bei der Bodenart ïJUREï QX� QRF
�

HWZ � EH � �� mm.
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Abbildung 4.42: Summe des Oberflächenabflusses um 13.00 Uhr.

Eine weitere Variation der Abflusssumme entsteht durch die Landnutzungsart, wenngleich

dieser Einfluss von der Bodenart größtenteils überdeckt wird. In den Bereichen mit der

/DQGQXW]XQ � ï6RQGHUNXOWXUHQï � GL � GXUF� HLQ � JHULQJ � 0DNURSRURVLWät und eine niedrige

Oberflächenrauigkeit gekennzeichnet sind, ist der Oberflächenabfluss gegenüber benach-

barten Wiesen- und Ackerflächen mit gleicher Bodenart um etwa 5 bis 10 mm erhöht. In

Gebieten mit Waldbestand ist der Oberfächenabfluss gegenüber Wiesen- und Ackerflächen

um bis zu 5 mm größer. Die höhere Makroporosität der Waldflächen führt hier in der ers-

ten Stunde zu einem schnellen Wassertransport im Boden. In der Folge können nachfol-

gende Niederschläge im relativ trockenen Boden weniger schnell weitergeleitet werden, als

GLH � EH � GH� /DQGQXW]XQ � ï:LHVHï RGH� ï$FNHUï GH� )D ���	� VW � V 
�� D �
� WURW � Köherer Makropo-

rosität und Oberflächenrauigkeit höhere Abflussraten entstehen. Der Einfluss der Hangnei-

gung ist sehr gering. Nur an den dem Rheintal zugewandten Hängen der Mittelgebirge ist

ein leicht erhöhter Oberflächenabfluss zu beobachten.
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Abbildung 4.43: Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe um 13.00 Uhr.

Die Bodenfeuchte um 13.00 Uhr (s. Abb. 4.43) zeigt noch immer die bodenartabhängige

Struktur der Initialisierungsfeuchte, wenngleich sich die Unterschiede infolge verschiede-

ner Infilt rationsraten nahezu invertiert haben. Feinkörnige Bodenarten mit hohem Oberflä-

chenabfluss verzeichnen eine nur geringe Zunahme der Bodenfeuchte; bei grober Boden-

textur hingegen hat sich der volumetrische Bodenwassergehalt von 10 % auf 37 % mehr

als verdreifacht.

Die Evapotranspiration um 13.00 Uhr (s. Abb. 4.44) ist im wesentlichen mit der Orografie

korreliert. Im Rheintal erreicht sie Werte von über 400 W m-2, in höheren Lagen aber nur

noch etwa 200 W m-2. Eine landnutzungsabhängige Variation ist nur in den Gebieten der

Sonderkulturen festzustellen: Der hohe Oberflächenabfluss führt zu einer vergleichsweise

niedrigen Bodenfeuchte (vgl. Abb. 4.43), die, zusammen mit dem geringen sommerlichen
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Bedeckungsgrad dieser Landnutzungsklasse (vgl. Tab. 3.4, S. 89), eine relativ niedrige

Evapotranspiration nach sich zieht.
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Abbildung 4.44: Latenter Wärmefluss um 13.00 Uhr.

4.3.2 ANFANGSWERT DER BODENFEUCHTE

Die Sensitivitätsanalyse in Kapitel 4.2.2.1 (s. S. 129) hat gezeigt, dass eine Variation des

$QIDQJVZDVVHUJHKDOW ��� RKQ � 1LHGHUVFKODJ � EH
�

GH� 9HJHWDWLRQVNODVV � ï:LHVHï �	��
�
 HU

%RGHQDU
 ï/HKPï � $EZHLFKXQJH� EHL� ODWHQWH� :ärmestrom von etwa 50 W m-2 bewir-

ken kann. Wie groß diese Abweichungen unter verschiedenen topografischen Bedingungen

bei einem Niederschlagsereignis werden können, zeigt die in diesem Kapitel vorgestellete

Simulation. Es wurde mit einem vertikal homogenen Bodenwassergehalt initialisiert, der –
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wie beim Referenzfall - zwischen dem residualen Wassergehalt der jeweili gen Bodenart

und deren Bodenfeuchte bei Feldkapazität ( ( )θ θr f+ / 2 � OLHJW � 'LHVH� ïWURFNHQHQï )DOO

wurde eine Simulation mit hoher Bodenfeuchte (zwischen Feuchte bei Feldkapazität und

Sättigungsfeuchte; ( )θ θs f+ / 2) gegenübergestellt . Diese Initialisierungswerte sind in Ta-

belle 4.6 zusammen mit der Feuchte bei Feldkapazität dargestellt . Es ergeben sich zwi-

schen diesen beiden Simulationsfällen Differenzen von ca. 0,2 m3 m-3.

Bodentextur θ f

θ θr f+
2

θ θs f+
2

grob 0,14 0,10 0,29

mittel 0,25 0,17 0,36

mittel-fein 0,30 0,18 0,39

fein 0,38 0,25 0,42

sehr fein 0,46 0,26 0,47

sandiger Lehm

��� ���
	 ����
���������� � 0,21 0,12 0,33

Tabelle 4.6: Bodenfeuchte bei Feldkapazität und arithmetisches Mittel der Feuchte zwischen Feld-
kapazität und Residualfeuchte (Referenzfall), sowie zwischen Feldkapazität und Sättigungsfeuchte
der in der Simulation verwendeten Bodenarten. Bodenwassergehalt in m3 m-3. Bodenkennwerte
entsprechend der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK ����������� �"!�#%$'&)(+*�,�-.$)/�#�0213#�4.56&
nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982).

Die Infilt rationskapazität wird über das Produkt aus gesättigter hydraulischer Leitfähigkeit

und Makroporositätsfaktor bestimmt, ist also in beiden Simulationsfällen gleich. In 2 cm

Tiefe bestimmt dann aber die Richards-Gleichung den Weitertransport im Boden, der bei

niedriger Bodenfeuchte deutlich geringer ist, so dass in diesem Fall höherer Oberflächen-

abfluss entsteht als beim feuchten Fall . Dies zeigt Abbildung 4.45, auf der die Differenz

ïIHXFKW 7 ,QLWLDOLVLHUXQJï PLQX 8 ïWURFNHQ 7 ,QLWDLDOLVLHUXQJï �5HIHUHQ]IDOO 9 GDUJHVWH :�:<;�= VW�
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Abbildung 4.45: Differenz des aufsummierten Oberflächenabflusses der Simulation mit hohem
Bodenfeuchte-Anfangswert und niedrigem Bodenfeuchte-Anfangswert (Referenzfall ).

Die Differenz ist durchweg negativ, da beim trockenen Fall weniger infilt riert und der

Oberflächenabfluss größer wird. Dies wird besonders bei grober Bodentextur deutlich, wo

die Unterschiede 55 mm betragen, was etwa zwei Drittel der Niederschlagsmenge ent-

spricht. Bei feiner und mittelfeiner Textur hingegen gehen die Differenzen auf Null zurück.

Die Leitfähigkeit dieser Böden ist so gering, dass unabhängig von der Initialisierungs-

feuchte der größte Teil des Niederschlags oberflächlich abfließt.
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Abbildung 4.46: Differenz des latenten Wärmeflusses der Simulation mit hohem Bodenfeuchte-
Anfangswert und niedrigem Bodenfeuchte-Anfangswert (Referenzfall) um 13.00 Uhr.

Die Initialisierung mit hoher Bodenfeuchte führt dazu, dass in Bereichen bei grober Textur

das Wasser schneller weitergeleitet werden kann. In der Folge ist an der Erdoberfläche die

Bodenfeuchte bereits nach wenigen Minuten geringer als bei trockener Initialisierung. In 7

F� 7LHI � ZLU
���

L � %RGHQIHXFKW � GH � %RGHQDU� ïJUREï QDF��� � 	 6WXQGH
 6LPXODWLRQVGDXHU

kleiner als bei trockenen Anfangswerten. Dies macht sich dann bei einer Betrachtung der

Differenz der Evapotranspiration bemerkbar (s. Abb. 4.46): Bereiche mit grober Bodentex-

tur zeigen um die Mittagszeit eine um bis zu 15 W m-2 geringere Evapotranspiration, als

bei einer Initialisierung mit trockener Bodenfeuchte. Dies wird besonders in einigen Wie-

senflächen des Oberrheingrabens, wo diese Bodenart vorherrscht, deutlich. Es ist darauf

zurückzuführen, dass die Vegetationsart ï:LHVHï LKUH
 :DVVHUEHGDU � ]X� 7UDQVSLUDWL �

 DXV

den obersten – vergleichsweise trockenen - Bodenschichten decken muss. Bei der Bodenart

ïIHLQï � DOV � HLQH� 7H[WX�����

 PLWWOHUH� .RUQJUöße, sind die Differenzen beim latenten Wär-
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mestrom mit etwa 90 W m-2 am größten. Die Differenzen beim Oberflächenabfluss sind

hier zwar nur gering, doch zeigt diese Bodenart aufgrund ihrer geringen hydraulischen

Leitfähigkeit ein ausreichend hohes Wasserrückhaltevermögen, das der Vegetation zugute

kommt. Dies wird besonders bei Waldflächen deutlich. Die Evapotranspiration mit hohem

Anfangswert der Bodenfeuchte ist in diesen Fällen um über ein Drittel größer als die Eva-

potranspiration bei trockener Initialisierung.

4.3.3 OBERFLÄCHENSPEICHER

In Kapitel 4.2.2.2 (s. S. 130) konnte gezeigt werden, dass ohne Berücksichtigung einer

Speicherung des die Infilt rationskapazität überschreitenden Niederschlags die Evapotran-

spiration um bis zu 25 W m-2 zu klein ist. Diese Abweichung war etwa um 13.00 Uhr fest-

zustellen, so dass sich die folgende Analyse auf diesen Zeitpunkt bezieht.

Es handelte sich bei der eindimensionalen Simulation allerdings um einen Extremfall , der
������� H� %RGHQDU� ï7RQï 	 ��� HLQH� WURFNHQH� %RGHQIHXFKWH�,QLWLDOLVLHUXQ 
 DXVJLQJ � 'DUüber

hinaus wurde nicht die Makroporosität des Bodens berücksichtigt, die, wie der feinkörnige

Boden und die trockene Ausgangssituation, zu einer sehr geringen Infilt ration führt. Unter

natürlichen topografischen und geologischen Verhältnissen, wie sie für die dreidimensio-

nalen Simulationen dieses Kapitels vorgegeben wurden, sind geringere Auswirkungen auf

den latenten Wärmefluss bei einer Nichtberücksichtigung des Oberflächenspeichers zu

erwarten. Insbesondere ist die Leitfähigkeit der feinkörnigsten Bodenart ïVHK�
� HLQï Köher

als bei der oben erwähnten eindimensionalen Simulation. Zu einem höheren Oberflächen-

abfluss und damit einem geringeren Einfluss dieses Speichers führt darüber hinaus die nun

berücksichtigte Hangneigung.

Abbildung 4.47 zeigt die Differenz der Oberflächenabfluss-Summe aus der Simulation

ohne einer Berücksichtigung eines Wasserspeichers an der Erdoberfläche abzüglich der

Simulation des Referenzfalls, also unter Verwendung eines Oberflächenspeichers. Es ist zu

sehen, dass im Extremfall ohne Speicherberücksichtigung etwa 4,5 mm Wasser mehr ober-

flächlich abfließen, was knapp 6 % der gefallenen Niederschlagssumme ausmacht. Beson-

ders groß sind dir Differenzen bei grober und mittlerer Bodentextur, besonders gering bei

den feinkörnigen Bodenarten. Die Leitfähigkeit ist in diesem Fall so gering, dass, unab-
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hängig von einem an der Erdoberfläche zur Verfügung stehenden Speicher, der größte Teil

des Niederschlags oberflächlich abfließt.
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Abbildung 4.47: Differenz des aufsummierten Oberflächenabflusses der Simulation ohne Oberflä-
chenspeicher und des Referenzfalls.

Die höchsten Differenzen sind im Rheintal zu finden, wo das Oberflächenwasser aufgrund

der geringen Hangneigung sehr lange zur weiteren Infilt ration zur Verfügung steht. Dar-

über hinaus sind in Abbildung 4.47 Waldflächen zu identifizieren, die aufgrund der dort

sehr hohen Oberflächenrauigkeit ebenfalls dazu führen, dass aus dem Oberflächenspeicher

noch lange Infilt ration stattfinden kann. Noch wichtiger ist bei Waldflächen jedoch die

erhöhte Makroporosität, denn der Oberflächenspeicher wirkt sich auf den Oberflächenab-

fluss dann besonders effektiv aus, wenn er sich möglichst häufig füllen und durch Infilt ra-

tion wieder entleeren kann, ohne dass die maximale Höhe von 2 mm wesentlich über-

schritten wird. Dies führt dazu, dass – neben den makroporösen Waldgebieten - besonders
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bei den grobkörnigen Bodenarten ïJUREï ���
�

ïPLWWHOï L� $EELOGXQ � 4.47 die größten Diffe-

renzen zu sehen sind. Vergleichsweise geringe Differenzen treten bei der Landnut-

]XQJVNODVV � ï6RQGHUNXOWXUHQï DXI � G � GRU� GL � QLHGULJ � 2EHUIOächenrauigkeit zu einem

schnelleren Abfließen führt.

Wird die Simulation mit einem Anfangswert der Bodenfeuchte, der bei Feldkapazität liegt,

durchgeführt, so führt die höhere Leitfähigkeit – in Analogie zu der festgestellten großen

Differenz bei makroporösen und sandigen Böden – ebenfalls zu größeren Differenzen. Oh-

ne Speicherberücksichtigung fließen dann etwa 5,5 mm mehr oberflächlich ab.
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Abbildung 4.48: Differenz der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe der Simulation ohne Oberflächenspei-
cher und des Referenzfalls um 13.00 Uhr.

Das Differenzfeld der Bodenfeuchte um 13.00 Uhr (s. Abb. 4.48) ist im wesentlichen mit

dem des Oberflächenabflusses korreliert. Die maximale Abweichung der Feuchte vom Re-

ferenzfall erreicht bei grober und mittlerer Textur fast - 0,06 m3 m-3, während sie bei den
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tonigen Böden nahezu bei Null li egt. Ebenfalls geringe Abweichungen sind aus den oben

genannten Gründen im Bereich der Vorbergzone von Schwarzwald und Vogesen bei Son-

derkulturen festzustellen.

0 20 40 60 80 100 120 140 160

x in km

0

20

40

60

80

100

120

140

160

180

200

220

240

y 
in

 k
m

< -20
-20 - -15
-15 - -10
-10 - -5
-5 - 0
0 - 5
5 - 10

10 - 15
15 - 20
> 20

Differenz latenter

Wärmestrom

in W m-2

 

800

600

400

400

40
0

40
0

600

600

1000

80
0

10
00

600

600

200
20

0

600

800

600

600

800

40

1000

600

400

10
00

400

600

80
0

600

400

800

800

600
800

Abbildung 4.49: Differenz des latenten Wärmestroms der Simulation ohne Oberflächenspeicher
und des Referenzfalls um 13.00 Uhr.

Die Differenz der Evapotranspiration (s. Abb. 4.49) ist entsprechend der geringeren Bo-

denfeuchte in weiten Teilen des Simulationsgebiets negativ. Die Nichtberücksichtigung der

Speicherung von Wasser an der Erdoberfläche führt zu einer Verringerung des latenten

Wärmeflusses von maximal 20 W m-2 und ist damit etwas niedriger als bei dem in Kapitel

4.2.2.2 (s. S. 130) vorgestellten eindimensionalen Fall . Daneben sind auch einige Regionen

mit erhöhter Evapotranspiration festzustellen, für die dynamische Effekte verantwotlich

gemacht werden könnten.
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Im Falle der Initialisierung mit einer Bodenfeuchte bei Feldkapazität sind diese Differen-

zen wesentlich geringer, vor allem aufgrund dessen, dass dann der Bodenwassergehalt über

den Stomatawiderstand weniger regulierend auf die Transpiration einwirkt, da die Feuchte

deutlich über dem Welkepunkt liegt. In diesem Fall schwankt die Differenz nur noch zwi-

schen – 6 W m-2 und Null .

4.3.4 MAKROPOROSITÄT

Wie der Oberflächenabfluss führt auch die Makroporosität des Bodens zu einem Feuch-

teanstieg in der Bodensäule, jedoch nicht über die Bereitstellung von Wasser an der Erd-

oberfläche, sondern über eine Erhöhung der Infilt rationskapazität und eine schnellere

Weiterleitung im Boden.
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Abbildung 4.50: Differenz des aufsummierten Oberflächenabflusses der Simulation ohne Makro-
porosität und des Referenzfalls.
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Wie Abbildung 4.50 zeigt, ist bei einer Vernachlässigung der Makroporosität der Oberflä-

chenabfluss maximal 11 mm höher als beim Referenzfall . Dies wirkt sich besonders bei

den sandigen Böden aus, die aufgrund ihrer Bodenkennwerte bereits eine hohe hydrauli-

sche Leitfähigkeit haben. Der Einfluss von Waldflächen auf den Oberflächenabfluss ist

sehr gering (z. B. Schwarzwald, Vogesen), was mit der Abhängigkeit der Makroporosität

vom Wurzelprofil begründet werden kann: In den für den Infilt rationsvorgang wichtigen

oberflächennahen Bodenschichten hat die Vegetationsklasse ï:DOGï HLQ � JHULQJHU � 0DNUo-

porosität als Wiesen- und Ackerflächen. Bei der Landnutzungsklasse ï6RQGHUNXOWXUHQï

macht sich die geringe Oberflächenrauigkeit bemerkbar, die trotz der Makroporosität zu

hohen Abflussraten führt, was in Abbildung 4.50 in einer geringen Differenz der Abfluss-

summe zu erkennen ist.
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Abbildung 4.51: Differenz der Bodenfeuchte in 1 cm Tiefe der Simulation ohne Makroporosität
und des Referenzfalls um 15.00 Uhr.
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Neben einer Erhöhung der Infilt rationskapazität durch Makroporen führen diese aber auch

zu einem schnelleren Weitertransport in tiefere Schichten (vgl. Abb. 4.26, S. 136). Dies

kann im Extremfall dazu führen, dass trotz eines ï:DVVHUYHUOXVWVï GH� %RGHQVäule bei

Nichtberücksichtigung von Makroporen die Bodenfeuchte einer bestimmten Schicht größer

sein kann. Zu Beginn des Niederschlagsereignisses betriff t dies die tieferen Schichten,

nach dem Niederschlagsereignis die oberen. Je nach Bodenart und Makroporosität sind so

in verschiedenen Bodentiefen positive wie negative Differenzen zu finden. So ist bei-

spielsweise um 15.00 Uhr die Feuchte des nicht-makroporösen Bodens bei der Bodenart

ïVDQGLJH� /HKPï �6FKZHL]
�

L���  cm Tiefe größer als beim Referenzfall (s. Abb. 4.51), in

7 cm Tiefe aber deutlich geringer (s. Abb. 4.52). Bei feineren Bodenarten ist dieser Effekt

später zu erwarten.
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Abbildung 4.52: Differenz der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe der Simulation ohne Makroporosität
und des Referenzfalls um 15.00 Uhr.
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Die Differenz der Evapotranspiration (s. Abb. 4.53) zeigt in der Folge ebenfalls negative

wie positive Werte zwischen 40 W m-2 und -40 W m-2 �
%H

�
GH� %RGHQDU� ïVDQGLJH� /HKPï

führt die oben erwähnte Feuchteerhöhung in den obersten Bodenschichten der nicht-mak-

roporösen Simulation zu einer Erhöhung der Evapotranspiration. Ebenfalls positive Werte

sind in Regionen mit geringer Differenz beim Oberflächenabfluss zu finden. Die stärkste

Verringerung der Evapotranspiration ist in den Gebieten anzutreffen, wo im Vergleich zur

Simulation mit Makroporosität am meisten oberflächlich abgeflossen ist. Es sind dies die

sandigen Gebiete im Oberrheingraben, wo die allgemein starke Evapotranspiration zusätz-

lich zu einer Verstärkung dieser Differenz führt. Stark negative Werte, die auf dynamische

Effekte zurückzuführen sind, sind beispielsweise südöstlich des Schweizer Jura zu finden
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Abbildung 4.53: Differenz des latenten Wärmestroms der Simulation ohne Makroporosität und des
Referenzfalls um 15.00 Uhr.
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Bei einer Initialisierung mit einer Bodenfeuchte bei Feldkapazität gehen diese Differenzen

deutlich zurück. Die Abweichungen liegen dann nur noch zwischen - 11 W m-2 und

11 W m-2. Die Differenzfelder entsprechen qualitativ den hier gezeigten Darstellungen.

4.3.5 PARAMETRISIERUNG DER BODENHYDRAULISCHEN FUNKTIONEN

In Kapitel 4.2.2.5 (s. S. 139) wurde gezeigt, dass die Wahl des Parametrisierungsschemas

für die bodenhydraulischen Funktionen (vgl. Tab. 4.3, S. 101) eine Variation der turbulen-

ten Flüsse von 20 bis 30 W m-2 bewirken kann. Es wurde aber auch deutlich, dass der Be-

trag dieser Variation sehr stark von der Bodenart selbst abhängt, je nachdem welche Bo-

denkennwerte die Parametrisierung der jeweili gen Bodenart zuweist. Um den Einfluss der

Bodenart, aber auch weiterer topografischer Faktoren, auf die Evapotranspiration zu zei-

gen, werden in diesem Kapitel Simulationen mit zwei unterschiedlichen Parametrisierun-

gen verglichen. Zunächst wurde die vG/RB-Parametrisierung verwendet, die beim Ver-

gleich mit gemessenen Bodenfeuchtewerten die besten Ergebnisse zeigte (s. Kap. 4.1.2,

S. 100). Als zweite Parametrisierung wurde das C/CH-Modell verwendet, weil dies das am

häufigsten in meteorologischen SVAT-Modulen integrierte Parametrisierungsschema ist.

Da beide Parametrisierungen die USDA-Bodenartklassifikation als Eingabeparameter be-

nötigen, mussten der vorliegenden 5-Klassen-Bodenkartierung USDA-Bodenarten zuge-

wiesen werden. Diese Zuweisung erfolgte nach LICHTNER (1999) entsprechend Tabelle 3.1

(s. S. 81).

Im Gegensatz zur eindimensionalen Simulation, wo als Bodenfeuchte-Anfangswert der

Bodenwassergehalt bei Feldkapazität gewählt wurde, soll i n dieser Simulation von einem

ïWURFNHQHQï $QIDQJVZHU� DXVJHJDQJH� ZHUGHQ � GH��� ZL � L� GH���
	 UDQJHJDQJHQH� 6LPXOa-

tionen – zwischen Feldkapazität und residualem Wassergehalt li egt. Bei diesem Wasserge-

halt, der nahe dem permanenten Welkepunkt liegt, sind deutlich größere Auswirkungen auf

die Evapotranspiration zu erwarten.
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Abbildung 4.54: Differenz des aufsummierten Oberflächenabflusses der Simulation mit der C/CH-
und der vG/RB-Parametrisierung.

In Abbildung 4.54 ist die Differenz des aufsummierten Oberflächenabflusses nach dem

Niederschlagsereignis zwischen der C/CH- und der vG/RB-Parametrisierung dargestellt .

Sie beträgt maximal - 30 mm, was mehr als einem Drittel der Niederschlagssumme ent-

spricht. Die Differenz ist durchweg negativ, was eine Folge der höheren hydraulischen

Leitfähigkeit der C/CH-Parametrisierung ist (s. Abb. 4.3, S. 102), die für eine schnellere

,QILOWUDWL ��� VRUJW � 'LH � EHWULII
�

YR � DOOH� GH� /HKP�%RGH� �ïPLWWHOï� � %H � IHLQH� %RGHQDUW

beträgt die Differenz nur noch – 15 mm, um bei sehr feinem Boden zu verschwinden. In

der Folge führt die erhöhte Infilt ration zu einer höheren Bodenfeuchte. So ist beispiels-

weise um 15.00 Uhr in 7F� 7LHI 	 EH � GH� %RGHQDU
�

ïPLWWHOï GL 	 %RGHQIHXFKW 	 EH � GHU

C/CH-Parametrisierung um über 0,22 m3 m-3 gegenüber der vG/RB-Parametrisierung er-

höht (s. Abb. 4.55). Diese Feuchtezunahme, verbunden mit einer schnellen Infilt ration, war

bei den C- und BC-Funktionen bereits bei den eindimensionalen Simulationen festzustellen
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(vgl. Abb. 4.9, S. 111). Sie führt in weiten Teilen des Simulationsgebiets zu einem Anstieg

des latenten Wärmestroms bei der C/CH-Parametrisierung gegenüber der vG/RB-Parame-

trisierung um bis zu 75 W m-2 (s. Abb. 4.56), insbesondere bei grober Bodentextur. Ein

zusätzlicher Effekt, der für eine höhere Transpiration sorgt, ist die Koppelung einer hohen

hydraulischen Leitfähigkeit mit einem geringeren Matrixpotenzial (vgl. Abb. 4.3, S. 102),

was zu einer Herabsetzung der Welkepunktsfeuchte und über den Stomatawiderstand zu

einer erhöhten Transpiration führt.
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Abbildung 4.55: Differenz der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe der Simulation mit der C/CH- und der
vG/RB-Parametrisierung um 15.00 Uhr

Wird die Simulation mit einem Bodenfeuchte-Anfangswert bei Feldkapazität durchgeführt,

so sind die Differenzen bei der Evapotranspiration deutlich geringer. Die C/CH-Parametri-

sierung führt in diesem Fall zu bis zu 45 W m-2 höheren Werten des latenten Wärme-

stroms.
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Abbildung 4.56: Differenz des latenten Wärmestroms der Simulation mit der C/CH- und der
vG/RB-Parametrisierung um 15.00 Uhr.

4.3.6 BODENARTKLASSIFIKATION

Werden Simulationen durchgeführt, so muss häufig auf grobe Bodenartkartierungen, wie

z. B. eine 5-Klasseneinteilung, zurückgegriffen werden. Verfügt das Modell nicht über

eine Pedotransferfunktion, mit deren Hil fe sich die Bodenkennwerte aus beliebigen Textu-

ren berechnen lassen, so müssen wie im vorigen Kapitel den Klassen der Bodenkartierung

USDA-Bodenarten zugewiesen werden. Wie in Kapitel 4.2.2.7 (s. S. 144) am Beispiel der

%RGHQDUWNODVVH� ï/HKPï ���
�

ïPLWWHOï JH]HLJ� ZHUGH �����	��� WH 
 ND���
�
L � .ODVVHQHLQWHLOXQJ

zu großen Fehlern bei den turbulenten Flüssen sowie der Temperatur und Feuchte in 2 m

Höhe führen. Es ist deshalb zu erwarten, dass bei einer 5-Klassen-Bodenartkartierung mit
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einer Zuordnung von USDA-Bodenkennwerten ebenfalls ein großer Fehler gegenüber der

Berechnung mittels einer Pedotransferfunktion – wie sie beim Referenzfall verwendet

wurde – entsteht. Die Abbildungen 3.10 (s. S. 82) und 3.11 (s. S. 83) zeigen am Beispiel

zweier Bodentexturen die zum Teil großen Unterschiede bei den bodenhydraulischen

Funktionen. Aus diesem Grund wurden in diesem Kapitel Differenzfelder zwischen einer

Simulation mit der Zuordnung von Bodenkennwerten nach LICHTNER (1999) entsprechend

Tabelle 3.1 (s. S. 81) und dem Referenzfall erstellt . Die zuerst genannte Simulation ent-

spricht der vG/RB-Parametrisierung des vorigen Kapitels.
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Abbildung 4.57: Differenz des aufsummierten Oberflächenabflusses der Simulation mit der Zu-
ordnung von USDA-Bodenkennwerten und dem Referenzfall.

Die Differenz des Oberflächenabflusses (s. Abb. 4.57) ergibt sich aus den unterschiedli-

chen Bodenkennwerten, die den 5 Klassen zugewiesen werden. Da für den Bereich der

6FKZHL � MHZHLO � P
���

GH� %RGHQDU
�

ïVDQGLJH� /HKPï JHUHFKQH
�

ZXUGH � LV
�

GRU
�

GL � 'LIIHUHQ]
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QXOO � %H
�

GH� %RGHQDU� ïPLWWHO�IHLQï � GL � YR� DOOH� L�	� H � %XUJXQGLVFKH� 3IRUW � DQ]XWUHIIHQ

ist, sind die Unterschiede ebenfalls sehr gering. Um 9 mm höhere Abflusssummen werden

KLQJHJH��
 H
�

GH� 7H[WXUH� ïJUREï �
��� ïPLWWHOï � X� � mm geringere bei den Bodenarten

ïIHLQï �
��� ïVHK� IHLQï EHUHFKQHW�

Das Differenzfeld der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe um 13.00 Uhr (s. Abb. 4.58) zeigt eine

sehr heterogene Struktur, die – wie das Differenzfeld der Oberflächenabfluss-Summe -

einerseits vom Einfluss der Bodenart, andererseits aber auch von den Parametern der Ve-

getation geprägt ist.
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Abbildung 4.58: Differenz der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe der Simulation mit der Zuordnung von
USDA-Bodenkennwerten und dem Referenzfall um 13.00 Uhr.

Der höhere Oberflächenabfluss der grobkörnigen Bodenarten äußert sich in einer geringe-

ren Bodenfeuchte, insbesondere in Waldgebieten, wo die hohe Makroporosität in tieferen

Schichten zu einer stärkeren Austrocknung führt. Umgekehrt gibt es bei den feinkörnigen
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Bodenarten kaum Unterschiede zur Berechnung mittels der Pedotransferfunktion des Refe-

renzfalls.

Beim Differenzfeld der Evapotranspiration (s. Abb. 4.59) sind beispielsweise bei Waldflä-

chen über den Bodenartklassen ïIHLQï ���
�

ïVHK� IHLQï 8QWHUVFKLHG ���	�
� über 45 W m-2 fest-

zustellen. Negative Differenzen von bis zu -25 W m-2 sind ebenfalls bei Waldflächen, je-

doch über der BoGHQDU� ïJUREï ] � ILQGHQ�
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Abbildung 4.59: Differenz des latenten Wärmestroms der Simulation mit der Zuordnung von
USDA-Bodenkennwerten und dem Referenzfall um 13.00 Uhr.



5 SCHLUSSBETRACHTUNGEN

5.1 ZUSAMMENFASSUNG UND DISKUSSION DER ERGEBNISSE

Die Sensitivitätsanalyse nach SPEAR & HORNBERGER (1980) (Kap. 4.2.1, S. 115) konnte

zeigen, dass die Atmosphäre unterschiedlich sensitiv auf verschiedene Bodenkennwerte

(Größen, die die Bodenart charakterisieren, z. B. residualer Wassergehalt, Sättigungsleitfä-

higkeit etc.) reagiert, je nach deren Belegung mit empirischen Werten. Führt man Simula-

tionen ohne Bodenartkartierung durch, geht man also davon aus, dass die Bodenkennwerte

über den gesamten Bereich der Bodenarten variieren können, so zeigt die Atmosphäre an

Strahlungstagen die höchste Sensitivität auf den residualen Bodenwassergehalt, den Poren-

größe-Parameter und den Bodenwassergehalt bei Sättigung des Bodens (s. Abb. 4.13, S.

120). Die Bodenwasser-Umverteilung ist an solchen Tagen sehr gering. Die sensitive Re-

aktion der Atmosphäre aufgrund der Variation der Bodenkennwerte wird also nicht über

das Matrixpotenzial oder die hydraulische Leitfähigkeit, sondern über andere Parametrisie-

rungen gesteuert. Der Einfluss der Bodenkennwerte auf die Atmosphäre über die Albedo

und das Emissionsvermögen der Erdoberfläche, die die Strahlungsbilanz des Erdbodens

beeinflussen, kann als gering angesehen werden. Dies ist damit zu begründen, dass sich

diese beiden Größen im wesentlichen mit dem Bodenwassergehalt ändern, dieser an die-

sem Tag aber nahezu konstant blieb. Der entscheidende Prozess, über den Energieumset-

zungen zwischen Boden und Atmosphäre gesteuert werden, ist die Transpiration, die wie-

derum über den Stomatawiderstand reguliert wird. Wie Abbildung 4.14 (S. 121) zeigt,

hängt diese Größe stark vom residualen Wassergehalt und dem Porengröße-Parameter ab.

Die Wärmekapazität und –leitfähigkeit ist bedeutend vom luftgefüllten Porenraum abhän-

gig. Dessen Volumen wird – neben dem Bodenwassergehalt – durch den Sättigungswas-

sergehalt gesteuert. In der Folge variiert die Wärmeleitfähigkeit mit der Bodenart stärker,

als dies bei einer Änderung der Bodenfeuchte um etwa 0,01 m3 m-3, wie sie an einem

Strahlungstag zu finden ist, der Fall i st (vgl. Abb. 3.13, S. 87). Dies kann als Ursache für

die hohe Sensitivität der Atmosphäre auf die Variation des Sättigungswassergehalts ange-

sehen werden.
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Variiert man die Bodenkennwerte über in der Literaur angegebene Bereiche (s. Abb. 4.16,

S. 123) oder über die Standardabweichung aufgrund der Mittelung der gemessenen Boden-

kennwerte (Abb. 4.15, S. 122), so erhält man ähnliche Ergebnisse. Insbesondere die Varia-

tion über die Standardabweichung zeigt, dass die Heterogenität natürlicher Böden zu gro-

ßen Unsicherheiten bei der Bestimmung der Bodenkennwerte und damit zu ungenauen

Simulationsergebnissen führen kann.

An Tagen mit Niederschlag ist im Gegensatz zu Strahlungstagen der Bodenwassertransport

der entscheidende Prozess, über den die Bodenkennwerte die Atmosphäre beeinflussen.

Die Abhängigkeit der Wärmeleitung von der Bodenfeuchte spielt dann eine große Rolle für

die Energieumsetzungen der Erdoberfläche. Dem Stomatawiderstand hingegen kommt

aufgrund der schwächeren Strahlungsumsetzungen eine geringere Bedeutung zu, und so ist

die sensitive Reaktion der Atmosphäre an Niederschlagstagen vor allem auf die sich än-

dernde Bodenfeuchte und damit auf die bodenhydraulischen Funktionen zurückzuführen.

Hier ist im wesentlichen die hydraulische Leitfähigkeit bei Sättigung der Parameter, der als

der wichtigste erachtet werden muss (s. Abb. 4.19, S. 126). Insbesondere die Infilt ration,

also die Menge an Wasser, die schließlich dem Boden zur Verfügung steht, wird von der

Sättigungsleitfähigkeit bestimmt. Ergebnisse von KABAT ET AL. (1997) und MERZ (1996)

können damit bestätigt werden. Daneben sind aber auch Sättigungswassergehalt, Poren-

größe-Parameter und wiederum der residuale Wassergehalt wichtige Größen. Der maxi-

male Makroporositätsfaktor ist ebenfalls von Bedeutung, da auch er entscheidend in den

Bodenwassertransport und vor allem den Infilt rationsvorgang eingebunden ist. Eine unter-

geordnete Rolle hingegen spielen das Matrixpotenzial bei Sättigung, die Hangneigung und

die Oberflächenrauigkeit. Dies zeigen - neben der Sensitivitätsanalyse – auch die dreidi-

mensionalen Simulationen, wo der Einfluss der Hangneigung fast vollständig vom Einfluss

der unterschiedlichen Bodenarten überdeckt wird (vgl. z. B. Abb. 4.42, S. 155).

Zur Parametrisierung der bodenhydraulischen Funktionen wird in meteorologischen

SVAT-Modellen fast ausnahmslos die Parametrisierung nach CAMPBELL  (1974) oder

BROOKS & COREY (1964) verwendet. Dies rührt daher, dass die meisten mesoskaligen

SVAT-Modelle aus globalen Modellen übernommen wurden, in denen diese Parametrisie-

rungen ausreichend gute Ergebnisse liefern (z. B. BOSILOVICH & SUN, 1995; VERSEGHY,

1991; CAPEHART & CARLSON, 1994; CASSARDO ET AL., 1998). Mit der Forderung, auch bei
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Kurzzeitsimulationen und hoher vertikaler Auflösung des Bodens in mesoskaligen Model-

len die Bodenfeuchte besser simulieren zu können, bietet es sich an, die im Bereich der

Hydrologie favorisierte Parametrisierung nach VAN GENUCHTEN (1980) zu verwenden.

Diese ist numerisch zwar geringfügig schwieriger zu handhaben, entspricht aber eher ge-

messenen Werten (CUENCA ET AL., 1996). Zudem konnten einige vergleichende Simulatio-

nen (z. B. SHAO & IRANNEJAD, 1999) die Qualität dieser Parametrisierung zeigen.

Unsicherheiten bisheriger Vergleiche der Parametrisierungen betreffen die Bodenart-Klas-

sifikation, denn die Simulationen wurden nur bei einer bestimmten Bodenart durchgeführt.

Aufgrund der Klassifikation der Bodenarten ergeben sich auch innerhalb einer Bodenart-

klasse erhebliche Unterschiede (vgl. Kap. 4.2.2.7, S. 144), die an jene aufgrund einer geän-

derten Parametrisierung der bodenhydraulischen Funktionen heranreichen können. Wenn

mit Feldkapazität initialisiert wird führt die Variation der Parametrisierung zwar zu Diffe-

renzen der turbulenten Flüsse im Bereich von etwa 30 bis 40 W m-2 (s. Abb. 4.31, S. 142),

die Variation der Bodentextur innerhalb der 5-Klasseneinteilung aber auch bis zu 15 W m-2

(s. Abb. 4.35, S. 147). Erst durch die Verwendung der zwölfteili gen Klasseneinteilung

kann diese Unsicherheit verringert werden. Um sie weiter zu minimieren, wurden mit dem

vorliegenden Modell an drei Stationsorten mit unterschiedlichen Bodenarten Vergleichs-

simulationen mit verschiedenen Parametrisierungen der bodenhydraulischen Funktionen

durchgeführt.

Ein weiterer Interpretationsfehler kann dadurch entstehen, dass nur bestimmte Simulati-

onszeiträume betrachtet werden, denn wie die Ergebnisse in Kapitel 4.1.2 (s. S. 100) zei-

gen, ist die Qualität der Parametrisierung stark von den Umgebungsbedingungen, insbe-

sondere vom Bodenwassergehalt, abhängig. Beispielsweise unterschätzen die BC- und C-

Funktionen bei hoher Bodenfeuchte die gemessene Feuchte (s. Abb. 4.7, S. 108) und die

vG-Funktionen liefern die besseren Ergebnisse, während bei niedriger Bodenfeuchte die

vG-Funktionen zu einer Überschätzung führen (s. Abb. 4.9, S. 111) und nun die BC- und

C-Funktionen zu besseren Simulationsergebnissen führen. Aus diesem Grund wurden in

dieser Arbeit über sehr viele Einzeltage Simulationen durchgeführt, um möglichst viele

verschiedene Umgebungsbedingungen einzuschließen.

Selbstverständlich spielt bei einer Gegenüberstellung der Parametrisierungen auch das ver-

wendete Modell eine Rolle. Verfügt das Modell nicht über eine Parametrisierung des Mak-

roporenflusses, so kann die höhere hydraulische Leitfähigkeit der C- und BC-Funktionen
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das Fehlen dieses Prozesses kompensieren. Dies führt allerdings bei nicht makroporösem

Boden und hoher Bodenfeuchte zu einer zu hohen Versickerung und einer Angleichung

des Bodenfeuchteprofils (vgl. Abb. 4.7, S. 108).

Beim Vergleich der sieben Parametrisierungen (s. Tab. 4.3, S. 101) führt die Parametrisie-

rung nach VAN GENUCHTEN (1980) mit den Bodenkennwerten nach RAWLS & BRAKENSIEK

(1982) an allen drei Messorten im Mittel zu den besten Ergebnissen. Die Simulationsbei-

spiele in Kapitel 4.1.2 (s. S. 100) zeigen, dass diese Parametrisierung an Strahlungstagen

sowie an Niederschlagstagen bei geringer und auch bei niedriger Bodenfeuchte den gemes-

senen Bodenwassergehalt hinreichend gut simulieren kann. An der Simulation eines gan-

zen Monats (s. Abb. 4.10, S. 112) ist zu sehen, dass diese Parametrisierung auch für Lang-

zeitsimulationen geeignet ist. Darüber hinaus bestätigen die Simulationen in diesem Kapi-

tel die Fähigkeit des vorliegenden Bodenmodells, die Bodenfeuchte unter verschiedenen

Umgebungsbedingungen und über unterschiedliche Zeiträume realistisch zu simulieren.

Die Sensitivität der unteren Atmosphäre auf hydrologische Prozesse (s. Kap. 4.2.2, S. 127)

soll zeigen, welche Komponenten des Wasserkreislaufs eine große Bedeutung haben und

welche Prozesse in SVAT-Modulen für mesoskalige atmosphärische Modelle vernachläs-

sigt werden können.

Das Modell wurde um eine einfache Parametrisierung des Makroporenflusses erweitert.

Makroporenfluss spielt besonders bei Kurzzeitsimulationen von weniger als einem Tag

eine Rolle, denn er beschleunigt bei hoher Bodenfeuchte die Infilt ration und die Weiter-

leitung des Bodenwassers infolge der Gravitationskraft (s. z. B. Abb. 4.26, S. 136). Auf-

grund von negativen Rückkopplungen (z. B. bedingt eine durch Makroporosität entstan-

dene hohe Bodenfeuchte eine höhere hydraulische Leitfähigkeit, die wiederum zu einer

Abnahme der Bodenfeuchte führt) nimmt die Bedeutung des Makroporenflusses mit zu-

nehmender Simulationsdauer wieder ab. Bei den in dieser Arbeit durchgeführten eintägi-

gen Simulationen (s. Kap. 4.2.2.4, S. 135 u. Kap. 4.3.4, S. 165) ist nur bei niedriger Boden-

feuchte nahe dem Welkepunkt, wenn die Transpiration durch den Makroporenfluss gestei-

gert werden kann, eine relevante Auswirkung auf die die turbulenten Flüsse, die Tempera-

tur und die Feuchte in 2 m Höhe festzustellen.
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Als weiterer hydrologischer Prozess wurde die Speicherung von Wasser an der Erdoberflä-

che, falls die Infilt rationskapazität überschritten wird, eingeführt. Aus diesem schichtför-

mig fließenden Speicher ist eine Reinfilt ration möglich, sobald die Infilt rationskapazität

vom Niederschlag wieder unterschritten wird. Die Fließgeschwindigkeit ist abhängig von

der Oberflächenrauigkeit des Erdbodens, also vom Rauigkeitskoeff izient nach Manning,

und von der Hangneigung. Beide Größen bestimmen, welcher Speicheranteil als Oberflä-

chenabfluss dem Boden nicht mehr zur Verfügung steht. Die Sensitivitätsanalyse nach

SPEAR & HORNBERGER (1980) ergab, dass die Atmosphäre auf eine Änderung der Hang-

neigung oder des Rauigkeitsparameters nicht sensitiv reagiert. Dennoch zeigen Simulatio-

nen (s. Abb. 4.23, S. 132), dass durch die Vernachlässigung des Oberflächenspeichers die

Evapotranspiration um 25 W m-2 zurückgeht und die Temperatur in 2 m Höhe um 0,5 K

ansteigt. Diese hohen Abweichungen sind dadurch zu erklären, dass sehr große Nieder-

schlagsraten, wie sie besonders bei einem kleinen Modellzeitschritt auftreten können, zu

einer Überschreitung der Infilt rationskapazität führen. Diese Wassermenge wird nun ge-

speichert und kann im nächsten Zeitschritt infilt rieren. Der Speicheranteil hingegen, der

oberflächlich abfließt, ist im Vergleich zur Niederschlagsmenge sehr gering, so dass die

Atmosphäre nur wenig sensitiv auf die Variation der Hangneigung und des Rauigkeitspa-

rameters nach Manning reagiert. Selbst unter extremen Bedingungen, wie einer Hangnei-

gung von 30 °, einem geULQJH� 5DXLJNHLWVZHU
����� ��� � �	� �EH 
 ï6RQGHUNXOWXUHQï �
����� HLQHP

maximal gefüllten Oberflächenspeicher (0,2 mm) wird pro Zeitschritt nur etwa 6 % des

Speichers dem Oberflächenwasser zugeführt. Bei Waldflächen hingegen führt die erhöhte

Oberflächenrauigkeit (Rauigkeitsbeiwert 0,35) im obigen Beispiel dazu, dass nur 0,6 % des

Oberflächenspeichers abfließen. Dieses Resultat deckt sich mit Messergebnissen, die zei-

gen, dass Wald Oberflächenabfluss fast vollstandig verhindert (WOHLRAB ET AL., 1992).

Erst bei sehr hohen Niederschlagsraten, wenn der maximale Oberflächenspeicher über-

schritten wird, wird mehr Oberflächenabfluss generiert. Berücksichtigt man jedoch die

Makroporosität des Bodens, so wird die Infilt rationskapazität erhöht und die Bedeutung

des Oberflächenspeichers für das Simulationsergebnis geht auch bei unbewaldeten Flächen

zurück. Wie die Ergebnisse der dreidimensionalen Simulationen zeigen (s. Abb. 4.49, S.

164), liegt dann die Abweichung der Evapotranspiration ohne Berücksichtigung des Spei-

chers bei nur noch 20 W m-2.
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Neben den Eingabeparametern müssen dem Modell auch Anfangswerte vorgegeben wer-

den. Die Bodenhydrologie betreffend ist hier die Bodenfeuchte zu Simulationsbeginn von

hohem Interesse, denn es konnten durch deren Variation extreme Auswirkungen auf die

Atmosphäre nachgewieden werden (z. B. JACOBSEN, 1999). Bei den in dieser Arbeit

durchgeführten Variationen des Bodenfeuchte-Anfangswerts wurden bei den turbulenten

Flüssen maximale Abweichungen von 50 bis 90 W m-2 festgestellt (s. Abb. 4.21, S. 129 u.

Abb. 4.46, S. 160). Bei der Lufttemperatur lagen diese bei 1,5 K. Dies begründet auch,

dass große Anstrengungen unternommen werden, den Vorhersagemodellen im operatio-

nellen Einsatz flächendeckend Anfangswerte der Bodenfeuchte bereitzustellen (vgl. Kap.

2.3.2.9, S. 34).

Ein Problem bei der Bereitstellung von Bodenkennwerten ist, dass diese sehr stark von der

Bodentextur abhängen. Die in dieser Arbeit durchgeführten Simulationen ergaben, dass bei

einer Variation der Bodenart Unterschiede bei der Evapotranspiration von etwa 30 W m-2

möglich sind (s. Abb. 4.32, S. 143). Um dem Modell exaktere Bodenkennwerte liefern zu

können, wird der Boden in Bodenartklassen eingeteilt . Die Abweichung der in vivo vorlie-

genden Bodenart wird dann umso geringer, je feiner die Bodenartklassifikation ist. Ver-

gleichssimulationen der häufig verwendeten Einteilung in 5 Klassen (LENZ, 1996) mit Si-

mulationen, die die exakte Bodentextur verwenden, zeigen, dass durch diese Klassenein-

teilung die Abweichung halbiert werden kann: Die Variation der Bodentextur innerhalb der

%RGHQDUWNODVV � ïPLWWHOï Iührt nunmehr zu einer Differenz von 15 W m-2 bei der Eva-

potranspiration und 0,3 K bei der Temperatur in 2 m Höhe (s. Abb. 4.35, S. 147), was aber

immer noch einen hohen Fehler bedeutet. Weiter verbessern kann man das Simulationser-

gebnis durch die zwölfteili ge USDA-Klassifikation: Hier betragen die Unterschiede bei der

(YDSRWUDQVSLUDWL ������� ��� H � 7HPSHUDWX� LQQHUKDO	 � H� %RGHQDU
 ï/HKPï QX� QRF�
�  W m-2

bzw. weniger als 0,1 K (s. Abb. 4.37, S. 149). Liegt dennoch lediglich eine 5-

Klasseneinteilung vor, so müssen den einzelnen Bodenklassen Bodenkennwerte zugeord-

net werden. Da in der Literatur aber ausschließlich Bodenkennwerte entsprechend der

zwölfteili gen USDA-Klassifikation vorliegen, müssen Werte gewählt werden, die nicht

exakt dem Texturbereich der 5-Klasseneinteilung entsprechen. Man kann diese Ungenau-

igkeit minimieren, indem man – unter der Vorgabe eines mittleren Sand- und Tongehalts

innerhalb einer Klasse – die Bodenkennwerte mittels einer Pedotransferfunktion berechnet.

Die Differenz der Evapotranspiration im Vergleich zu einer Simulation, die Bodenkenn-
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ZHUW � PLWWHO � HLQH� ïXQJHQDXHQï =XRUGQXQ � YHUZHQGHW � ND�����
	  W m-2 überschreiten (s.

Abb. 4.59, S. 175) und ist damit höher als bei der Vernachlässigung des Oberflächenspei-

chers oder der Makroporosität.

Hohe Unterschiede bei den turbulenten Flüssen und der Temperatur erhält man auch auf-

grund verschiedener Parametrisierungsansätze für die hydraulische Leitfähigkeit, das Mat-

rixpotenzial und die Bodenkennwerte: Bei einer Variation über sieben verschiedene Para-

PHWULVLHUXQJH� OLHJH��� LHV 
 EH � HLQH� /HKPERGH�����
��� H � 9HJHWDWL ��� ï:LHVHï EHL

20 W m-2 bis 30 W m-2 bzw. 0,5 K. Vergleicht man direkt die in meteorologischen SVAT-

Modellen am häufigsten verwendete Parametrisierung nach CAMPBELL  und CLAPP &

HORNBERGER mit dem in der Hydrologie gebräuchlichen Ansatz nach VAN GENUCHTEN

(1980) (mit Bodenkennwerten nach RAWLS & BRAKENSIEK, 1982) unter verschiedenen

topografischen Bedingungen, so liegen die Unterschiede bei der simulierten Evapotranspi-

ration um die Mittagszeit bei 40 W m-2 � ZH��� PD��� H� ï([WUHPIDOOï HLQH� ,QLWLDOLVLHUXQJs-

feuchte knapp über dem Welkepunkt betrachtet sogar bei 75 W m-2 (s. Abb. 4.56, S. 172).

Im Rückblick auf die deutlich besseren Ergebnisse bei der Bodenfeuchtesimulation (vgl.

Kap. 4.1.2, S. 100) der van Genuchten-Parametrisierung, ist bei Simulationen mit der Para-

metrisierung nach CAMPBELL (1964) und CLAPP & HORNBERGER (1978) ein großer Fehler

zu vermuten.

Eine hydrologische Komponente, die über kapill aren Aufstieg oder einen, aufgrund der

höheren Bodenfeuchte, vergrößerten Abfluss am Modellunterrand die Bodenfeuchte beein-

flusst, ist Grundwasser. Die Testsimulationen zeigten jedoch bei einem Grundwasser-Flur-

abstand von 1,9 m keine Auswirkung auf die turbulenten Flüsse, die Lufttemperatur oder

die spezifische Feuchte. Selbst bei einer Verringerung des Flurabstands auf knapp einen

Meter, ergab dies nur Abweichungen von 5 W m-2. Bei der Lufttemperatur lagen die Diffe-

renzen unter 0,1 K.

Die dreidimensionalen Simulationen haben gezeigt, dass der Einfluss der Bodenfeuchte auf

die Evapotranspiration aufgrund einer unterschiedlichen Behandlung der Bodenhydrologie

am stärksten von der Wahl der Bodenart abhängt. Dieser Einfluss überwiegt deutlich den

Effekt, der die Vegetation aufgrund unterschiedlicher Vegetationsparametern bewirkt.

Darüber hinaus ist dieser Einfluss wesentlich vom Initialisierungswert der Bodenfeuchte

abhängig. In dieser Arbeit wurde stets ein vertikal homogenes Profil als Anfangswert vor-

gegeben. Bei ausgeprägten Feuchtefronten im Boden, die sich in hohen Gradienten des
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Matrixpotenzials äußern, ist ein noch stärkerer Einfluss zu erwarten, insbesondere bei einer

Variation der Parametrisierung der bodenhydraulischen Funktionen. Darüber hinaus sind

die Ergebnisse natürlich immer auf Grundlage der gemachten Annahmen zu interpretieren.

So werden geringere Energieumsetzungen an der Erdoberfläche, wie man sie beispiels-

weise an einem bewölkten Tag vorfindet, oder ein Niederschlagsereignis mit niedrigeren

Regenraten eine weniger starke Wirkung der Variation der Bodenhydrologie nach sich

ziehen.

Zusammenfassend können die Auswirkungen von Grundwasser und die Variation inner-

halb einer Bodenartklasse der USDA-Klassifikation auf die bodennahe Atmosphäre bei

mesoskaligen eintägigen Simulationen mit dem hier verwendeten KAMM2-Modell als

gering beurteilt werden. Hohen Einfluss auf die zeitli che Entwicklung der untersuchten

atmosphärischen Parameter haben jedoch das Oberflächenwasser, der Makroporenfluss,

die Parametrisierung der bodenhydraulischen Größen und der Bodenfeuchte-Anfangswert.

Die Variation über alle Bodenarten und innerhalb einer Bodenart der 5-Klasseneinteilung

beeinflussen ebenfalls in starkem Maß die untere Atmosphäre.
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5.2 SCHLUSSFOLGERUNGEN

Simulationen mit dem um hydrologische Modellkomponenten erweiterten Boden-Vegetat-

ionsmodell konnten zeigen, dass das Modell unter verschiedenen Umgebungsbedingungen

die gemessene Bodenfeuchte gut reproduzieren kann. Mit weiteren Sensitivitätsstudien

konnten die Parameter und Prozesse extrahiert werden, die einen großen Einfluss auf die

bodennahe Atmosphäre haben. Es ergeben sich daraus Hinweise, welche hydrologischen

Komponenten in mesoskaligen SVAT-Modulen berücksichtigt werden sollten und welche

zu vernachlässigen sind. Darüber hinaus konnte gezeigt werden, welche Modellteile auf-

grund ihres Einflusses auf die Atmosphäre einer weiteren Verbesserung bedürfen. Einer

dieser Teile ist die Bereitstellung von Anfangswerten, die, wenn das Augenmerk auf die

Bodenhydrologie gerichtet ist, vor allem das Anfangsprofil der Bodenfeuchte betriff t. Dies

war die Größe, die in den durchgeführten Simulationen zu den größten Variationen bei den

turbulenten Flüssen und der Lufttemperatur führte. Das Modell verfügt zwar über ein Ver-

fahren, das ein einzelnes Initialisierungsprofil bezüglich der Bodenart und der Vegetation

variiert, doch wird hier nicht die Variabilit ät des Niederschlags innerhalb des Simulations-

gebiets berücksichtigt. Ein Problem, das insbesondere Vorhersagemodelle im operationel-

len Einsatz betriff t, bleibt die flächendeckende Bereitstellung des Anfangswerts der Bo-

denfeuchte (CALLIES ET AL., 1998).

Eine weitere Größe, die dem Modell vorgegeben werden muss, ist die Bodenart, über die

die Bodenkennwerte bestimmt werden. Die in dieser Arbeit durchgeführten Sensitivitäts-

studien und vergleichenden Simulationen zeigen durchweg einen außerordentlich großen

Einfluss dieser Parameter auf die untere Atmosphäre, so dass auf die Wahl der Bodenart

größte Sorgfalt zu legen ist. Selbst bei einer 5-Klasseneinteilung, wie sie z. B. im Vorher-

sagemodell des Deutschen Wetterdienstes verwendet wird (DWD, 1996), kann aber die

Variationsbreite innerhalb einer Bodenartklasse noch zu einem großen Fehler führen. Erst

mit der Verwendung der zwölfteil igen USDA-Klassifikation kann dieser Unsicherheits-

faktor auf einen vernachlässigbaren Wert minimiert werden, so dass diese Klassifikation

Grundlage weiterer mesoskaliger Modelli erungen sein sollte. Liegt dennoch lediglich eine

grobe Bodenartkartierung vor, wie beispielsweise die in dieser Arbeit vorgestellte 5-Klas-
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seneinteilung, so sollten die Bodenkennwerte mit einer Pedotransferfunktion berechnet

werden, anstatt Bodenkennwerte der USDA-Klassifikation zuzuordnen. Eine Weiterent-

wicklung des Bodenmodells könnte in Zukunft die Berücksichtigung vertikal unterschied-

licher Bodenarten darstellen. Darüber hinaus sollte eine Kartierung der Bodenart auch be-

züglich der horizontalen Auflösung möglichst detailli ert sein. Eine Verbesserung kann hier

die Verwendung von Verfahren bringen, die diese Heterogenität der Bodenarten bei der

Simulation berücksichtigt (z. B. MÖLDERS ET AL., 1996b) oder die mit effektiven Boden-

kennwerten arbeiten (z. B. TIETJE & RICHTER, 1992). Die bedeutendsten Prozesse, über die

die Sensitivität der Atmosphäre auf die Bodenkennwerte und die Bodenfeuchte gesteuert

werden, sind – neben dem Bodenwassertransport – die Transpiration und die Wärmelei-

tung im Boden. Es muss insbesondere auf die Parametrisierung des Stomatawiderstands

geachtet werden.

Neben den Bodenkennwerten und dem Anfangswert der Bodenfeuchte konnte auch bei

einigen Prozessen und Parametrisierungen, die in bisherigen meteorologischen SVAT-Mo-

dellen noch nicht verwendet wurden, ein großer Einfluss auf die Atmosphäre nachgewie-

sen werden. Einer dieser Prozesse, der in einem mesoskaligen SVAT-Modul verwendet

werden sollte, ist die Speicherung von Wasser an der Erdoberfläche. Dies ist insbesondere

dann von Bedeutung, wenn der Modellzeitschritt unter einer Minute liegt. Bei großem

Zeitschritt und den damit verbundenen geringeren Niederschlagsraten ist der Oberflächen-

speicher vernachlässigbar (z. B. in GCMs). Für die Generierung von Oberflächenabfluss

aus diesem Speicher können die notwendigen Werte des Rauigkeitsparameters und der

Hangneigung grob gewählt werden, da sie einen nur geringen Einfluss auf die atmosphäri-

schen Parameter haben. Die Hangneigungswerte können beispielsweise aus der im Modell

benutzten Orografie bestimmt werden, sofern die Gitterweiten nicht zu groß sind.

Der Oberflächenspeicher führt zu einer erhöhten Infilt ration, genauso wie der Makroporen-

fluss, jedoch ist dessen Einfluss auf die Atmosphäre etwas geringer. Erst bei hohen Nieder-

schlagsraten wird dieser Prozess beim Infilt rationsvorgang und bei der Versickerung wich-

tig. Aufgrund von negativen Rückkopplungen nimmt die Bedeutung dieser Komponente

mit zunehmender Simulationszeit ab, so dass sie eher bei Kurzfristsimulationen von Be-

deutung ist. Da Kartierungen für Parameter, die die Makroporosität kennzeichnen, nicht

vorliegen und nur schwierig zu bestimmen sind, genügt es, die in dieser Arbeit dargestellte

einfache Parametrisierung zu verwenden. Dennoch führt die Berücksichtigung dieser hyd-
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rologischen Komponente - zusammen mit der Änderung der oberen und unteren Randbe-

dingung des Bodenmodells - zu einer den Anforderungen mesoskaliger SVAT-Modelle

entsprechenden realistischen Beschreibung des Bodenwassertransports.

Zum Grundwasser-Flurabstand liegen zwar teilweise Kartierungen vor, doch hat das

Grundwasser bei der Simulationsdauer mesoskaliger Modelle keinen relevanten Einfluss

auf die Bodenfeuchte oder atmosphärische Parameter. Erst bei Langzeitsimulationen ist

hier eine Wirkung auf das Simulationsergebnis zu erwarten. Der Aufwand, über eine zu-

sätzliche Kartierung des Flurabstands (als Eingabedatei für das KAMM2-Modell ) die

Möglichkeit der Modelli erung von Grundwasser zu schaffen, erscheint nicht lohnenswert.

Neben diesen hydrologischen Komponenten wurde auch bei der Parametrisierung der bo-

denhydraulischen Funktionen ein großer Einfluss auf die untere Atmosphäre festgestellt .

Zur Parametrisierung sollte das Modell nach VAN GENUCHTEN (1980) verwendet werden.

Dieses in hydrologischen Modellen gebräuchliche Parametrisierungsschema ist dem in der

Meteorologie zumeist verwendeten Ansatz nach CAMPBELL (1974) bzw. CLAPP &

HORNBERGER (1978) vorzuziehen. Die Verknüpfung dieser Funktionen mit Bodenkenn-

werten, für die in der Literatur verschiedene Datensätze vorliegen, hatte ebenfalls eine gro-

ße Wirkung auf die untersuchten meteorologischen Größen. Es kann hier die Verwendung

der Bodenkennwerte nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982) empfohlen werden. Diese führten

bei den drei Messstationen zu den besten Ergebnissen.

Zusammenfassend kann festgehalten werden, dass die Einbindung von in der Hydrologie

gebräuchlichen Parametrisierungen in ein meteorologisches SVAT-Modell zu einer Ver-

besserung der mesoskaligen Simulationsergebnisse führt.
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7 SYMBOLE

Symbol Dimension Bedeutung

A m s-1 Wasserabfluss

Ab m s-1 Oberflächenabfluss

AG m s-1 Wasserabfluss am Unterrand des Bodenmodells

a - Profilparameter für die Dichte des Bestands

ar k, - Amplitude der Wurzelfunktion ( k = 1, 2 )

aw - Absorptionskoeff izient

B W m-2 Bodenwärmestrom

b - Clapp-Hornberger-Parameter

bA m Fließbreite des Oberflächenwassers

bh - Heterogenitätsparameter der Erdoberfläche

br k, - Exponenten der Wurzelfunktion ( k = 1, 2 )

Ci - Konstante der Schicht i  ( i = 1,  2, ...)

Cw m-1 spezifische Wasserkapazität

cB J m-3 K-1 volumetrische Wärmekapazität des Bodens

cB t, J m-3 K-1 volumetrische Wärmekapazität der trockenen luftleeren Boden-

substanz

cp J kg-1 K-1 spezifische Wärmekapazität trockener Luft bei konstantem Druck

( cp = − −1005 J kg  K1 1)

cr k, - Exponenten der Wurzelfunktion ( k = 1, 2 )

cv J kg-1 K-1 spezifische Wärmekapazität trockener Luft bei konstantem Volu-

men ( cv = − −71795,  J kg  K1 1)
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Symbol Dimension Bedeutung

cveg - Profilparameter für die Windgeschwindigkeit im Bestand

cW J m-3 K-1 volumetrische Wärmekapazität von Wasser

( cw = − −4186 3,  J m  K 1)

D m s-1 Diffusionskoeff izient

Dθ m Wasserspeicherdefizit

d m Verdrängungshöhe

d i m Normierungslänge der Schicht i  ( i = 1,  2, ...)

FKs
- Makroporositätsfaktor

Fs - Bruchteil der Fläche, die bereits gesättigt ist

g m s-2
Erdbeschleunigung ( g = −9 81,  m s 2 )

Hb W m-2 fühlbarer Wärmestrom an der Bodenoberfläche

H f W m-2 fühlbarer Wärmestrom zwischen Bestand und Bestandsluft

Htop W m-2 fühlbarer Wärmestrom am Oberrand des Bestands

h m Höhe der Orografie

hA m Höhe des Oberflächenwassers

hb m Höhe der Rauigkeitselemente der Bodenoberfläche

hS rad Sonnenhöhe

hini m Höhe der Orografie am Initialisierungsort

hveg m Bestandshöhe

I m s-1 Infilt ration

Ib m s-1 potenzielle Infilt ration

Imax m s-1 Infilt rationskapazität
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Symbol Dimension Bedeutung

I t m Infilt rationskapazität während eines Zeitschritts

I t,max m maximale Infilt rationskapazität während eines Zeitschritts

Jd - Julianischer Tag

Jd max, - Julianischer Tag des Eintretens der Bodenmaximaltemperatur

ji,i 1+ m s-1 Wasserfluss zwischen den Schichten i  und i + 1 ( i = 1,  2, ...)

jw m s-1 Wasserfluss im Boden

K m s-1 hydraulische Leitfähigkeit

Ke - Kersten-Zahl

Ks m s-1 gesättigte hydraulische Leitfähigkeit

Ks
* m s-1 gesättigte hydraulische Leitfähigkeit bei makroporösem Boden

Kstr m1/3 s-1 Strickler-Rauigkeitsbeiwert

LAI - Blattflächenindex

L* m Monin-Obuchov-Stabilit ätslänge

Lb
↓ W m-2 langwelli ge Einstrahlung an der Schnee- bzw. Bodenoberfläche

Lb
↑ W m-2 langwelli ge Ausstrahlung an der Schnee- bzw. Bodenoberfläche

L f W m-2 langwelli ge Strahlungsbilanz der Bestandsoberfläche

Ltop
↓ W m-2 langwelli ge Einstrahlung am Oberrand des Bestandes

Ltop
↑ W m-2 langwelli ge Ausstrahlung am Oberrand des Bestandes

lA m mittlere Länge des Fließwegs des Oberflächenwassers

lh m charakteristische Länge einer Oberfläche

lw J kg-1 spezifische Verdampfungswärme von Wasser

( lw = ⋅ −2 5 106,  J kg 1 )
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Symbol Dimension Bedeutung

m - Anpassungsparameter

n - Anpassungsparameter

nm - Rauigkeitsbeiwert nach Manning

q m3 m-3 volumetrischer Quarzgehalt des mineralischen Bodenanteils

R m hydraulischer Radius

PR m s-1 Regenrate

PR b, m s-1 Regenrate an der Bodenoberfläche

PS m s-1 Schneefall rate

PS b, m s-1 Schneefall rate an der Bodenoberfläche

q m3 m-3 Quarzgehalt des Bodens

R - Extinktionskoeff izient der solaren Strahlung

Re - Reynolds-Zahl

Rh m hydraulischer Radius

Rw J kg-1 K-1 individuelle Gaskonstante für Wasserdampf

( Rw = − −4615,  J kg  K1 1)

rb s m-1 Flusswiderstand für die Verdunstung der Bodens

rf s m-1 Flusswiderstand für die Verdunstung der Vegetation

rfH s m-1 Flusswiderstand für den fühlbaren Wärmestrom zwischen Bestand

und Bestandsluft

rs s m-1 Stomatawiderstand

rs,min s m-1 minimaler Stomatawiderstand

rtop s m-1 Flusswiderstand am Oberrand des Bestandes

rw s-1 Quelle/Senke des Bodenwassers
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Symbol Dimension Bedeutung

SAI - Flächenindex der wärmeaustauschenden Pflanzenteile

Sb m Wasserspeicher an der Erdoberfläche

SF m m-1 Reibungsgefälle, Hangneigung

Sb
↓ W m-2 kurzwelli ge Einstrahlung an der Schnee- bzw. Bodenoberfläche

Sb
↑ W m-2 kurzwelli ge Ausstrahlung an der Schnee- bzw. Bodenoberfläche

S f W m-2 kurzwelli ge Strahlungsbilanz der Bestandsoberfläche

Smax
↓ W m-2 maximale kurzwelli ge Einstrahlung am Oberrand des Bestandes

ST - Trockenfaktor

Stop
↓ W m-2 kurzwelli ge Einstrahlung am Oberrand des Bestandes

Stop
↑ W m-2 kurzwelli ge Ausstrahlung am Oberrand des Bestandes

S0 W m-2
Solarkonstante ( S0

21360= −W m )

s kg kg-1 spezifische Feuchte

sa kg kg-1 spezifische Feuchte oberhalb des Bestands

saf kg kg-1 spezifische Feuchte in der Bestandsluft

sb kg kg-1 spezifische Feuchte an der Bodenoberfläche

s f kg kg-1 spezifische Feuchte des Bestands

ssat kg kg-1 spezifische Sättigungsfeuchte

s* kg kg-1 charakteristische spezifische Feuchte

T K Temperatur

Ta K Temperatur oberhalb des Bestands

Taf K Temperatur der Bestandsluft
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Symbol Dimension Bedeutung

TB K Bodentemperatur

TB Ampl, K Amplitude des klimatologischen Jahresgangs der Bodentempera-

tur

TB mittel, K klimatologisches Jahresmittel der Bodentemperatur

Tb K Temperatur der obersten Bodenschicht

Tf K Temperatur des Bestands

Tr - Transmissionskoeff izient

t s Zeit

t A s mittlere Fließzeit des Oberflächenwassers

th rad Stundenwinkel der Sonne

tMOZ h mittlere Ortszeit

u m s-1 Windgeschwindigkeit

ua m s-1 Windgeschwindigkeit oberhalb des Bestands

uaf m s-1 Windgeschwindigkeit im Bestand

u* m s-1 Schubspannungsgeschwindigkeit

V W m-2 Evapotranspiration

Vb W m-2 Evaporation des Erdbodens

Vd W m-2 latenter Wärmestrom aufgrund Interzeption und Taubildung

V f W m-2 latenter Wärmestrom zwischen Bestand und Bestandsluft

Vp W m-2 Evaporation

Vtop W m-2 latenter Wärmestrom am Oberrand des Bestands

Vtr W m-2 Transpiration
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Symbol Dimension Bedeutung

v m s-1 Windgeschwindigkeit

v A m s-1 Fließgeschwindigkeit des Oberflächenwassers

vtop m s-1 Windgeschwindigkeit oberhalb des Bestands

wd m Interzeptionsspeicher

wd,max m maximaler Interzeptionsspeicher

x f - Flächenanteil der benetzten Bestandsoberfläche

xroot m-1 normierte Wurzelfunktion

xveg - Vegetationsfunktion

Z - optische Dicke

z m Tiefe (positiv nach unten) oder Höhe über Grund

z0 m Rauigkeitslänge

z0b m Rauigkeitslänge der Erdbodenoberfläche

z0H m Rauigkeitslänge für fühlbare Wärme

z0M m Rauigkeitslänge für Impuls

z1 m Tiefe der ersten Bodenschichtmitte

za m Höhe der untersten Rechenfläche des Atmosphärenmodells über

dem Bestand

zb m Höhe über der Erdoberfläche

zG m Grundwasser-Flurabstand

zmax m Tiefe der untersten Rechenfläche, der untersten Bodenschicht oder

des unteren Modell rands

zr,max m maximale Durchwurzelungstiefe

α m-1 Kehrwert des Lufteintrittspunktes
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Symbol Dimension Bedeutung

αb - Albedo des Bodens

αb0 - Albedo des trockenen Bodens

α f - Albedo der Vegetation

αn rad Winkel zwischen Hangnormalen und Vertikalen

βE - empirischer Parameter der Extinktion

∆t s Modellzeitschritt

∆x m Gitterweite in x-Richtung

∆αb - Albedodifferenz zwischen trockenem und feuchtem Boden

∆εb - Differenz des Emissionsvermögens zwischen trockenem und

feuchtem Boden

δ rad Erddeklination

εb - Emissionsvermögen des Bodens

εb0 - Emissionsvermögen des trockenen Bodens

ε f - Emissionsvermögen der Vegetation

φ - Gewichtungsfunktion

ϕ rad geografische Breite

γ K m-1 Temperaturgradient der Atmosphäre

κ - von-Kármán-Konstante ( )κ = 0 4,

λ - Porengröße-Parameter

λ0 W m-1 K-1 Wärmeleitfähigkeit mineralischer Bodenbestandteile ohne Quarz

λB W m-1 K-1 Wärmeleitfähigkeit des Bodens

λB s, W m-1 K-1 Wärmeleitfähigkeit des gesättigten Bodens
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Symbol Dimension Bedeutung

λB t, W m-1 K-1 Wärmeleitfähigkeit des trockenen Bodens

λM W m-1 K-1 Wärmeleitfähigkeit mineralischer Bodenbestandteile

λQ W m-1 K-1
Wärmeleitfähigkeit von Quarz ( λQ = − −7 7,  W m  K1 1)

λW W m-1 K-1
Wärmeleitfähigkeit von Wasser ( λW = − −057,  W m  K1 1 )

µ - dynamische Viskosität

Θ K potenzielle Temperatur

Θa K potenzielle Temperatur oberhalb des Bestands

Θaf K potenzielle Temperatur der Bestandsluft

Θb K potenzielle Temperatur an der Bodenoberfläche

Θ f K potenzielle Temperatur des Bestands

Θ* K charakteristische potenzielle Temperatur

θ m3 m-3 volumetrischer Bodenwassergehalt

θ0 m3 m-3 volumetrischer Bodenwassergehalt ab welchem Makroporenfluss

auftritt

θb m3 m-3 volumetrischer Bodenwassergehalt der obersten Bodenschicht

θd m Bodenfeuchtedefizit

θd b, m3 m-3 Sättigungsdefizit der obersten Bodenschicht

θ f m3 m-3 volumetrischer Bodenwassergehalt bei Feldkapazität

θm m3 m-3 gemessener volumetrischer Bodenwassergehalt

θm
* m3 m-3 auf Modellgitter transponierter gemessener volumetrischer Bo-

denwassergehalt

θi m3 m-3 volumetrischer Bodenwassergehalt der Schicht i  ( i = 1,  2, ...)
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Symbol Dimension Bedeutung

θr m3 m-3 residualer volumetrischer Bodenwassergehalt

θs m3 m-3 Porenvolumen bzw. volumetrischer Bodenwassergehalt bei Sätti-

gung

θw m3 m-3 volumetrischer Bodenwassergehalt am permanenten Welkepunkt

der Vegetation

ρ kg m-3 Luftdichte

ρB t, kg m-3 Dichte des trockenen Bodens

ρQ kg m-3
Dichte der festen Bodenbestandteile ( ρQ = −2700 kg  m 3 )

ρw kg m-3
Dichte von Wasser ( ρw = −1000 kg m 3 )

σ W m-2 K-4
Stefan-Boltzmann-Konstante (σ = ⋅ − − −56696 10 8,  W m  K2 4 )

σ f - Vegetationsbedeckungsgrad des Bodens

σs - Beschattungsfaktor

τ s Periode

τ E - empirischer Parameter der Extinktion

Ψ rad Azimutwinkel der geneigten Fläche

ΨH - integrierte Stabilit ätsfunktion für das Temperaturprofil

ΨM - integrierte Stabilit ätsfunktion für das Windgeschwindigkeitsprofil

ΨS rad Azimutwinkel der Sonne

ψ m Matrixpotenzial

ψ g m Gravitationspotenzial

ψ s m Matrixpotenzial bei Sättigung

ψ w m Wasser- oder hydraulisches Potenzial
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A.1 ABKÜRZUNGEN DER MODELL NAMEN

ALSIS Atmosphere-Land-Surface Interaction Scheme

AMBETI Agrarmeteorologisches Modell zur Berechnung von Evaporation,

Transpiration und Interzeption

BASE Best Approximation of Surface Exchanges

BATS Bioshere Atmosphere Transfer Scheme

VBATS Vektorized Bioshere Atmosphere Transfer Scheme

BUCK Bucket

CLASS Canadian Land Surface Scheme

CRCM Canadian Regional Climate Model

CSIRO Commonwealth Scientific and Industrial Research Organisation

CSU RAMS Colorado State University Regional Atmospheric Modeling System

DARLAM Division of Atmospheric Research L imited Area Model

DAYCENT Daily version of the CENTURY Ecosystem Model

ECHAM European Centre for Medium-Range Weather Forecasts Hamburg

ECMWF European Centre for Medium-Range Weather Forecasts

EM/DM Europa-Modell/Deutschland-Modell

EUMAC European Modeling of Atmospheric Constituents

EZM EUMAC Zooming Model

FITNAH Flow over I rregular Terrain with Natural and Anthropogenic Heat

Sources

FOOT3DK Flow Over Orographically Structured Terrain 3 Dimensional Köln



A.1 Abkürzungen der Modellnamen 223

GESIMA Geesthacht’s Simulation Model of the Atmosphere

GISS Goddard Institute for Space Studies

IAGL Institut d’Astronomie et de Géophysique Georges Lemaître

ISBA Interaction Soil Biosphere Atmosphere

KAMM Karlsruher Atmosphärisches Mesoskaliges Modell

LAPS Land Surface Parameterization Scheme

LEAF Land-Ecosystem-Atmosphere Feedback

LM Lokales Modell

LSPM Land Surface Process Model

LSX Land-Surface Transfer Scheme

MAPS Mesoscale Analysis and Prediction System

MESO-NH Mesoscale-Nonhydrostatic

MESOSCOP Mesoscaliges Modell Oberpfaffenhofen

METRAS Mesoskaliges Transport und Strömungsmodell

MO UM Meteorological Off ice Unified Forecast/Climate Model

NCAR-CCM National Center for Atmospheric Research – Community Climate

Model

NCAR RegCM National Center for Atmospheric Research Regional Climate Model

NCEP-NCAR National Centers for Environmental Prediction - National Center for

Atmospheric Research

NMC National Meteorological Center

OSU CAPS Oregon State University Coupled Atmosphere Plant Snow

PLACE Parameterization for Land-Atmosphere-Cloud Exchange

PMM Purdue Mesoscale Model

PNL-RCM Pacific Northwest Laboratory - Regional Climate Model
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PROGSURF Prognosis of Surface Fluxes

PSU/NCAR MM Pennsylvania State University- National Center for Atmospheric

Research Mesoscale Model

RCSM Regional Climate System Model

REMO Regional Model

SECHIBA Schématisation des Echanges Hydrique à l’Interface entre la Bio-

sphère et l’Atmosphère

SEWAB Surface Energy and Water Balance

SiB Simple Biosphere

SPONSOR Semi-distributed Parameterization Scheme of the Orography-

induced Hydrology

SSiB Simpli fied Simple Biosphere

SUNYA-ReCM State University of New York at Albany – Regional Climate Model

SWAP Soil Water Atmosphere Parameterization

SWB Simple Water Balance

UGAMP Universities Global Atmospheric Modelli ng Project

VIC Variable Infilt ration Capacity
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A.2 BODENKENNWERTE

θs

m3 m-3

θr

m3 m-3

Ks

m s-1

ψ s

m

λ

Sand (S) 0,395 0 1,76� ��� -4 -0,121 0,247

lehmiger Sand (lS) 0,410 0 1,56� ��� -4 -0,090 0,228

sandiger Lehm (sL) 0,435 0 3,41� ��� -5 -0,218 0,2041

Lehm (L) 0,451 0 7,00� ��� -6 -0,478 0,186

schluffiger Lehm (uL) 0,485 0 7,20� ��� -6 -0,786 0,189

Schluff (U) 0,485 0 7,20� ��� -6 -0,786 0,189

sandig-toniger Lehm (stL) 0,420 0 6,30� ��� -6 -0,299 0,140

toniger Lehm (tL) 0,476 0 2,50� ��� -6 -0,630 0,1174

schluffig-toniger Lehm (utL) 0,477 0 1,70� ��� -6 -0,356 0,129

sandiger Ton (sT) 0,426 0 2,20� ��� -6 -0,153 0,096

schluffiger Ton (uT) 0,492 0 1,00� ��� -6 -0,490 0,096

Ton (T) 0,482 0 1,30� ��� -6 -0,405 0,088

organisch 0,863 0 8,00� ��� -6 -0,356 0,129

Tabelle A.2.1: Bodenhydraulische Parameter als Funktion der USDA-Texturklassifikation nach
CLAPP & HORNBERGER (1978) und PIELKE (1984). Für ������	�
 ���
���������������������������
� �"!�#$�
�&%'��	(
 ���
�)�&*����,+-��	/.0��!����1�������/���)2
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θs

m3 m-3

θr

m3 m-3

Ks

m s-1

ψ s

m

λ

Sand (S) 0,437 0,020 5,83� ��� -5 -0,1598 0,694

lehmiger Sand (lS) 0,437 0,035 1,70� ��� -5 -0,2058 0,552

sandiger Lehm (sL) 0,453 0,041 7,20� ��� -6 -0,3020 0,379

Lehm (L) 0,463 0,027 1,90� ��� -6 -0,4012 0,252

schluffiger Lehm (uL) 0,501 0,015 3,67� ��� -6 -0,5087 0,234

Schluff (U) 0,501 0,015 3,67� ��� -6 -0,5087 0,234

sandig-toniger Lehm (stL) 0,398 0,068 1,20� ��� -6 -0,5941 0,319

toniger Lehm (tL) 0,464 0,075 6,39� ��� -7 -0,5643 0,242

schluffig-toniger Lehm (utL) 0,471 0,040 4,17� ��� -7 -0,7033 0,177

sandiger Ton (sT) 0,430 0,109 3,33� ��� -7 -0,7948 0,223

schluffiger Ton (uT) 0,479 0,056 2,50� ��� -7 -0,7654 0,150

Ton (T) 0,475 0,090 1,67� ��� -7 -0,8560 0,165

organisch 0,863 0,089 8,00� ��� -6 -0,3256 0,129

Tabelle A.2.2: Bodenhydraulische Parameter als Funktion der USDA-Texturklassifikation nach
RAWLS & BRAKENSIEK (1982). Für ������	�
 ��
�
��������������������������� !�#"�$%�&�(')��	�
 ��
�
��(*����,+-��	�.&��"��������������� �/
� $%��*�0����1')��	,�%�2�(� PIELKE (1984).
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θs

m3 m-3

θr

m3 m-3

Ks

m s-1

ψ s

m

λ

Sand (S) 0,43 0,045 8,25 � ��� -5 -0,0690 1,68

lehmiger Sand (lS) 0,43 0,057 4,05 � ��� -5 -0,0806 1,28

sandiger Lehm (sL) 0,41 0,065 1,23 � ��� -5 -0,133 0,89

Lehm (L) 0,43 0,078 2,89 � ��� -6 -0,278 0,56

schluffiger Lehm (uL) 0,45 0,067 1,25 � ��� -6 -0,500 0,41

Schluff (U) 0,46 0,034 6,94 � ��� -7 -0,625 0,37

sandig-toniger Lehm (stL) 0,39 0,100 3,63 � ��� -6 -0,169 0,48

toniger Lehm (tL) 0,41 0,095 7,18 � ��� -7 -0,526 0,31

schluffig-toniger Lehm (utL) 0,43 0,089 1,97 � ��� -7 -1,00 0,23

sandiger Ton (sT) 0,38 0,100 3,37 � ��� -7 -0,37 0,23

schluffiger Ton (uT) 0,36 0,070 5,78 � ��� -8 -2,00 0,09

Ton (T) 0,38 0,068 5,56 � ��� -7 -1,25 0,09

organisch 0,863 0,089 8,00 � ��� -6 -1,00 0,23

Tabelle A.2.3: Bodenhydraulische Parameter als Funktion der USDA-Texturklassifikation nach
CARSEL & PARRISH � �����	��

��� ��������������������� �"! PIELKE (1984).
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θs

m3 m-3

θr

m3 m-3

Ks

m s-1

ψ s

m

λ

Sand (S) 0,415 0,044 5,94 � ��� -5 -0,3715 1,884

lehmiger Sand (lS) 0,395 0,04 9,63 � ��� -6 -0,3090 0,549

sandiger Lehm (sL) 0,389 0,031 3,92 � ��� -6 -0,3715 0,413

Lehm (L) 0,354 0,052 1,13 � ��� -6 -1,3183 0,549

schluffiger Lehm (uL) 0,44 0,065 1,27 � ��� -6 -3,2359 0,820

Schluff (U) 0,501 0,077 3,12 � ��� -6 -1,4125 0,950

sandig-toniger Lehm (stL) 0,379 0,076 2,26 � ��� -6 -0,6310 0,349

toniger Lehm (tL) 0,441 0,092 5,41 � ��� -7 -0,8913 0,549

schluffig-toniger Lehm (utL) 0,46 0,110 8,58 � ��� -7 -2,2909 0,738

sandiger Ton (sT) 0,378 0,123 2,47 � ��� -6 -0,2512 0,230

schluffiger Ton (uT) 0,467 0,071 7,65 � ��� -7 -1,7783 0,288

Ton (T) 0,451 0,075 1,01 � ��� -6 -0,8511 0,288

organisch 0,863 0,110 8,00 � ��� -6 -2,2909 0,129

Tabelle A.2.4: Bodenhydraulische Parameter als Funktion der USDA-Texturklassifikation nach
RAWLS (in SCHAAP & LEIJ � �����	��

�	� ���������	�������������! 

PIELKE (1984).
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A.3 PEDO-TRANSFER-FUNKTION NACH RAWLS & BRAKENSIEK

(1985)

θs  wird den Bodenkennwerten von RAWLS & BRAKENSIEK (1982) entnommen. Die Porosi-

tät wird mit dem Sättigungswassergehalt gleichgesetzt.

( )P a m m a a a m a m

a a m a m a m a m

a m a m a m a m m a m a m m

a m a m

i s c s s c s

s c s s c s s

s c s s c s c s s s s c

s c s s

, , ,θ θ

θ θ θ
θ θ θ θ
θ θ

= + + +

+ + + + +

+ + + + + +

+ +

0 1 2 3

4
2

5
2

6
2

7 8

9
2

10
2

11
2

12
2

13
2

14
2

15
2 2

16
2 2

( )[ ]K P a m ms i s c s= exp , , ,θ

( )θ θr i s c sP b m m= , , ,

( )[ ]ψ θs i s c sP c m m= − exp , , ,

( )[ ]λ θ= exp , , ,P d m mi s c s

Der volumetrische Tongehalt mc  und der volumetrische Sandgehalt ms  werden in %, der

Sättigungswassergehalt in m3 m-3 angegeben.
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ai bi ci d i

0 -8,96847 -0,0182482 5,3396738 -0,7842831

1 19,52348 0,02939286 -2,48394546 -1,062498

2 -0,028212 0,00513488 0,1845038 0

3 0 0,00087269 0 0,0177544

4 -8,395215 0 0 1,11134946

5 -0,0094125 -0,00015395 -0,00213853 -0,00273493

6 0,00018107 0 0 -0,00005304

7 0 0 -0,61745089 0

8 0,077718 -0,0010827 -0,04356349 -0,03088295

9 0,02733 0,00030703 0,00895359 0,00798746

10 0,001434 0 -0,00072472 0

11 0 -0,0023584 0,5002806 -0,00674491

12 0,0000173 0 -0,00001282 -0,00000235

13 0 0 0 0

14 -0,0000035 0 0,0000054 0

15 -0,019492 -0,00018233 -0,00855375 -0,00610522

16 -0,00298 0 0,00143598 0,00026587

Tabelle A.3.1: Parameter der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK (1985)
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