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1. Einleitung

Der Boden als Energie- und Wasserspeicher ist ein wichtiger Bestandteildes Klimasystems. Die

Atmosphäre steht im Austausch mit dem Boden und wird durch den latenten und fühlbaren Wär-

mefluss beeinflusst. Diese Energieflüsse sind wiederum von der Bodenfeuchte abhängig. Die Bo-

denfeuchte beschreibt die gegenwärtige Wassermenge innerhalb einesBodenvolumens und spielt

eine wichtige Rolle im Wasserkreislauf. Über die Evaporation und Transpiration stellt der Bo-

den der Atmosphäre das gespeicherte Wasser zur Verfügung. Dem gegenüber dient der von der

Atmosphäre stammende Niederschlag als Quelle für die Bodenfeuchte. Zusammen stehen die

drei Größen Bodenfeuchte, Evapotranspiration und Niederschlag in gegenseitiger Wechselwir-

kung (Seneviratne et al., 2010).

Die Bodenfeuchte weist selbst in einem kleinen Volumen eine heterogene Verteilung auf. Daher

erweist es sich als schwierig die Bodenfeuchte großflächig zu messen. In-situ-Messungen des

vertikalen Bodenfeuchteprofils sind sehr lokal (Vereecken et al., 2008). Für eine globale Mes-

sung kommt daher nur die Fernerkundung in Frage. Problematisch ist hierbei, dass die Satelliten

lediglich die oberste Bodenschicht erfassen. Die Bodenfeuchtemessung wird zudem durch eine

Störung der Bodensignale beeinflusst, die durch Vegetation, Topografie, Schnee, städtische Ge-

biete, Gestein und einen gefrorenen Boden entstehen (Kerr, 2007). Aufgrund der Schwierigkeit

der Bodenfeuchtemessung gibt es nur unzureichende flächendeckende Messdaten, die darüber

hinaus nicht lange in die Vergangenheit reichen.

Schließlich fehlen klimatologische Datensätze für die Bodenfeuchte, auf deren Basis eine In-

itialisierung von Klimamodellen durchgeführt werden kann. Daher erfolgt die Vorgabe der Bo-

denfeuchtewerte über unterschiedliche Initialisierungsmethoden, z.B. über klimatologische Werte

(Rodell et al., 2005). Aufgrund der vergleichsweise niedrigen horizontalen und vertikalen Auf-

lösung der Bodenmodelle gegenüber der räumlichen Heterogenität der Bodenfeuchte kann die

Heterogenität lediglich grob vereinfacht in Klimamodellen wiedergegeben werden. Folglich sind

die Startwerte für das subskalige dreidimensionale Bodengitter mit Unsicherheiten behaftet. Als

Folge einer ungenauen Bodeninitialisierung können sich künstliche Trends im Boden entwickeln,

die sich wegen der Kopplung des Bodenmodells mit dem Atmosphärenmodell auch auf die At-

mosphäre auswirken (Dirmeyer, 2001). Dieses fundamentale Problem beeinträchtigt die Qualität

der Vorhersagbarkeit des Klimas mit den Modellen. Um dem entgegen zu wirken, wird ein soge-

nannter Vorlauf durchgeführt, der die ersten zwei bis drei Jahre vor der eigentlichen Simulation

beginnt zu simulieren. Dabei werden die Daten aus dem Vorlauf nicht in dieAuswertung ein-

bezogen. Durch den Vorlauf wird es dem Boden ermöglicht, sich nach anfänglicher Anomalie

3



4 Kapitel 1. Einleitung

der Bodenfeuchte für eine gewisse Zeit einzuschwingen, um näherungsweise sein dynamisches

Gleichgewicht zu erreichen.

Im Vergleich zur Atmosphäre ist der Boden eine träge Komponente. Signalezurückliegender unty-

pischer Wetterereignisse wie langanhaltende Trockenheit oder Starkniederschläge sind im Boden

zu finden, bis sich das dynamische Gleichgewicht wieder eingestellt hat. Das bedeutet, dass der

Boden sich für eine bestimmte Zeit an diese untypischen Wetterereignisse erinnern kann, während

diese von der Atmosphäre „vergessen“ worden sind (Koster und Suarez, 2001). Dieses Gedächt-

nis des Bodens variiert mit der geographischen Lage, der Jahreszeitund der Bodentiefe (Wu und

Dickinson, 2004). Dementsprechend reagiert jeder Boden abhängig von Klima, Bodenbeschaffen-

heit etc. unterschiedlich auf untypische Wetterereignisse. Zur Untersuchung der Variabilität wird

in der vorliegenden Arbeit der Fokus auf verschiedene klimatische Regionen innerhalb Europas

gelegt, wie sie im PRUDENCE Projekt definiert wurden (Christensen et al.,2007). Zu den defi-

nierten Regionen zählen die Britischen Inseln, Frankreich, die Iberische Halbinsel, Mitteleuropa,

die Alpen, der Mittelmeerraum, Osteuropa und Skandinavien.

Die Variabilität des Bodeneinflusses in den europäischen Regionen wurde in dieser Arbeit mit

dem regionalen Klimamodell COSMO-CLM untersucht. Hierzu wurde mit diesemModell ei-

ne Referenzsimulation für den Zeitraum 1968 bis 1999 erstellt. Für das regionale Klimamodell

COSMO-CLM wurden zur Vergleichbarkeit mit Beobachtungen ERA-40 Reanalysedaten als glo-

bale Antriebsdaten verwendet (Uppala et al., 2005). Im dritten Kapitel werden in der Referenz-

simulation die definierten Gebiete auf langanhaltende trockene und feuchte Perioden untersucht.

Mit diesen Ergebnissen findet dann eine Identifizierung von sensitivenZeiträumen und Gebieten

für die Sensitivitätsstudie statt.

Für die Sensitivitätsstudie wurden die Bodenfeuchtewerte zu unterschiedlichen Initialisierungs-

zeitpunkten gleichmäßig im Modellgebiet um einen prozentualen Anteil geändert, während die

restlichen Variablen aus der Referenzsimulation beibehalten wurden. Mit den durchgeführten

Sensitivitätsexperimenten werden im vierten Kapitel Gebiete bestimmt, die sensitivauf eine Bo-

deninitialisierung reagieren. Infolgedessen werden für die einzelnen Gebiete die Dauer und die

Stärke der Modelldrift im Boden bei Variation der Startbedingungen der Bodenfeuchte und des

Startzeitpunktes abgeschätzt. Die Einschwingzeit bis zum Erreichen des Gleichgewichts wird in

dieser Arbeit für die Gebiete genauer bestimmt. Denn es ist von praktischemInteresse, wie lange

ein Vorlauf gerechnet werden muss, damit ein eingeschwungener Zustand des Bodens vorliegt.

Schließlich muss die benötigte Einschwingzeit in der Dauer des auswertbaren Simulationszeit-

raums berücksichtigt werden.

Zusätzlich herrscht weiterhin Unklarheit über den weiterführenden Einfluss des Bodens auf die

Klimaentwicklung nach dem Einschwingen. Die zentrale Frage hierbei ist, inwiefern Vorhersa-

gen auf einer dekadischen Zeitskala von der Initialisierung beeinflusst werden und in welchem

Maße sich dies auf den Niederschlag und die Evapotranspiration auswirkt. Der Einfluss der In-

itialisierung der Bodenfeuchte auf die Modellgrößen Niederschlag und Evapotranspiration wird

für die einzelnen Gebiete im fünften Kapitel untersucht. Schließlich findet imsechsten Kapitel

eine genauere Betrachtung der Ursache für die Niederschlagsabweichung zwischen den Sensiti-

vitätsexperimenten und der Referenzsimulation statt.



2. Grundlagen

2.1 COSMO-Modell

Das COSMO-Modell (Consortium forSmall-ScaleModelling) ist ein vom Deutschen Wetter-

dienst (DWD) entwickeltes nicht-hydrostatisches und voll kompressibles Modell. Das in dieser

Arbeit verwendete COSMO-CLM (COSMO model inCL imate Mode; Böhm et al., 2006) ist

das dazugehörige regionale Klimamodell (RCM), hier mit einer räumlichen Auflösung von0, 44◦

(ca. 50 km) verwendet. Die Bezeichnung „regional“ bezieht sich hier auf einen definierten Bereich

auf der Erdoberfläche und bezeichnet damit eingenestete Klimamodelle. ImDetail bedeutet dies,

dass die regionalen Klimamodelle in einem begrenzten Gebiet über die Ränderdes Modellgebiets

mit den Werten eines allgemeinen Zirkulationsmodells (GCM) oder von Reanalysen angetrie-

ben werden. Für den Simulationsbeginn werden als Anfangswerte alle Randwerte und zusätzliche

Modellgrößen, wie z.B. die Bodenfeuchte, ebenfalls von GCMs und Reanalysen an das RCM

übergeben. Bei den GCMs und den Reanalysen handelt es sich um globale Modelle bzw. Daten-

sätze, die die Erde im Vergleich zu den eingenesteten RCMs mit einer niedrigeren räumlichen

und zeitlichen Auflösung umfassen. Schließlich wird mit einer dynamischen Gitterverfeinerung

das Problem von grob aufgelösten globalen Klimamodellen umgangen. Auf diese Weise findet ei-

ne höhere Auflösung von geographischen Strukturen und das Vermeiden von Parametrisierungen

subskaliger Prozesse statt. Das Resultat einer dynamischen Gitterverfeinerung sind hochaufge-

löste Daten, mit denen die Klimaänderung auf einer regionalen Skala betrachtet werden können.

Beim 1-Wege-Nesting gibt das RCM nichts an das GCM zurück (Meissner,2008), so dass das

RCM eine eigene Dynamik entwickelt und eigene Ergebnisse produziert.

2.1.1 Modellgleichungen

In dem Modell COSMO-CLM basiert die physikalische Beschreibung derAtmosphäre auf den

Grundgleichungen in advektiver Form. Dazu gehören die Impulsbilanzgleichung im rotierten Re-

lativsystem (Gl. 2.1), die ideale Gasgleichung (Gl. 2.2), die Kontinuitätsgleichung (Gl. 2.3), die

Bilanzgleichung für Massenbrüche (Gl. 2.4) und die prognostische Temperaturgleichung in En-

thalpieform (Gl. 2.5).

ρ
d~v

dt
= −∇p+ ρ~g − 2ρ~Ω× ~v −∇ ·Ψ (2.1)

p = ρRT (2.2)

5
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dρ

dt
= −ρ∇ · ~v (2.3)

ρ
dqx

dt
= −∇ · ~Jx + Ix (2.4)

ρcp
dT

dt
=
dp

dt
+ lwdI

w + ledI
e
−∇ ·

(

~Jr + ~R
)

−
∑

x

cpx ~Jx · ∇T + ǫ (2.5)

Für den Indexx in Gl. 2.4 und 2.5 kann die Komponente trockene Luft(l), Wasserdampf(d),

Flüssigwasser(w) oder Eis(e) eingesetzt werden. Diese bilden zusammen ein mehrkomponen-

tiges ideales Gas als Luftgemisch. Die restlichen Variablen in den Gleichungen(Gl. 2.1 - 2.5)

haben folgende Bedeutung.

t Zeit ~Ω Winkelgeschwindigkeit

~v Windgeschwindigkeit ~Jx Diffusionsfluss

ρ Luftdichte Ix Erzeugungs- Verlustrate

T Temperatur lwd Verdampfungswärme

p Luftdruck led Sublimationswärme

~g Schwerebeschleunigung qx Massenbruch

Ψ Reibungs-Spannungstensor (Tensor 2. Stufe) ǫ kinetische Energiedissipation
~R Strahlungsflussdichte ~Jr reduzierter Wärmefluss

cp spezifische Wärmemenge bei konstantem DruckR allgemeine Gaskonstante

Bevor die prognostischen Gleichungen für die Temperatur, die Windgeschwindigkeit, den Druck

und das Mischungsverhältnis und die diagnostische Gleichung für die Luftdichte abgeleitet wer-

den können, werden in weiteren Rechenschritten Vereinfachungen vorgenommen und Annahmen

getroffen. Die meteorologischen Größen werden über das Volumen der Gitterbox und das Zeit-

intervall gemittelt (Kap. 2.1.2). Außerdem werden die Größen in einen Mittelwert und eine Ab-

weichung zerlegt (ξ = ξ + ξ′). Eine Transformation der Modellgleichungen von kartesischen

Koordinaten in Kugelkoordinaten findet statt (Kap. 2.1.3). Zudem werden alle Gleichungen in ein

zeitabhängiges, geländefolgendes Koordinatsystem mit der Vertikalkoordinateζ transformiert, da

bei Einbeziehung des Geländes die Modellgleichungen wegen den unteren Randbedingungen nu-

merisch schwer zu lösen sind (Doms und Schättler, 2002).

2.1.2 Numerik

Die prognostischen Gleichungen werden im COSMO-CLM mit dem Runge-Kutta-Verfahren oder

Leapfrog-Verfahren gelöst. Hierbei gibt es Schwierigkeiten, da durch die zeitliche Integration

Schall- und Schwerewellen zur Lösung dazugehören. Daher muss ausStabilitätsgründen ein klei-

ner Zeitschritt∆t gewählt werden, der das Courant-Friedrichs-Levi-Kriterium (CFL-Kriterium)

erfüllt (Gl. 2.6). Das bedeutet, der gewählte Zeitschritt muss kleiner sein alsder Quotient aus
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Maschenweite∆x und maximaler Phasengeschwindigkeitc.

∆t ≤
∆x

c
(2.6)

Für die räumliche Diskretisierung wird eine konstante Maschenweiten∆λ, ∆ϕ und∆ζ verwen-

det (Abb. 2.1). Alle prognostischen Variablen werden im Zentrum eines Gittervolumens definiert

(i, j, k). Ausnahme bilden die Windgeschwindigkeiten(u, v, w) und die turbulente kinetische

Energie(TKE). Die Windgeschwindigkeitskomponenteu liegt am Punkt
(

i+ 1
2 , j, k

)

, v am

Punkt
(

i, j + 1
2 , k
)

undw am Punkt
(

i, j, k + 1
2

)

. Die Mitte einer Modellschicht (Hauptfläche)

wird durchk festgelegt und durchk ± 1
2 (Nebenflächen) begrenzt.

Abbildung 2.1: Gitterbox mit Anordnung der Modellvariablen (Doms und Schättler, 2002).

2.1.3 Koordinatensystem

Aufgrund der kugelförmigen Gestalt der Erde werden die Modellgleichungen in Kugelkoordi-

naten geschrieben. Dadurch treten zwei Probleme auf. Zum einen stellt der Pol eine Singularität

dar. Zum anderen treten die konvergierenden Änderungen des horizontalen Gitters (geographische

Längeλ und geographische Breiteϕ) in Richtung Pol auf. Das zweite Problem kann gelöst wer-

den, indem die(λ, ϕ)-Koordinaten (reguläres Gitter) rotiert werden, so dass der Äquator imUn-

tersuchungsgebiet liegt und dadurch annähernd gleichförmige Gitterboxen erhalten werden. Das

rotierte Koordinatensystem ist im COSMO-CLM implementiert und wird in den Modelleinstel-

lungen durch die Position des Nordpols festgesetzt.

2.1.4 Das Boden-Vegetationsmodell TERRA_ML

In Klimamodellen sind sogenannte SVAT-Modelle (Soil Vegetation Atmosphere Transfer Mo-

del) implementiert, die die Wechselwirkung zwischen Atmosphäre und Boden beschreiben. Da-

bei legt das Boden-Vegetationsmodell die unteren Randbedingungen für das Atmosphärenmodell

fest. Die Aufgabe eines Boden-Vegetationsmodelles ist die Beschreibungder thermischen und
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hydrologischen Prozesse innerhalb des Bodens, wie den Austausch und Transport von Wasser.

Die Bodenprozesse werden im CCLM mit dem Boden-Vegetationsmodell TERRA_ML, einem

Mehrschichtenmodell, parametrisiert. Im TERRA_ML ist die Anzahl der Schichten variabel. Mit

den Parametrisierungen wird der zeitliche Verlauf der Bodenfeuchte undder Bodentemperatur

innerhalb eines Gitterelements prognostiziert.

Durch Konfigurationen im CCLM besitzt TERRA_ML eine explizite Vegetationsschicht. Die

Parametrisierung der Transpiration von Vegetation und die Evaporation von unbedecktem Bo-

den findet nach dem Schema des biophysikalischen Landoberflächenmodells BATS (Biosphere-

Atmosphere Transfer Scheme) statt. Die Besonderheit der biophysikalischen Modelle liegt in der

Einschränkung der Transpiration durch die Blattöffnungen, welche über den Stomatawiderstand

beschrieben wird (siehe Gl. 2.12) (Doms et al., 2011).

Viele Parameter eines Bodenmodells, wie z.B. die Feldkapazität, hängen starkvom Bodentyp ab

(Tab. 2.3). Im TERRA_ML wird zwischen acht verschiedenen Bodentypen unterschieden, die im

gesamten Simulationsgebiet verteilt vorzufinden sind (Abb. 2.2). Zu den Bodentypen gehören der

Sand, der sandige Lehm, der Lehm, der tonige Lehm und der Ton. Zusätzlich kommen Bodenty-

pen mit besonderen hydrologischen Eigenschaften hinzu. Das sind zumeinen Eis und Gestein, bei

denen keine hydrologischen Prozesse auftreten und zum anderen Torf. Eis und Gestein sind in den

Gebieten, die für die Auswertung festgelegt wurden (siehe hierzu Kap.3.1), nicht vertreten. Sie

liegen in geringer Menge außerhalb von den festgelegten Auswertegebieten. Jedes Gitterelement

mit einem Landanteil größer als 50% repräsentiert einen von den zuvor genannten 8 Bodentypen.

Die restlichen Gitterelemente legen Wasserflächen als Meerwasser oder Meereis fest.

Der häufigste Bodentyp, der in den Auswertegebieten vorhanden ist, istder Lehmboden. Der

zweihäufigster Bodentyp ist der sandige Lehm. Hauptsächlich tritt dieser inSkandinavien auf

(Tab. 2.1). Toniger Lehm liegt verstreut in ganz Europa vor. Sand befindet sich größtenteils nörd-

lich des 50. Breitenkreises in Osteuropa und Skandinavien. Torf ist zu einem geringen Anteil

ebenfalls nördlich des 50. Breitenkreises zu finden. Ton liegt nur im Mittelmeerraum und auf den

Britischen Inseln vor.

Tabelle 2.1: Relative Häufigkeit [%] der verschiedenen Bodentypen im Modellgebiet für die Aus-
wertegebiete Britische Inseln (BI), Iberische Halbinsel (IP), Frankreich (FR), Mitteleuropa (ME),
Skandinavien (SC), Alpen (AL), Mittelmeerraum (MD), Osteuropa (EA).Die Daten wurden aus
dem regionalen Klimamodell CCLM mit 50 km Auflösung entnommen.

Gebiet Sand Sandiger Lehm Lehm Toniger Lehm Ton Torf

BI 3,52 24,65 54,23 11,27 0,7 5,63
IP 1,23 7,36 80,98 10,43 - -
FR 2,58 11,85 67,53 18,04 - -
ME 6,25 20,48 61,81 11,11 - 0.35
SC 9,39 74,07 10,43 1,19 - 4,92
AL - 17,96 56,29 25,75 - -
MD - 9,73 55,02 34,95 0,3 -
EA 9,76 29,79 54,01 6,27 - 0,17
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Abbildung 2.2: Verteilung der Bodentypen in den Auswertegebieten im CCLMmit 0, 44◦×0, 44◦

Auflösung. Die durchgezogenen weißen Linien begrenzen die Auswertegebiete im Modellgebiet
Europa.

2.1.5 Modellkonfiguration

Die Simulationen mit COSMO-CLM wurden mit der Version COSMO4.8-CLM7 durchgeführt.

Das regionale Klimamodell besitzt eine horizontale räumliche Auflösung von0, 44◦ × 0, 44◦.

Das entspricht ungefähr50 km × 50 km im rotierten Koordinatensystem. Die vertikale Auflö-

sung beträgt 40 Schichten. Für die Zeitintegration wird das Runge-Kutta-Verfahren verwendet.

Ein Zeitschritt von∆t = 360 s wurde festgelegt. Der rotierte Nordpol befindet sich im regu-

lären Koordinatensystem im Nordpazifik mit einer geographischen Längevon λ = −162◦ und

einer Breite vonϕ = +39, 25◦ (Kap. 2.1.3). Die Anzahl der Gitterpunkte in West-Ost-Richtung

beträgti = 1, ..., 118 und in Süd-Nord-Richtungj = 1, ..., 110. Die Startwerte für die Fest-

legung des Modellgebietes befinden sich am unteren linken Gitterpunkt beiλ = −29, 53◦ und

φ = −26, 73◦ im rotierten Koordinatensystem (Schättler et al., 2009). Das Modellgebiet umfasst

Europa. Es reicht im Süden bis nach Nordafrika, im Nordwesten bis zumsüdlichen Zipfel Grön-

lands und im Osten bis zum Uralgebirge (Abb. 3.1). Die Berechnung der Bodenprozesse erfolgt

mit dem Boden-Vegetationsmodell TERRA_ML. Für TERRA_ML liegen in dieser Arbeit zehn

diskrete Schichten vor, die bis in eine Tiefe von rund 15 m reichen (siehe Tab. 2.2). Die angegebe-

nen Schichttiefen in den Modelldaten beziehen sich auf die Schichtmittenzm,k, die sogenannten

Hauptflächen, auf denen die Variablen definiert sind (Kap. 2.1.2). Die Tiefe der hydrologisch ak-
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tiven Schicht ist auf 2,5 m festgelegt. Unterhalb der aktiven Schicht kann kein Wasser aufwärts

transportiert werden und wird alleinig durch die Schwerkraft abwärts bewegt.

Tabelle 2.2: Bodenschichten im Boden-Vegetationsmodell TERRA_ML.

Schichtk Schichttiefe [m] Schichtdicke∆zk [m] Schichtmitte zm,k [m]

1 0,0 - 0,01 0,01 0,005
2 0,01 - 0,04 0,03 0,025
3 0,04 - 0,1 0,06 0,07
4 0,1 - 0,22 0,12 0,16
5 0,22 - 0,46 0,24 0,34
6 0,46 - 0,94 0,48 0,7
7 0,94 - 1,90 0,96 1,42
8 1,90 - 3,82 1,92 2,86
9 3,82 - 7,66 3,84 5,74
10 7,66 - 15,34 7,68 11,5

Angetrieben wurde CCLM mit dem Reanalysedatensatz aus dem Projekt ERA-40 (ECMWF Re-

Analysis), welches von ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts) mit

einem globalen Modell für den vergangenen Zeitraum von September 1957 bis August 2002 mit

assilimierten Beobachtungen produziert wurde (Uppala et al., 2005). Der Vorteil der Reanalyse-

daten liegt in dem direkten Vergleich von Modellausgabe mit den damaligen Beobachtungsdaten.

Eine Aktualisierung der Randwerte mit den ERA-40-Daten erfolgte während einer laufenden Si-

mulation alle sechs Stunden. Alle durchgeführten Simulationen wurden auf dem Hochleistungs-

rechner NEC SX9 in Stuttgart gerechnet.

Die Ausgabedaten werden bei Verwendung der geometrischen Höhe alsVertikalkoordinate alle

sechs Stunden in eine Datei abgespeichert. Verfügbar sind die Daten jeweils um 00:00, 06:00,

12:00 und 18:00 UTC. Bei Verwendung des Drucks als Vertikalkoordinate werden die Daten alle

zwölf Stunden abgespeichert (00:00 UTC und 12:00 UTC). Für die Bearbeitung und Auswertung

der Daten wurde das rotierte Koordinatensystem in ein reguläres Gitter rücktransformiert.

2.2 Bodenfeuchte-Niederschlag-Wechselwirkung

Im Allgemeinen bezeichnet die Bodenfeuchte die gespeicherte Wassermenge in einem Boden.

Die Wassermenge im Boden wird hauptsächlich vom Niederschlag und der Evapotranspiration

geregelt. Die Größen Bodenfeuchte, Evapotranspiration und Niederschlag sind untereinander ge-

koppelt und bilden demgemäß einen Zyklus (Abb. 2.3).

Die Beziehung zwischen Niederschlag und der resultierenden Änderung der Bodenfeuchte ist

trivial. Der Niederschlag führt im Normalfall zu mehr Bodenfeuchte. Wenn der Boden jedoch

nicht viel Wasser enthält oder gesättigt ist, kann dies bei Niederschlag zu einem oberflächlichen

Abfließen führen. Das Gleiche gilt bei Starkniederschlägen für einen Bodentyp mit niedriger In-

filtrationsrate, wie tonige Böden.
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Abbildung 2.3: Wechselwirkung Niederschlag, Bodenfeuchte und Evapotranspiration. Ein blau-
er Pfeil zeigt eine Erhöhung und ein roter Pfeile eine Abnahme. Der blau-rote Pfeil gibt beide
Möglichkeiten an (Seneviratne et al., 2010, verändert).

Die Evapotranspiration spielt eine indirekte und nicht zu unterschätzendeRolle in der Wechsel-

wirkung zwischen Bodenfeuchte und Niederschlag. Ein Großteil vom Niederschlag wird über

Landflächen vor allem in den Übergangsbereichen zwischen trockenen und feuchtem Klima zu-

rück in die Atmosphäre evapotranspiriert (Koster et al., 2004). Dies erfolgt hauptsächlich durch

Pflanzentranspiration (Seneviratne et al., 2010). Daher ist die Kenntnisdes Pflanzenbedeckungs-

anteils für die Pflanzentranspiration in Klimamodellen erforderlich. Die Interaktion zwischen

Evapotranspiration und Bodenfeuchte hängt von der Jahreszeit ab und trägt in der Pflanzenwachs-

tumsphase vom Frühling bis zum Sommer zu einer Verringerung der Bodenfeuchte bei. Folglich

ist die Bodenfeuchte in der Regel im Winter höher, da von den Pflanzen weniger transpiriert wird.

Es muss bedacht werden, dass sich die Bodenfeuchte durch die Evapotranspiration verringert und

daher eine negative Rückkopplung entsteht. Es kann weniger Bodenfeuchte evaporiert werden,

da die Saugfähigkeit des Bodens steigt und den Pflanzenwurzeln weniger Wasser zur Verfügung

steht. Bei weiterer Verringerung der Bodenfeuchte wird der Welkepunkt erreicht, ab dem schließ-

lich keine Evapotranspiration mehr stattfinden kann.

Niederschlag und Evapotranspiration sind auf komplexe Weise gekoppelt.Die Kopplung ist ab-

hängig von speziellen Bedingungen (z.B. Advektion). Daher ist es nichtimmer gegeben, dass

eine erhöhte Evapotranspiration zu erhöhtem Niederschlag führt. Jedoch wird in einigen Studien

ein möglicher Zusammenhang zwischen erhöhter Evapotranspiration und erhöhtem Niederschlag

festgestellt (Seneviratne et al., 2010). Es muss bedacht werden, dassdie Ergebnisse der Modellstu-

dien abhängig von dem verwendeten Modell, deren horizontaler Auflösung und der Parametrisie-

rung unterschiedlicher Prozesse sind. Zusätzlich spielt das untersuchte Gebiet und der betrachtete

Zeitraum eine Rolle. Von Hohenegger et al. (2009) wird gezeigt, dass im CCLM die parame-

trisierte Konvektion in den Simulationen mit 25 km Auflösung eine positive Kopplung zwischen

Evapotranspiration und Niederschlag aufweist, während bei einer expliziten Behandlung der Kon-



12 Kapitel 2. Grundlagen

vektion in den Simulationen mit 2,2 km Auflösung eine negative Kopplung festgestellt wird. Ein

theoretisches Konzept für eine positive Kopplung von Evapotranspiration und Niederschlag wird

von Eltahir (1998) dargelegt. Eine erhöhte Bodenfeuchte führt zu einer erhöhten Evapotranspirati-

on und gleichzeitig zu einer Abnahme der Albedo, die mit dem Wassergehalt des Bodens negative

korreliert ist. Dies wiederum führt in der Grenzschicht über einem ausreichend großen Gebiet

zu einer Zunahme von feucht-statischer Energie, die die potentielle Energie, latente und fühlbare

Wärme umfasst. Dadurch wird ein erhöhter Niederschlag begünstigt.

2.2.1 Die Rolle der Bodenfeuchte in der Wasserbilanz

Die Landflächen sind mit ihrer Bodenfeuchte als Wasser- und Energiespeicher (latenter Wärme-

fluss) für das Klimasystem anzusehen. Kommt es zu Abweichungen in der Niederschlagsver-

teilung, so machen sich diese in der Bodenfeuchte und letztendlich im Wasser- und Energie-

haushalt bemerkbar. Über eine bestimmte Zeit hinweg kann sich der Boden gewissermaßen an

untypische Ereignisse wie Trockenheit und ergiebigen Niederschlag erinnern, während diese Er-

eignisse längst von der Atmosphäre „vergessen“ wurden. Dies wird als„Gedächtnis des Bodens“

bezeichnet und ist abhängig von der Bodentiefe. Das Erinnerungsvermögen wird im Wesentli-

chen durch die jahreszeitliche Abhängigkeit des Niederschlags und dersolaren Einstrahlung, die

Evapotranspiration und den Abfluss bestimmt (Koster und Suarez, 2001).

Die Bodenfeuchte spielt eine grundlegende Rolle in der Wechselwirkungzwischen Boden und

Atmosphäre. Aufgrund dessen müssen Austausch- und Transportprozesse von Wasser in einem

Boden-Vegetationsmodell berücksichtigt werden. Dies wird allgemein mit derBilanzgleichung

für die oberste Bodenschicht inklusive Vegetation ohne Austausch mit angrenzenden Bodenvolu-

men ausgedrückt durch
dS

dt
= P − E −Rs −Rg. (2.7)

Auf der linken Seite der Gleichung steht die zeitliche Änderung der absoluten BodenfeuchteS.

Auf der rechten Seite befindet sich der NiederschlagP , die EvapotranspirationE, der Oberflä-

chenabflussRs und der unterirdische AbflussRg. Resultierend stellt die Niederschlagsmenge die

Quelle für die Wasserbilanzgleichung in der obersten Bodenschicht dar. Als Senke gilt der Verlust

durch den Abfluss von Wasser und durch die Evapotranspiration. Dabei stellt die Evapotranspira-

tion eine Wasserquelle für die Atmosphäre dar (Seneviratne et al., 2010).Die Evapotranspiration

umfasst fünf verschiedene Quellen. Das sind die Pflanzentranspiration, die Evaporation vom Inter-

zeptionsspeicher wie Tau und Reif, die von Oberflächenwasser und dievon unbedecktem Boden,

sowie die Schneesublimation (Abb. 2.4).

Im Modell auftretende Abweichungen in der Bodenfeuchte im Vergleich zu den Beobachtun-

gen übertragen sich im Modell gemäß der Wasserbilanz (Gl. 2.7) auf die Evapotranspiration. Die

Änderung des Wasserdampfgehalts in der Atmosphäre führt schließlich zu Anomalien im Nie-

derschlag. Mit der Zeit akkumulieren sich die Abweichungen in der Wasserbilanz und es entsteht

eine Drift des gekoppelten Land-Atmosphärenmodells (Dirmeyer, 2001).
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2.2.2 Behandlung der Bodenfeuchte im COSMO-CLM

Die Bodenfeuchte ist eine Größe, die vom Boden-Vegetationsmodell TERRA_ML berechnet

wird. Im CCLM ist die Bodenfeuchte eine Initialisierungsgröße, d.h. sie wird beim Start der

Simulation für das gesamte Modellgebiet vorgegeben. In dieser Arbeit werden die Startwerte

der Bodenfeuchte für das dreidimensionale Initialisierungsfeld von den Reanalysedaten ERA-40

übergeben. Die Übergabe der Bodenfeuchtewerte ist mit Ungenauigkeit behaftet, da diese Werte

nicht dem wirklichen Zustand des Bodens entsprechen. Denn die Messung der Bodenfeuchte er-

weist sich als schwierig, da diese eine heterogene Verteilung sowohl horizontal als auch vertikal

innerhalb eines kleinen Untersuchungsgebiets aufweist. In-situ-Messungen des vertikalen Boden-

feuchteprofils stellen zeitlich hochaufgelöste Messdaten bereit (Vereecken et al., 2008). Diese

sind jedoch streng lokal begrenzt. Großflächige Messungen der Bodenfeuchte können nur über

die Fernerkundung durchgeführt werden. Bei der Fernerkundung werden lediglich die obersten

Zentimeter erfasst (Kerr, 2007). Außerdem treten bei der aktiven Satellitenmessungen Probleme

durch die Vegetation auf, die für manche Frequenzbereiche nicht vollständig durchlässig ist. Eben-

so beeinflussen Topografie, Schnee, etc. die Bodensignale, so dassletztlich für die Gewinnung der

Bodenfeuchtedaten einige Einschränkungen vorliegen.

Die Werte der Bodenfeuchte werden in der Einheit Meter [m] für jede der zehn Schichten ausge-

geben (Tab. 2.2). Die oberste Bodenschicht ist die dünnste Schicht. DieSchichtdicke∆zk nimmt

mit der Tiefe an Mächtigkeit zu. Die absolute BodenfeuchteSk [m] wird mit Hilfe der Schichtdi-

cke der jeweiligen Schicht in den volumetrischen Wassergehaltθ

θ =
Sk
∆zk

[mm/mm] (2.8)

oder

θ =
Sk
∆zk

· 100 [V ol.%] (2.9)

umgerechnet. Diese Definition bezieht sich auf ein Volumen, in diesem Fall auf ein Gitterelement.

Im Boden-Vegetationsmodell TERRA_ML wird für die oberste Schichtk = 1 unterhalb der

Oberfläche die zeitliche Änderung des BodenwassergehaltesS [m] mittels

ρw
∂Sk
∂t

= Eb + I + (1− α)Pr + Fk,k+1 + Trk −Rs −Rg +Mk (2.10)

berechnet. Auf der linken Seite istρw die Wasserdichte [kg m−3]. Auf der rechten Seite steht

die Evaporation von unbedeckten BodenEb, die Infiltration von InterzeptionenI und die Nieder-

schlagsratePr, welche sich durch den Vorfaktor auf unbedeckten Boden beschränkt. Zusätzlich

gibt es den gravitationsbedingten und kapillarischen WassertransportF zwischen den Schichten

k, was einem vertikalen Transport entspricht und mit der Richards-Gleichung (Gl. 2.13) beschrie-

ben wird. Außerdem tritt die Wasseraufnahme durch WurzelnTrk , die Abnahme durch den un-

terirdischen AbflussRg und den OberflächenabflussRs auf. Zuletzt kommt noch ein Quellterm

innerhalb der Bodenschicht durch tauende FrostbödenMk hinzu (Doms et al., 2011). Alle Terme

besitzen die Einheit [mm s−1].
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Abbildung 2.4: Hydrologische Prozesse im Boden-Vegetationsmodell TERRA_ML (Doms et al.,
2011, verändert).

In den Schichten unterhalb der obersten Schicht verhält sich die Berechnung der Bodenfeuchte

abweichend von Gl. 2.10, da der Boden nicht mehr an die Atmosphäre angrenzt. Die Evaporation

von unbedecktem Boden und die Infiltration von Interzeptionen an der Oberfläche treten nicht

mehr auf. Hier erfolgt ein Austausch von Wasser durch abwärts- und aufwärtsgerichtete Kräfte

zwischen den einzelnen Schichten. Die Gl. 2.10 verkürzt sich daher fürdie Schichtenk > 1 auf

ρw
∂Sk
∂t

= Fk,k+1 − Fk−1,k + Trk −Rg +Mk. (2.11)

In den Schichten, die unterhalb der Wurzeltiefe (0,12 m) liegen, entfällt die Wasseraufnahme

durch Wurzeln. Zusätzlich entfällt unterhalb der aktiven Schicht (2,5 m) der kapillarische Was-

sertransport.

Die gesamte Bodenfeuchte in einem Gitterpunkt setzt sich aus den flüssigenund den gefrorenen

Komponenten zusammen. Der gefrorene Wassergehalt berechnet sichanders und wird hier nicht

aufgeführt.

Die Entnahme des Bodenwassers über die Wurzeln und somit die Berechnung für die Pflanzen-

transpirationTr findet im TERRA_ML für den Fall statt, dass für die potentielle Evaporation bei

OberflächentemperaturEpot (Tsfc) < 0 gilt (laut Definition bedeutet negativ vom Erdboden weg-

gerichtet). Folgendermaßen ergibt sich für alle Bodentypen außer Eis und Gestein, für die keine
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Transpiration existiert,

Tr = fplnt · (1− fi) · (1− fsnow) ·
Epot (Tsfc) ra
ra + rf

. (2.12)

Im Bruch befinden sich die biologischen Widerstände beim Wasserdampftransport. Das sind der

atmosphärische Widerstandra und der Blattwerk-Widerstandrf . Die Vorfaktoren vor dem Bruch

geben den Bedeckungsanteil von Pflanzenfplnt, Schneefsnow und Wasserfi auf der Erdoberflä-

che in einem Gitterelement an.

Nicht immer stellt die Evapotranspiration einen Wasserverlust für den Boden dar, bei der die

Flussrichtung in die Atmosphäre gerichtet ist. Die Ausnahme bildet die Evaporation von Interzep-

tionen. Ein positives Vorzeichen bei der Evaporation von Interzeptionen, d.h. laut Definiton zum

Erdboden gerichtet, kann durch Bildung von Tau und Reif hervorgerufen werden. Dabei wird bei

Reif die BedingungEpot (Tsnow,sfc) > 0 undTsnow,sfc < T0 gefordert, wobeiT0 der Gefrier-

punkt undTsnow,sfc die Oberflächentemperatur von Schnee ist. Bei Tau giltEpot (Tsfc) > 0 und

Tsfc > T0.

In zwei Schritten berechnet das Boden-Vegetationsmodell TERRA_ML zuerst die Evapotranspi-

ration. Danach erfolgt die Berechnung des vertikalen Wassertransports zwischen zwei Boden-

schichten über die Richards-Gleichung (Gl. 2.13) zusammen mit den thermischen Prozesse über

die Wärmeleitungsgleichung (Gl. 2.17). Die Richards-Gleichung ist folgendermaßen definiert:

F = −ρw ·

(

−Dw (θ)
∂θ

∂z
+Kw (θ)

)

. (2.13)

Hier istDw die hydraulische Diffusion [m2 s−1] undKw die hydraulische Leitfähigkeit [m s−1].

Die beiden Größen sind Funktionen des volumetrischen Wassergehaltsθ und abhängig vom Bo-

dentyp (Tab. 2.3). Für die hydraulische Diffusion gilt

Dw (θ) = D0 exp
[

D1

(

wPV − θ̄
)

/ (wPV − wADP )
]

(2.14)

und für die hydraulische Leitfähigkeit

Kw (θ) = K0 exp
[

D1

(

wPV − θ̄
)

/ (wPV − wADP )
]

. (2.15)

Hier ist θ̄ das gewichtete Mittel des volumetrischen Wassergehalts von zwei angrenzenden Bo-

denschichten und berechnet sich über

θ̄ =
∆zk · θk +∆zk+1 · θk+1

2 · (zm,k+1 − zm,k)
. (2.16)

Die Wärmeleitungsgleichung lautet:

∂Tsoil
∂t

=
1

ρc

∂

∂z

(

λw
∂Tsoil
∂z

)

. (2.17)

In der Wärmeleitungsgleichung ist die BodentemperaturTsoil, die Wärmeleitfähigkeitλw und die

Wärmekapazitätρc, die sich auf ein Volumen bezieht, enthalten. Die Wärmekapazität ist definiert
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als

ρc = ρ0c0 + ρwcwθ + ρwceisθeis, (2.18)

mit der volumetrische Wärmekapazität für trockenen Bodenρ0c0 (Tab. 2.3), für Wasserρwcw =

4, 18 · 106 J m−3 K−1 und Eisρeisceis = 2, 10 · 106 J m−3 K−1.

Tabelle 2.3: Konstante Bodenparameter für die verschiedenen Bodentypen (Doms et al., 2011).
PorenvolumenwPV [1], Feldkapazität (wFC) [1], Bodenfeuchte im lufttrockenen Zustand
(wADP ) [1], hydraulische DiffusivitätsparameterD0 [10−9 m2 s−1] und D1 [1], hydraulische
LeitfähigkeitsparamterK0 [10−9 m s−1] undK1 [1], Wärmekapazität (ρ0c0) [106 J m−3 K−1].

Bodentyp Sand Sandiger Lehm Lehm Toniger Lehm Ton Torf

wPV 0.364 0.445 0.455 0.475 0.507 0.863
wFC 0,196 0,260 0,340 0,370 0,463 0,763
wADP 0.012 0.030 0.035 0.060 0.065 0.098
D0 18400 3460 3570 1180 442 106
D1 -8.45 -9.47 -7.44 -7.76 -6.74 -5.97
K0 47900 9430 5310 764 17 58
K1 -19.27 -20.86 -19.66 -18.52 -16.32 -16.48
ρ0c0 1,28 1,35 1,42 1,50 1,63 0,58

Das PorenvolumenwPV gibt die Wassermenge an, die ein wassergesättigtes Bodenvolumen ma-

ximal enthalten kann (Tab. 2.3). Die FeldkapazitätwFC ist die Wassermenge, die von einem

wassergesättigten Boden gegen die Schwerkraft zurückgehalten werden kann. Bei dem Bodentyp

Sand ist diese sehr niedrig. Lehm ist wasserundurchlässiger als Ton.Dennoch haben beide eine

relativ hohe Feldkapazität. Torf hat eine sehr hohe Feldkapazität. Die Bodenfeuchte im lufttro-

ckenen ZustandwADP ist die minimale Wassermenge, die ein Bodenvolumen enthalten kann.

2.3 Angewandte Methoden zur Datenauswertung

2.3.1 Effektiver Trockenheitsindex EDI

Trockenheit tritt immer im Zusammenhang mit einem Rückgang oder Ausbleiben des Nieder-

schlags über Land für eine gewisse Zeitspanne auf und macht sich schließlich in der Bodenfeuch-

te bemerkbar. Die Abnahme der Bodenfeuchte ist stark abhängig von derDauer der Trockenheit

und kann weitreichende Folgen haben. Zum Beispiel wirkt sich dies auf die bodennahe Tempera-

tur aus und besitzt zudem einen Einfluss auf das Auftreten von Hitzewellenin Europa, die sich in

Osteuropa durch den Wassermangel im Boden sogar verstärken können (Hirschi et al., 2011).

Eine geeignete Methode, Trockenheit zu quantifizieren ist mit dem sogenannten Trockenheitsin-

dex EDI (Effective Drought Index) gegeben (Byun und Wilhite, 1999). Der EDI zeichnet sich mit

einigen Vorteilen gegenüber anderen Trockenheitsindizes wie z.B. dem weit verbreitenden SPI

(Standardized Precipitation Index) aus (McKee et al., 1993). Bei den beiden erwähnten Trocken-

heitsindizes wird nur die Niederschlagsmenge als absolute Größe für die Berechnung benötigt.
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Vereinfacht gesagt beschreibt die Berechnung von EDI und SPI dieDifferenz des Niederschlags

vom Mittel geteilt durch die Standardabweichung.

Der EDI verwendet bei der Berechnung täglich gemessene Niederschlagswerte, während der SPI

lediglich die Monatssumme des Gesamtniederschlages in die Berechnung einbezieht. Somit kann

EDI nicht nur lang anhaltende Trockenheit erfassen, sondern auchTrockenheiten mit einer kür-

zeren Zeitspanne (Byun und Kim, 2010). Zur Veranschaulichung werden zwei Sommermonate

betrachtet, bei denen es nur am ersten Tag des ersten Monats und am letzten Tag des nachfolgen-

den Monats stark geregnet hat. Dazwischen liegen rund 60 Tage ohne Niederschlag. Die monat-

liche Niederschlagssumme offenbart dieses zwischenzeitliche Ereignis nicht und die Trockenheit

wird demzufolge abgeschwächter erfasst. Des Weiteren berücksichtigtder SPI im Gegensatz zum

EDI den zeitlichen Wasserverlust des Bodens durch den vorhanden unterirdischen Abfluss und

die Evapotranspiration nicht (Gl. 2.19).

Die Berechnung des EDI beginnt mit der Berechnung des sogenannteneffektiven Niederschlags

(EP). Diese Gleichung (Gl. 2.19) beschreibt die tägliche Änderung der gespeicherten Wassermen-

ge des Bodens über eine gewichtete Aufsummierung der zurückliegendenNiederschlagswerte.

Für die Dauer der Aufsummierung des Niederschlags wurde ein Wert voni = 365, was einem

Jahrzyklus entspricht, verwendet.Pd−m gibt die tägliche Niederschlagsmenge [mm] über Land-

flächenm Tage vordem zu berechnenden Tagd für EPd an. Die Zeitreihe mit den täglichen

Niederschlagswerten und einem Datenumfang von mindestensk = 30 Jahren verkürzt sich somit

durch die rückläufige Aufsummierung umi = 365 Tage aufk = kr = k − 1. Die Schaltjahre

werden berücksichtigt, indem die Anzahl der Schalttage durch die gleicheAnzahl der ersten Tage

der Zeitreihe entfernt wurden. Damit besteht jedes Jahr aus 365 Tagen.

EPd =
i
∑

n=1

(∑n
m=1 Pd−m

n

)

, d = i+ 1, ..., 365 · k (2.19)

Für ein besseres Verständnis vom effektiven Niederschlag wird exemplarisch die Berechnung von

EP am 1. Juni 1973 mit einer Aufsummierung voni = 365 aufgeführt.

EP01.06.73 =
P31.05.73

1
+
P31.05.73 + P30.05.73

2
+ · · ·+

P31.05.73 + · · ·+ P01.06.72

365
(2.20)

Nachfolgend ein graphisches Beispiel für EP (Abb. 2.5). Betrachtet werden zwei fiktive Jahre mit

jeweils 365 Tage. Im ersten Jahr wurde eine tägliche Niederschlagssumme von 2 mm verzeichnet,

was einer Jahressumme von 730 mm entspricht. Das darauffolgende Jahrverzeichnet lediglich

am 1. Juni 20 mm Niederschlag. Die Darstellung des EP beginnt im zweiten Jahr, da die ersten

365 Werte für die Berechnung des EP benötigt werden. Durch die Gleichverteilung der täglichen

Niederschlagssummen ergibt sich für den 1. Januar wie bei der Jahressumme ein EP von 730 mm.

Der zeitliche Verlauf von EP zeigt eine fortschreitende Abnahme der Jahressumme bis zu dem

eintretenden Niederschlagsereignis am 1. Juni. Dort ist ein sprunghafter Anstieg vom 1. zum

2. Juni auf ein EP von rund 300 mm zu sehen. Die derzeitige Jahressumme am2. Juni beträgt

446 mm. Hingegen steigen die Werte durch die gewichtete Aufsummierung über ein Jahr lediglich
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um 128 mm an. Danach nimmt der EP weiterhin ab. Die Abnahme geht nach 365 Tagen im

zweiten Jahr wegen dem zwischenzeitlichen Niederschlagsereignis nichtvollständig auf 0 mm

zurück. Am letzten Tag des Jahres wird wegen der gewichteten Aufsummierung ein EP von rund

11 mm erreicht.
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Abbildung 2.5: Zeitliche Variation des effektiven Niederschlags (EP).

Der nächste Schritt nach der Bestimmung des EP ist die Berechnung des langjährigen Mittelwertes

(MEP ) von EP für jeden Tag in einem Kalenderjahr.

MEPdk =
365
∑

d=1

(

∑kr
n=1EP((n−1)·365+d)

kr

)

(2.21)

MEP besteht aus 365 Werten, die jeweils den Mittelwert für einen Tag im Kalenderjahrdk über die

gesamte Zeitreihe angeben. Mit den zuvor berechneten EP und MEP kannnun die Abweichung

DEP ermittelt werden, die sich aus

DEPd = δd,dk (EPd −MEPdk) (2.22)

ergibt.δd,dk ist das Kronecker-Delta und ist für jeden gleichen Kalendertag 1, ansonsten wird es 0.

Negative Werte von DEP bedeuten ein Defizit, positive Werte ein Überflussder Wasserressourcen

im Boden. Für eine qualitative Beurteilung der Trockenperioden wird vorgeschlagen, die Dauer

der Aufsummierung i für die Anzahl der aufeinanderfolgenden Tage mitnegative DEPsda mit

i = 365 + da − 1 neu zu bestimmen und die Rechnung wieder für diese bestimmte Trockenpe-

riode mit Gl. 2.19 zu beginnen. Ansonsten werden alle Trockenperiode, die länger als ein Jahr

andauern, unterschätzt (Kim et al., 2009). In dieser Arbeit wurde dies nicht durchgeführt, weil

keine Trockenperiode länger als ein Jahr auftrat.

Anschließend wird für die Zeitreihe die Standardabweichungσ von DEP für jeden Tag im Kalen-

derjahr berechnet.

STEPdk = σ

(

365
∑

d=1

(

kr
∑

n=1

DEP((n−1)·365+d)

))

(2.23)



2.3. Angewandte Methoden zur Datenauswertung 19

Letztendlich berechnet sich der effektive Trockenheitsindex durch Anwendung der Gleichung

EDId = δd,dk

(

DEPd

STEPdk

)

. (2.24)

Die Kategorisierung der Feucht- und Trockenperiode über EDI ist folgendermaßen. Gemäßigte

Trockenheit wird bei−1, 5 < EDI ≤ −1 festgelegt, starke Trockenheit bei−2 < EDI ≤ −1, 5

und extreme Trockenheit beiEDI ≤ −2. Der Bereich−1 ≤ EDI ≤ 1 wird als nahezu normal

bezeichnet. Die Einteilung in gemäßigte, starke und extreme Nässe ist für negative und positive

Werte symmetrisch.

Zusammengefasst stellt der EDI Informationen über den Zustand des Bodens bereit und erweist

sich als standardisierter Index für den Vergleich von verschiedenen klimatischen Regionen als

geeignet.

2.3.2 Wurzel aus der mittleren quadratischen Abweichung RMSD

Die Wurzel aus der mittleren quadratischen Abweichung (RMSD) ist ein absolutes Maß für die

Übereinstimmung zwischen Referenz und Beobachtung. Berechnet wirdder RMSD über

RMSD (ψref (t), ψtest(t)) =

√

√

√

√

(

∑m
i=1

∑n
j=1 (xref,ij − xtest,ij)

)2

m · n
. (2.25)

Die Größenψref (t) = xref,ij undψtest(t) = xtest,ij sind Matrizen (Abb. 2.6). Diese legen eine

horizontale Fläche (Gitterstruktur) für die Referenzwerte und die Beobachtungswerte fest. Die

Größenn undm im Nenner unter der Quadratwurzel geben die Anzahl der Reihen und Spalten

der Matrizen an.

xref,11 xtest,11

xref,mn xtest,mn

i=
1

i=
m

...

j=1 j=n...

Abbildung 2.6: Schematisch Darstellung der elementweisen Berechnung desRMSD für die Grö-
ßenψref (t) = xref,ij (links) undψtest(t) = xtest,ij (rechts) innerhalb einer Gitterstrukur.
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Der RMSD wird verwendet, weil er bei einer Fläche jeden einzelnen Gitterpunkt in die Berech-

nung einbezieht und sich auf kein Flächenmittel stützen muss, denn das Flächenmittel berücksich-

tigt eine einzelne gegebenenfalls starke Abweichung auf einer Fläche nicht. Beim RMSD treten

daher große Unterschiede zwischen den Referenzwerten und Beobachtungswerten an einzelnen

Gitterpunkten deutlicher hervor. Zu beachten ist, dass der RMSD keine Aussage über die Rich-

tung der Änderung angibt. Das Vorzeichen vom RMSD ist stets positiv undbeschreibt daher keine

Zunahme oder Abnahme einer Größe.

Bei akkumulierten Größen ist es von Vorteil eine Normierung vorzunehmen, um eine Unabhän-

gigkeit von der Gesamtmenge zu schaffen. Hierzu wird die Wurzel aus der mittleren quadratischen

Abweichung RMSD (Gl. 2.25) normiert. Für die Bestimmung werden die minimalen und maxi-

malen Werte der jeweiligen Größextest,ij aus den Beobachtungswerten verwendet. Die Berech-

nung wird mit

NRMSD(t) =
RMSD(t)

max (xtest,ij(t))−min (xtest,ij(t))
(2.26)

durchgeführt. Hiermit kann herausgelesen werden, um wieviel Prozent die Beobachtungswerte

von der Referenz zu einem Zeitpunkt abweichen.



3. Analyse der Referenzsimulation

Vorbereitend für die Sensitivitätsstudie mit COSMO-CLM wird die Referenzsimulation ausführ-

lich untersucht. Hierzu werden zuerst die klimatologischen Unterschiede verschiedener Regionen

(PRUDENCE Regionen) bezüglich der Bodenfeuchte, des Niederschlags und der Evapotranspira-

tion betrachtet. Anschließend werden diese Regionen auf kritische Zeiträume unter Verwendung

des EDI untersucht, um den Zeitraum für die Testläufe festzulegen.

3.1 Klimatologische Unterschiede der Auswertegebiete

Für die voliegende Arbeit wurde mit COSMO-CLM (CCLM), angetrieben mit Reanalysedaten

von ERA-40, eine Basissimulation vom 1. Januar 1968 bis einschließlich 1999 für das Modell-

gebiet Europa erstellt, welche für die weitere Auswertung als Referenz gilt. Die räumliche Auf-

lösung des regionalen Klimamodells beträgt 50 km. Die Modellkonfigurationen sind in Kapitel

2.1.5 zu finden. Für eine dreißigjährige Simulation wurden zusätzlich 2 Jahreals Vorlauf simu-

liert. Ein Vorlauf von 2 Jahren wurde durchgeführt, da der Boden erfahrungsgemäß mindestens

zwei bis drei Jahre benötigt, um sich einzuschwingen und sich an sein dynamisches Gleichgewicht

anzupassen. Die Daten aus dem Vorlauf bleiben für die weitere Untersuchung unberücksichtigt.

In der vorliegenden Studie wurde das Modellgebiet Europa in acht verschiedene Auswertegebiete

eingeteilt (Abb. 3.1), damit diese Regionen nach ihren klimatologischen Eigenschaften getrennt

betrachtet werden können. Die Auswertegebiete umfassen die BritischenInseln, die Iberische

Halbinsel, Frankreich, Mitteleuropa, Skandinavien, die Alpen, der Mittelmeerraum und Osteuro-

pa. Die Begrenzungen der geographischen Koordinaten für die Auswertegebiete sind in untenste-

hender Tabelle 3.1 aufgeführt.

Ein Überblick über die klimatologischen Unterschiede in den Auswertegebieten und dessen Cha-

rakterisierung wird im Folgenden gegeben. Dafür werden die Evapotranspiration und der Gesamt-

niederschlag, welche mit der Bodenfeuchte in Wechselwirkung stehen und einen Zyklus bilden

(Kap. 2.2), aus der Referenzsimulation herausgegriffen. Der Gesamtniederschlag setzt sich aus

dem Schneeanteil, den konvektiven und skaligen Niederschlagsanteilenzusammen. Die Boden-

feuchte ist nur in Landgitterpunkten vertreten. Deshalb wurden beim Niederschlag und der Eva-

potranspiration die Gitterpunkte mit Wasserflächen entfernt, damit die Variablen untereinander

vergleichbar sind und der Zyklus getreu wiedergegeben werden kann.

Zuerst wird der Niederschlag in den Auswertegebieten betrachtet, da dieser dem Boden Wasser

zuführt und neben der Evapotranspiration und dem Abfließen des Wassers aus einem Bodenvo-

21
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Abbildung 3.1: Landoberflächen und Höhenangaben im CCLM 50 km. Die durchgezogenen, ro-
ten Linien markieren die Auswertegebiete in Europa. Britische Inseln (BI),Iberische Halbin-
sel (IP), Frankreich (FR), Mitteleuropa (ME), Skandinavien (SC), Alpen (AL), Mittelmeerraum
(MD), Osteuropa (EA).

lumen einen großen Einfluss auf die Bodenfeuchte besitzt. Nahezu alle Auswertegebiete zeigen

unterschiedliche Jahresgänge des Niederschlags im CCLM (siehe Abb.3.2). Als südliche und tro-

ckene Regionen lassen sich die Iberische Halbinsel und Mittelmeerraum seitens des Niederschlags

zusammenfassen. Beide zeichnen sich durch trockene Sommer mit wenig Niederschlag (≤20 mm

pro Monat) und feuchte Winter aus. Mitteleuropa besitzt eine relativ gleichmäßige Verteilung der

Monatssummen mit der Tendenz zu feuchten Wintern. Das Jahresmittel beträgt rund 74 mm pro

Monat. In Skandinavien ist der meiste Niederschlag im Herbst vorzufinden. Osteuropa verzeich-

net als einziges Gebiet die meisten Niederschläge im Sommer. Das Maximum befindet sich im

Juni (∼80 mm). In den Wintermonaten tritt wenig Niederschlag auf. Die Alpen sind zusammen

mit den Britischen Inseln die niederschlagsreichsten Gebiete. Im Winterhalbjahr können sich in

einem Monat bis zu 120 mm akkumulieren.

Zum Vergleich der Modelldaten des Gesamtniederschlags werden Beobachtungsdaten herangezo-

gen. Dabei wird auf die Daten von „E-OBS“ (European Climate Assessment & Dataset) zurück-

gegriffen (Haylock et al., 2008). Diese beinhalten gemessene Niederschlagswerte in einem regu-

lären Gitter mit einer räumlichen Auflösung von0, 5◦×0, 5◦, was in etwa mit dem rotierten Gitter

des Modells übereinstimmt. Die derzeit aktuelle Version 5.0 mit einer erhöhten Stationsdichte in

Deutschland und Spanien wurde verwendet. Der Datensatz umfasst denZeitraum 01.01.1950 bis
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Tabelle 3.1: Begrenzung der Auswertegebiete mit geographischer Länge und Breite in [◦].

Auswertegebiet West Ost Süd Nord

Britische Inseln (BI) -10 2 50 59
Iberische Halbinsel (IP) -10 3 36 44

Frankreich (FR) -5 5 44 50
Mitteleuropa (ME) 2 16 48 55
Skandinavien (SC) 5 30 55 70

Alpen (AL) 5 15 44 48
Mittelmeerraum (MD) 3 25 36 44

Osteuropa (EA) 16 30 44 55
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Abbildung 3.2: Mittlerer Jahreszyklus des Gesamtniederschlags [mm] (Monatssumme) über den
Landflächen für die einzelnen Auswertegebieten. Die Daten wurden räumlich gemittelt und aus
der Referenzsimulation (COSMO-CLM mit 50 km Auflösung, 1970 bis 1999)entnommen. Die
Farben kennzeichnen die Jahreszeiten Winter (blau), Frühling (rot), Sommer (grün) und Herbst
(schwarz).

30.06.2011 und gibt die tägliche Niederschlagssumme über Landflächen an.

Die Gegenüberstellung der Jahreszyklen (Abb. 3.2 und 3.3) zeigt, dassdas Modell die Monate

Dezember bis April in jedem Auswertegebiet zu feucht ausgibt. Die Überschätzung des Nieder-

schlags im Winter in dem Modell CCLM ist konsistent mit anderen Studien (Feldmann et al.,

2008; Jaeger et al., 2008). In Skandinavien wird in den einzelnen Monaten durchgehend mehr
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Niederschlag im Modell ausgegeben. Die kleinste Differenz zu den beobachtenden Niederschlags-

werten beträgt dabei 4,6 mm im August. Ansonsten ist von Dezember bis April in den Alpen, Ost-

europa, Frankreich, Mitteleuropa und Skandinavien bis zu 30 mm mehr Niederschlag zu finden als

gemessen wurden. In den südlichen Auswertegebieten Iberischen Halbinsel und Mittelmeerraum

werden die Sommer- und Herbstmonate im Modell trockener ausgegeben alsdie Beobachtungen

zeigen, wobei die Differenz bis zu 10 mm pro Monat betragen kann. Die beiden Gebiete weisen

den längsten Zeitraum auf, bei dem das Modell weniger Niederschlag ausgibt als die Beobach-

tungen verzeichneten. In Mitteleuropa findet sich in den Beobachtungdaten keine gleichmäßige

Verteilung der monatlichen Niederschlagssummen wie in den Modelldaten vor. Die Beobach-

tungsdaten erhalten im Sommer mehr Niederschlag als im Winter. In Osteuropa zeichnet sich

ebenfalls solch ein Jahresgang stark ausgeprägt ab.
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Abbildung 3.3: Mittlerer Jahreszyklus des Gesamtniederschlags [mm] (Monatssumme) über den
Landflächen für die einzelnen Auswertegebieten. Die Daten wurden räumlich gemittelt und aus
den Beobachtungsdaten (E-OBS mit 50 km Auflösung, 1970 bis 1999) entnommen. Die Farben
kennzeichnen die Jahreszeiten Winter (blau), Frühling (rot), Sommer (grün) und Herbst (schwarz).

Der Jahreszyklus der Bodenfeuchte zeigt eine zeitliche und räumliche Variation (Abb. 3.4 und

3.5). Von den zehn Bodenschichten im TERRA_ML sind die obersten sieben aufgeführt, da ab

Schicht 7 die Werte der Bodenfeuchte nahezu identisch mit minimalen Abweichungen sind. Der

Grund dafür ist die Begrenzung der aktiven Schicht, die sich bis in 2,5 m Tiefe erstreckt (Kap.

2.2.2). Ab dieser Tiefe tragen in Gl. 2.11 nur wenige Terme zur zeitlichen Änderung der Bo-

denfeuchte bei. Es ist ersichtlich, dass sich die Schichten bis in Schicht 4 ähnlich verhalten und
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Schwankungen in der Schwingung (Rauschen) aufweisen. Hier sind die Gründe die Wurzeltiefe,

die 0,12 m im gesamten Modellgebiet in den Boden reicht, und die unmittelbare Nähe zur Erd-

oberfläche. Dementsprechend haben Gl. 2.10 und Gl. 2.11 ihre uneingeschränkte Gültigkeit und

führen zu täglichen Schwankungen. In der Schicht darunter ist die Schwingung geglättet und hat

einen kleinen Zeitversatz, der mit der Tiefe in den unterhalb liegenden Schichten weiterhin zu-

nimmt. Ab 0,46 m Tiefe (Schicht 6) nimmt die Amplitude der Schwingung ab. Diese Schichten

reagieren somit dämpfend.

Der Jahresgang der Bodenfeuchte hat in allen Auswertegebieten ein Maximum im Winter. Zum

Sommer hin nehmen die Werte ab und erreichen ihr Minimum zumeist im August. Die Amplitude

des Jahreszyklus ist abhängig von der geographischen Lage des Auswertegebietes und von des-

sen Niederschlagsverteilung. Ebenso hat die Evapotranspiration einenwesentlichen Einfluss auf

den Betrag der Amplitude. Die Iberische Halbinsel und der Mittelmeerraum besitzen die größte

Amplitude und erreichen im August von allen Auswertegebieten den niedrigsten volumetrischen

Wassergehalt mit ca. 15 Vol. %. Die starke Abnahme der Bodenfeuchte istauf die Evapotranspira-

tion zurückzuführen, die den Niederschlag in den Sommermonaten übersteigt. Auf den Britischen

Inseln sind die höchsten Bodenfeuchtewerte mit geringen Schwankungen im Jahresgang vorzu-

finden. Genauso besitzen die Alpen eine kleine Amplitude. Osteuropa und Mitteleuropa verhalten

sich ähnlich beim Jahresgang. Lediglich der volumetrische Wassergehaltist in jedem Monat um

5 Vol. % geringer. Skandinavien weicht von den anderen Gebieten ab. Dort ist die oberste Schicht

bis August und September über das Jahr hinweg bis in 0,22 m Tiefe deutlich trockener. Das Mi-

nimum des Jahreszyklus ist bereits im Juni zu finden. Ausschlaggebenddafür ist der gefrorene

Boden von November bis Anfang April, der sich in Skandinavien im Jahreszyklus der Bodentem-

peratur bis in einer Tiefe von rund 1 m (Schicht 6) wiederspiegelt (sieheAnhang, Abb. A.1). Der

Wassertransport in den Bodenschichten wird bedeutend reduziert, falls sich in einer Bodenschicht

ein hoher Eisgehalt vorfindet (Doms et al., 2011).

Bei der Evapotranspiration besitzen die Auswertegebiete ähnliche Charakteristiken beim Jahres-

gang (Abb. 3.6). Während einige Gebiete ihr Maximum im Juni und Juli vorweisen, ist auf der

Iberischen Halbinsel und im Mittelmeerraum das Maximum im Mai vorzufinden. Die Abgabe

von Wasser an die Atmosphäre nimmt ab dem Frühling wegen der zunehmenden Aktivität von

Pflanzen und den steigenden Temperaturen durch die solare Einstrahlung bis zum Sommerbeginn

zu. Beim Vergleich der Auswertegebiet untereinander besitzt Skandinavien in den Wintermona-

ten die geringste Evapotranspiration, was wiederum mit den gefrorenen Böden zusammenhängt.

Die größte Amplitude ist in Osteuropa zu finden. Im Winter wird rund 10 mm und imSommer

rund 80 mm evapotranspiriert. In den südlichen Auswertegebieten sind dieAmplituden am kleins-

ten. Im Sommer ist die Wasserabgabe des Bodens in diesen Gebieten größer als der Beitrag von

Niederschlag, was sich letztendlich in der Bodenfeuchte bemerkbar macht.

Die klimatische Wasserbilanz berechnet sich aus der Differenz von Niederschlag und Evapotran-

spiration (Abb. 3.7). Diese unterliegt, wie beim Niederschlag und bei der Evapotranspiration zu

sehen, zeitlichen Schwankungen und stellt ein Maß für das Wasserangebot dar. Bei einer ne-

gativen klimatischen Wasserbilanz überwiegt die Evapotranspiration und bei einer positiven der

Niederschlag. Im Herbst und im Winter liegen alle Gitterelemente im positiven Bereich. An der
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Abbildung 3.4: Mittlerer Jahreszyklus des volumetrischen Wassergehalts [Vol. %] (Tagesmittel) für die Auswertegebiete Mitteleuropa, Iberische Halbinsel,
Britische Inseln und Frankreich. Die Daten wurden räumlich gemittelt und ausder Referenzsimulation (COSMO-CLM mit 50 km Auflösung, 1970 bis
1999) entnommen. Schicht 1 (0,00-0,01 m), Schicht 2 (0,01-0,04 m), Schicht 3 (0,04-0,10 m), Schicht 4 (0,10-0,22 m), Schicht 5 (0,22-0,46 m), Schicht
6 (0,46-0,94 m) und Schicht 7 (0,94-1,90 m).
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Abbildung 3.5: Mittlerer Jahreszyklus des volumetrischen Wassergehalts [Vol. %] (Tagesmittel) für die Auswertegebiete Skandinavien, Alpen, Mittel-
meerraum und Osteuropa. Die Daten wurden räumlich gemittelt und aus der Referenzsimulation (COSMO-CLM mit 50 km Auflösung, 1970 bis 1999)
entnommen. Schicht 1 (0,00-0,01 m), Schicht 2 (0,01-0,04 m), Schicht 3 (0,04-0,10 m), Schicht 4 (0,10-0,22 m), Schicht 5 (0,22-0,46 m), Schicht 6
(0,46-0,94 m) und Schicht 7 (0,94-1,90 m).
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Abbildung 3.6: Mittlerer Jahreszyklus der Evapotranspiration [mm] (Monatssumme) über den
Landflächen für die einzelnen Auswertegebieten. Die Daten wurden räumlich gemittelt und aus
der Referenzsimulation (COSMO-CLM mit 50 km Auflösung, 1970 bis 1999)entnommen. Bri-
tische Inseln (BI), Iberische Halbinsel (IP), Frankreich (FR), Mitteleuropa (ME), Skandinavien
(SC), Alpen (AL), Mittelmeerraum (MD), Osteuropa (EA).

Westküste von Skandinavien sind diese am höchsten. Im Frühling treten im Süden der Iberischen

Halbinsel und des Mittelmeerraums negative Werte auf, die sich im Sommer teilweise verstärken

und sich auf einen Großteil von Europa ausbreiten. In einem semiariden Klima ist die klimatische

Wasserbilanz für sechs bis neun Monate im langjährigen Mittel negativ. ImGegensatz dazu ist

beim humiden Klima der Niederschlag zehn bis zwölf Monate höher als die Evapotranspiration.

Demnach können über die Modelldaten die südlichen Auswertegebiete, die Iberische Halbinsel

und der Mittelmeerraum, mit einem semiariden Klima charakterisiert werden. Die restlichen Aus-

wertegebiete kennzeichnen ein humides Klima.

3.2 Untersuchung auf sensitive Zeiträume für die Initialisierung

3.2.1 Sensitive Zeiträume

Die Referenzwerte aus der Simulation mit COSMO-CLM für die Zeit von 1970 bis 1999 wurden

mit dem effektiven TrockenheitsindexEDI (siehe Kap. 2.3.1) auf kritische Zeiträume, wie tro-

ckene oder nasse Perioden, in allen Auswertegebieten untersucht, damitein geeigneter Zeitraum

für die anschließende Sensitivitätsstudie gefunden werden konnte. ZurBestimmung des effekti-



3.2. Untersuchung auf sensitive Zeiträume für die Initialisierung 29

−10 0 10 20 30

40
45

50
55

60
65

70

−200

0

200

400

600

800
DJF

−10 0 10 20 30

40
45

50
55

60
65

70

−200

0

200

400

600

800
MAM

−10 0 10 20 30

40
45

50
55

60
65

70

−200

0

200

400

600

800
JJA

−10 0 10 20 30

40
45

50
55

60
65

70

−200

0

200

400

600

800
SON

Abbildung 3.7: Langjähriges Mittel der klimatische Wasserbilanz [mm] (jahreszeitliche Summen)
über den Landflächen für den Winter (DJF), Frühling (MAM), Sommer (JJA) und Herbst (SON).
Die Daten wurden aus der Referenzsimulation (COSMO-CLM mit 50 km Auflösung, 1970 bis
1999) entnommen.

ven NiederschlagsEP wurde ein räumliches Mittel über den einzelnen Auswertegebieten gebil-

det. Zu den Modelldaten werden zusätzlich Beobachtungsdaten von „E-OBS“ als Vergleichswerte

herangezogen. Bei den Niederschlagsdaten vom COSMO-CLM werden nur die Landgitterpunk-

te in die Berechnung des EDI miteinbezogen, um eine Vergleichbarkeit mit den Beobachtungen

herzustellen.

Zunächst werden die Auswertegebiete Iberische Halbinsel und Mitteleuropa ausgewählt, weil

sie deutliche klimatologische Unterschiede im jährlichen Niederschlag aufweisen. Die Iberische

Halbinsel besitzt ein semiarides Klima, während in Mitteleuropa ein humides Klima herrscht. Die

Ergebnisse des EDIs werden in Abbildung 3.8 und 3.9 gezeigt. Dargestelltwird der Simulations-

zeitraum 1971 bis 1999 für die Referenzsimulation.

Der effektive Trockenheitsindex zeigt, dass das Modell den Verlauf der Beobachtungen in allen

Auswertegebieten mit wenigen Ausnahmen annähernd nachbildet. Modell und Beobachtungen

zeigen zu keiner Zeit ein gegenläufiges Verhalten. Vom Modell werden extreme Trocken- und

Feuchtperioden erkannt, teilweise abgeschwächt oder verstärkt. DieKorrelation der berechneten

EDI-Werte aus den Modell- und Beobachtungsdaten für den Zeitraum 01.01.1970 bis 31.12.1999

zeigt für die Auswertegebiete unter Verwendung des Spearmans Rangkorrelationskoeffizienten

Werte zwischenrR = 0, 72 undrR = 0, 9. Im Auswertegebiet Iberische Halbinsel ist der Rang-
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Abbildung 3.8: Zeitreihe des effektiven Trockenheitsindex inMitteleuropa für die Referenzsi-
mulation (rot) und die Beobachtungswerte von E-OBS (schwarz) mit einer räumlichen Auflösung
von ungefähr 50 km. Die blauen vertikalen Linien geben den Simulationsstartder Testläufe an
(Tab. 3.2).

korrelationskoeffizient am höchsten und in Osteuropa am niedrigsten. Mitteleuropa besitzt einen

Wert vonrR = 0, 82. Für den Vergleich zwischen einem Reanalysen angetriebenen Modell und

Beobachtung stellt dieses Ergebnis eine relativ hohe Korrelation für alle Auswertegebiete dar. Da-

mit wird für den weiteren Verlauf der Arbeit eine gute Basis für die Glaubwürdigkeit des Modells

geschaffen.

In Mitteleuropa sticht die Trockenperiode im Jahr 1976 hervor (Abb. 3.8). Der effektive Trocken-

heitsindex verzeichnet im Modell eine über mehrere Monate anhaltende extreme Trockenheit mit

den niedrigsten Werten (−2, 0 ≤ EDI < −3, 2) im gesamten Simulationszeitraum. Die Beob-

achtungen ergeben im Juli 1976 sogar niedrigere EDI-Werte (EDI < −3, 5) als die Simulation.

Die typische Großwetterlage in diesem Jahr war die sogenannte meridionale Zirkulationsform

HFA (Hoch Fennoskandien) (Werner und Gerstengarbe, 2010). Dieses kräftige Hoch blockierte

die Westströmung und verhinderte somit Niederschlag. Die Folgen dieser Wetterlage mit einer ex-

tremen Trockenheit waren nach den Beobachtungs- und Modellwertenauch in Frankreich, in den

Alpen, auf den Britischen Inseln und in Skandinavien zu spüren (siehe Anhang, Abb. A.2). Etwas

abgeschwächter verursachte diese Wetterlage im Modell starke Trockenheit in Osteuropa. Die

südlichen Auswertegebiete Iberische Halbinsel und Mittelmeerraum warendavon nicht betroffen

(vgl. Abb. 3.9). Nach dieser Trockenperiode liegen die EDI-Werte desModells in Mitteleuro-
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pa rund 10 Monate über denen von den Beobachtung, was in dieser Zeitauf mehr Niederschlag

hindeutet.

Im Juli 1980 ist in Mitteleuropa bei den Beobachtungen eine extrem nassePeriode vorzufinden,

die jedoch vom EDI in der Modellsimulation lediglich als stark eingestuft wird (1, 5 ≤ EDI < 2).

Dieses Ereignis wird sich, wie sich im Kap. 4.1 zeigen wird, bei den Sensitivitätsstudien bemerk-

bar machen.
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Abbildung 3.9: Wie Abb. 3.8, hier für das AuswertegebietIberische Halbinsel.

Auf der Iberischen Halbinsel treten im Modell weniger extreme Perioden als in Mitteleuropa auf

(Abb. 3.9). Insbesondere die extremen Trockenperioden sind von kurzer Dauer. Im Herbst 1972

ist auf der Iberischen Halbinsel eine extrem nasse Periode im Modell und in den Beobachtungen

vorzufinden. Dort erreicht der EDI die größten Werte in dem Zeitraum von 1971 bis 1999. Der

effektive Trockenheitsindex verzeichnet im Modell einen maximalen WertvonEDI ≈ 3, 7. Zum

selben Zeitpunkt beträgt bei den Beobachtungen der maximale WertEDI ≈ 2, 8.

3.2.2 Initialisierungsverfahren

Änderungen der Bodenfeuchte führen über Jahre hinweg zu künstlichen Trends im Boden und

in der Atmosphäre, bis sich ein dynamisches Gleichgewicht im Boden eingestellt hat. Um dieses

Verhalten genauer zu untersuchen, wurde eine Sensitivitätsstudie mit mehreren Testläufen durch-

geführt. Dabei wurden zu unterschiedlichen Initialisierungszeitpunktennur die Bodenfeuchtewer-

te gleichmäßig im Modellgebiet um einen prozentualen Anteil geändert, während die restlichen
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Variablen aus der Referenzsimulation beibehalten wurden. Da die Randwerte weiterhin gleich

bleiben, wird eine Rekonstruktion der Referenzsimulation unter den veränderten Anfangsbedin-

gungen ermöglicht.

Für den Eingriff in die Bodenfeuchtewerte in allen Bodenschichten und anjedem Gitterpunkt

mussten Änderungen am Quellcode im COSMO-CLM vorgenommen werden. Hierzu wurde das

Unterprogramm „src_output.f90“ so verändert, dass in der Neustartdatei die Bodenfeuchtewerte

um einen Faktor erhöht oder verkleinert werden konnten. Neustartdateien sind Sicherungsdateien,

mit derer Hilfe die Ergebnisse einer bereits durchgeführten Simulation zu einem bestimmten Zeit-

punkt reproduziert werden können. Dabei stammen die Neustartdateienfür die Testläufe von der

Referenzsimulation. Die Neustartdateien wurden alle 30 Tage in dem Simulationszeitraum von

1968 bis 1999 erstellt. Die Testläufe sind letztlich bei Simulationsbeginn abgesehen von den ma-

nipulierten Bodenfeuchtewerten mit der Referenzsimulation identisch, sodass sich die Simulation

ausschließlich über den Boden unterscheidet.

Für die Untersuchung des Einflusses der Bodeninitialisierung auf mittelfristige Trends werden

Sensitivitätsexperimente mit einer Dauer von einer Dekade durchgeführt.Insgesamt beinhaltet die

Sensitivitätsstudie mit der Referenzsimulation sechs verschiedene Simulationen (Tab. 3.2). Der

Simulationszeitraum für die Sensitivitätsstudie wurde mit Hilfe des effektiven Trockenheitsindex

bestimmt (Kap. 3.2.1). Dabei wurde darauf geachtet, dass die extreme Trockenperiode des Jahres

1976 in dem Zeitraum und außerhalb des Vorlaufs lag. Diese Trockenperiode fand großflächig

statt und ist bei der Untersuchung auf kritische Zeiträume unter Verwendung des EDI in nahezu

ganz Europa wieder zu finden. In Forschungsarbeiten wurde gezeigt, dass die Initialisierung der

Bodenfeuchte einen signifikanten Einfluss auf Trockenheit und Starkniederschläge besitzt (Conil

et al., 2009).

Der Einfluss der Initialisierung auf den Boden und die Atmosphäre wird anhand folgender Punkte

untersucht.

1. Eine zeitliche Verschiebung des Startzeitpunktes der Simulation.

2. Eine trockene und feuchte Initialisierung.

3. Die Änderungsstärke der Startwerte für die Bodenfeuchte.

Hierzu wurden beim dritten Punkt die Startwerte der Bodenfeuchte halbiert, um 15 % reduziert

oder um 15 % erhöht. Damit das Porenvolumen in manchen Gitterpunkten nichtüberschritten

wurde, fand lediglich eine Erhöhung um 15 % statt. Eine Halbierung der Bodenfeuchtewerte wur-

de gewählt, um eine extreme Situation für den Boden zu erstellen und somit die Auswirkungen

solch einer Initialisierung auf das Gedächtnis des Bodens zu testen.

Das Bodenfeuchteprofil zum Initialisierungszeitpunkt am 1. September 1972 00 UTC zeigt in der

Referenzsimulation im Süden von Mitteleuropa und in den Alpen einen relativ feuchten Boden

(30 - 40 Vol. %) bis in ca. 0,5 m Tiefe (Abb. 3.10). Dies ist beim Vergleich mit den jahreszeit-

lichen Schwankungen der Bodenfeuchte daran zu erkennen, dass der volumetrische Bodenwas-

sergehalt über Mitteleuropa gemittelt im September 1972 höher als das langjährige Monatsmittel
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Tabelle 3.2: Der Startzeitpunkt, das Ende und die prozentuale Änderung der Bodenfeuchtewerte
für jeden Testlauf. Für den weiteren Verlauf der Studie erhalten die einzelnen Testläufe Abkür-
zungen mit folgender Bedeutung. Der erste Buchstabe kennzeichnet die Änderungsstärke der Bo-
denfeuchtewerte.G steht für gemäßigt trocken,T für trocken undF für feucht. Nachfolgend wird
das Jahr und der Monat des Startzeitpunktes der Initialisierung angegeben.

Testlauf Start Änderung Ende

G72Sep 01.09.1972 00:00 UTC -15% 01.01.1983 00:00 UTC
T72Sep 01.09.1972 00:00 UTC -50% 01.01.1983 00:00 UTC
F73Jan 01.01.1973 00:00 UTC +15% 01.01.1983 00:00 UTC
T73Jan 01.01.1973 00:00 UTC -50% 01.01.1983 00:00 UTC
F73Jun 01.06.1973 00:00 UTC +15% 01.01.1983 00:00 UTC

von 25 Vol. % ist (Abb. 3.4). In Mitteleuropa beträgt zu dem Zeitpunkt dereffektive Trockenheits-

indexEDI = 0, 6, was noch unterhalb der Einstufung gemäßigter Nässe (1 ≤ EDI < 1, 5) liegt

(Abb. 3.8, Tab. 3.3). Ein feuchter Boden ist im nördlichen Teil der Iberischen Halbinsel in Schicht

6 und 9 zu sehen. Das langjährige Monatsmittel liegt im September 1972 in Schicht 6 geringfügig

über 15 Vol. %. Der Boden ist somit für das semiaride Klima mit Werten von 20 - 30 Vol. % deut-

lich feuchter als das Monatsmittel. Der Mittelmeerraum zeigt ebenfalls für diesen Zeitpunkt einen

sehr feuchten Boden. In Skandinavien ist der Boden im September 1972trockener als üblich. Der

effektive Trockenheitsindex beschreibt diesen Zeitpunkt in Skandinavien als starke Trockenheit.

Tabelle 3.3: Effektiver Trockenheitsindex (EDI) berechnet aus denModelldaten der Referenzsi-
mulation zu den Initialisierungszeitpunkten in den einzelnen Auswertegebieten.

EDI BI IP FR ME SC AL MD EA

01.09.1972 00 UTC -1,4 +2,0 +0,7 +0,6 -1,8 +1,1 +3,3 +1,0
01.01.1973 00 UTC -1,2 +0,9 -0,9 -1,5 -0,8 -0,3 +0,9 -1,2
01.06.1973 00 UTC -0,6 +0,7 -0,6 0 +0,3 -0,4 +0,9 -0,9

Bei der Betrachtung des Bodenfeuchteprofils in der Referenzsimulationam 1. Januar 1973, ist im

Norden von Mitteleuropa ein trockener Boden und im Süden ein für den Monat normaler Boden

zu erkennen. Im Norden der Iberischen Halbinsel ist der Boden mit Werten über 30 Vol. % relativ

feucht und liegt damit oberhalb des langjährigen Monatsmittels. Vom effektiven Trockenheitsin-

dex wird dieser Zeitpunkt in dem Gebiet als gemäßigte Trockenheit eingestuft (Abb. 3.9).

Am 1. Juni 1973 besitzen die Auswertegebiete Mitteleuropa und die Iberische Halbinsel normale

Bodenfeuchtewerte, wie es ebenso vom effektiven Trockenheitsindex berechnet wurde. Zu diesem

Zeitpunkt zeigt jedes Auswertegebiet einen normalen Zustand des Bodens (-1≤EDI≤1).
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Abbildung 3.10: Der volumetrische Wassergehalt [Vol. %] in der Referenzsimulation zu den In-
itialisierungszeitpunkten (Reihe) in den Bodenschichten 3, 6 und 9 (Spalte). Alle Gitterelemente
mit einem volumetrischen Wassergehalt über 50 Vol. % sind vom Bodentyp Torf und durch die
Skaleneinstellung unberücksichtigt.



4. Einfluss der Initialisierung auf den

Boden

Die Bodenfeuchte und deren Änderung war ausschlaggebend für den Verlauf der Simulation, da

es bei der Initialisierung keine Veränderung der restlichen Variablen im Modellgebiet gab. Hierzu

wird zunächst der Boden untersucht, weil dieser unmittelbar durch die Initialisierung der Boden-

feuchte betroffen ist. Im Detail wird auf die grundsätzliche Änderung des Bodens in den Auswer-

tegebieten während des Simulationszeitraumes und auf das Einschwingverhalten der einzelnen

Testläufe (Tab. 3.3) eingegangen.

4.1 Bodenfeuchte

Das Verhalten und die Anpassung der Bodenfeuchtewerte aus den Testläufen nach der Auslen-

kung aus dem Gleichgewicht gegenüber der Referenzsimulation innerhalb der Dekade wird mit

der Wurzel aus der mittleren quadratischen Abweichung (RMSD) untersucht (Kap. 2.3.2). Hier-

für wurde der RMSD für die Monatsmittel des volumetrischen Wassergehaltsθ in jeder Schicht

gebildet. Dieser wurde für alle Auswertegebiete berechnet. Wegen der Überschaubarkeit wurden

Schicht 3, 6 und 9 herausgegriffen (siehe Tab. 2.2). Die oberste Schicht wurde nicht genommen,

weil sie sensitiv auf Niederschlag reagiert und daher größeren Schwankungen unterliegt. Zwi-

schen den Schichten 2 bis 4 (0,01-0,22 m) treten keine größeren Unterschiede auf. Schicht 5 und

Schicht 6 (0,22-0,94 m) sind sich relativ ähnlich. Bei beiden ist eine geglättete Amplitude zu

sehen. Die letzten vier Schichten (0,94-15,34 m) sind, wie bereits in Kap. 3.1 erwähnt, nahezu

identisch.

Zuerst wird der RMSD für das Monatsmittel des volumetrischen Wassergehaltsθ in Mitteleuropa

betrachtet (Abb. 4.1). Dargestellt ist TestlaufT73Jan, beim dem die Bodenfeuchte am 01.01.1973

00 UTC um 50% reduziert wurde (Tab. 3.2). Zu Beginn der Simulation treten in Mitteleuro-

pa die größten Abweichungen in der Bodenfeuchte auf, die im Laufe derZeit in den Schichten

unterschiedlich lang abnehmen und schließlich in eine Schwingung übergehen. Nachdem sich

Schicht 3 (0,04-0,10 m) eingeschwungen hat, sind in dieser Schicht in deneinzelnen Jahren die

Maxima bis zum Ende der Simulation immer zu den Sommermonaten Juni, Juli und August zu

finden. Die größten Abweichungen sind in dieser Abbildung in Schicht 3 wegen der Nähe zur Erd-

oberfläche und der daraus folgenden Sensitivität des Bodens auf Niederschlag zu erkennen. Die

Abweichungen werden mit zunehmender Tiefe immer kleiner. Die Maxima treten inden tiefe-

35
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ren Schichten meistens zu einem späteren Zeitpunkt auf als in den höherliegenden Schichten. In

Schicht 9 sind die Abweichungen weniger markant. Größere Abweichungen von der Referenzsi-

mulation, egal in welcher Schicht, finden bis zum Ende der Simulation statt. Die RMSD-Werte

gehen in den Wintermonaten beim Erreichen der Minimalwerte nicht auf 0 Vol.% zurück. Diese

liegen geringfügig oberhalb davon. Damit ist zu keinem Zeitpunkt eine Übereinstimmung mit der

Referenzsimulation gegeben.
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Abbildung 4.1: RMSD für das Monatsmittel des volumetrischen Wassergehaltsin unterschied-
lichen Schichten und das Monatsmittel des effektiven Trockenheitsindex EDI (Skala rechts) in
dem AuswertegebietMitteleuropa (T73Jan). Der graue Bereich gibt einen normalen Zustand
des Bodens (-1≤EDI≤1) an.

Abgesehen von der Einschwingphase in den ersten beiden Jahren ist imJuni 1980 im Testlauf

T73Jan die größte Abweichung in Schicht 3 mit rund 2,8 Vol. % zu finden, obwohl zu diesem

Zeitpunkt der Zustand des Bodens vom Monatsmittel des EDI als normal eingestuft wird und das

Jahr keine extremen Perioden aufweist. Nur im Juli 1980 verzeichnet der EDI eine gemäßigte

Nässe. Die nächstgrößere Abweichung entsteht zwei Jahre später im August mit rund 2,5 Vol. %.

Auch hier befindet sich der Boden in einem normalen Zustand, bei dem ererst einen Monat später

in eine gemäßigte Trockenheit übergeht. Im Jahr 1976, in dem extreme Trockenheit herrschte,

erreicht die Abweichung in diesem Testlauf den drittgrößten Wert mit rund 2,3 Vol. %.

Wird die Schicht 3 der einzelnen Testläufe untereinander verglichen (Abb. 4.2), so ist bei allen

Testläufen in Mitteleuropa ein ähnlicher Verlauf erkennbar. Am häufigsten treten die Maxima

im Sommer auf, in seltenen Fällen sogar im Mai und September. Die Maxima werden von je-
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dem Testlauf unterschiedlich stark und teilweise in anderen Monaten abgebildet. TestlaufT73Jan

weicht im ersten Monat am stärksten von der Referenzsimulation ab, obwohl im TestlaufT72Sep

die Bodenfeuchte ebenfalls um 50% reduziert wurde. Dies gilt auch für die anderen Auswertege-

biete. Der Grund dafür ist der hohe volumetrische Wassergehalt während des Winters (Abb. 3.4

und 3.5), der sich bei der Halbierung der Werte und der damit einhergehenden größeren Differenz

beim RMSD bemerkbar macht. Auf die Einschwingdauer hat das keinen Einfluss, wie sich in

Kapitel 4.3 zeigen wird. Ebenfalls gehen hier in keinem Testlauf die RMSD-Werte auf 0 Vol. %

zurück.

Hervorzuheben ist, dass eine feuchte Initialisierung des Bodens eine verstärkte Abweichung bei

der extremen Trockenperiode im Jahr 1976 hervorruft (Abb. 4.2). Dort besitzen TestlaufF73Jan

undF73Jun im Juli auffallende Ausreißer, die wesentlich größer (ungefähr 1 Vol. %) als die an-

deren Testläufe sind. Im nachfolgenden Jahr zeigenF73Jan, F73Jun undG72Sep im August eine

größere Abweichung gegenüber der Referenzsimulation, während dieMaxima vonT72Sep und

T73Jan im Juni vorzufinden sind. Auch hier weichtF73Jan stärker als die anderen Testläufe von

der Referenzsimulation ab. Ansonsten sind die Abweichungen vonF73Jan kleiner oder gleich

groß wie in den restlichen Testläufe. Im Jahr 1980 besitzt TestlaufT72Sep einen Ausreißer, wo

ebenfallsT73Jan eine große Abweichung zeigt. Letztendlich ist der zeitliche Verlauf der Bo-

denfeuchte abhängig vom Testlauf, d.h. vom Initialisierungszeitpunkt, von der Erhöhung oder

Verringerung der Anfangswerte und der Stärke seiner Änderung.

Wie in Mitteleuropa reagieren auch die Schichten nahe der Erdoberflächeim Auswertegebiet

Iberische Halbinsel am stärksten auf Niederschlagsänderungen und das ebenfalls zu denSom-

mermonaten (Abb. 4.3). Die Kurven der drei aufgeführten Schichten nähern sich ebenso nicht der

Referenzsimulation an, sondern bleiben oberhalb eines Schwellwertes von ungefähr 0,3 Vol. %.

Beim Vergleich der Testläufe untereinander zeigt sich auf der Iberischen Halbinsel ein nahezu

gleiches Verhalten mit wenigen Ausnahmen. Im TestlaufT72Sep gibt es im Juli 1979 in Schicht

3 einen größeren Ausreißer, der eine mittlere Abweichung von 3,5 Vol. % im Gebiet beschreibt

(siehe Anhang, Abb. A.3). Der wesentliche Unterschied zwischen der Iberischen Halbinsel und

Mitteleuropa besteht in der Abnahme der hohen monatlichen RMSD-Werten zuSimulationsbe-

ginn ab einer Tiefe von 0,94 m (Schicht 7). Diese benötigt auf der Iberischen Halbinsel mehr Zeit

als in Mitteleuropa bis das Abklingen der anfänglich hohen RMSD-Werte in eine jahreszeitliche

Schwingung übergeht.

Die Britischen Inseln, die Alpen, und Frankreich zeigen wie Mitteleuropa, jenach Betrachtung

des Testlaufs, während der extremen Trockenheit imJahr 1976größere Abweichungen in Schicht

3. Für den TestlaufF73Jan ist der RMSD in diesem Jahr in Frankreich das deutlichste Maxi-

mum (siehe Anhang, Abb. A.3).Skandinavienbesitzt ein abweichendes Verhalten im Jahr 1976.

Der RMSD hält sich in Schicht 3 auf einem konstanten Wert (bis zu 2 Vol. %)über den Winter

hinweg bis in das nächste Jahr (Abb. 4.4). Normalerweise gehen die Abweichungen im Winter

auf ein Minimum zurück. Bei den extrem trockenen Simulationen tritt dieses Verhalten stärker

hervor (siehe Anhang, Abb. A.4). In den unteren Schichten bleiben in Skandinavien bis Simula-

tionsende die Unterschiede sehr hoch. Teilweise haben sich die Werte vom RMSD nicht an das

Referenzniveau angepasst und klingen weiterhin ab. Insbesondere in Schicht 9 ist das zu sehen.
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Abbildung 4.2: RMSD für das Monatsmittel des volumetrischen Wassergehaltsθ in Schicht 3
(0,04 - 0,10 m) für alle Testläufe und das Monatsmittel des effektiven Trockenheitsindex EDI
(Skala rechts) in dem AuswertegebietMitteleuropa . Der graue Bereich gibt einen normalen Zu-
stand des Bodens (-1≤EDI≤1) an.

Hingegen im feuchten TestlaufF73Jan passen sich die Schichten in Skandinavien schneller einen

eingeschwungenen Zustand an. Kein anderes Auswertegebiete zeigt ein solch stark abweichendes

Verhalten bei einer trockenen Initialisierung. Daraus lässt sich schließen, dass das Auswertege-

biet Skandinavien am stärksten auf eine Initialisierung der Bodenfeuchtereagiert und bei einer

trockenen Initialisierung am meisten Zeit benötigt, bis es ein dynamisches Gleichgewicht erreicht

hat.

Wie bereits erwähnt sind in den Testläufen die Abweichungen der Bodenfeuchte zur Referenz-

simulation von der Jahreszeit abhängig. Es treten hauptsächlich relativ geringe RMSD-Werte im

Winter und hohe RMSD-Werte im Sommer bis in einer Tiefe von 0,22 m (bis Schicht 4) auf (Abb.

4.1 - 4.4). Unterhalb dieser Schicht verschieben sich die hohen und niedrigen RMSD-Werte zeit-

lich (vgl. Abb. 4.1). Die Abweichungen von der Referenzsimulation bei Trocken- oder Feuchtperi-

oden machen sich nur im geringen Maße beim RMSD in den Monaten von Dezember bis Februar

bemerkbar. Die Häufigkeitsverteilung (Abb. 4.5) beweist dies exemplarisch für die genannten Bo-

denschichten in Mitteleuropa. Die in geringer Anzahl vorhandenen hohen RMSD-Werte stammen

vom Einschwingprozess und müssen nicht berücksichtigt werden. Grundsätzlich ist eine Ordnung

der jahreszeitlichen Werte zu sehen. Die RMSD-Werte des Winters befinden sich in großer Anzahl

auf der linken Seite bei den niedrigen RMSD-Werten, ungeachtet welchen Wert die Bodenfeuchte
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Abbildung 4.3: RMSD für das Monatsmittel des volumetrischen Wassergehaltsin unterschiedli-
chen Schichten und das Monatsmittel des effektiven Trockenheitsindex EDI (Skala rechts) in dem
AuswertegebietIberische Halbinselfür TestlaufT73Jan. Der graue Bereich gibt einen normalen
Zustand des Bodens (-1≤EDI≤1) an.

annahm und wie der atmosphärische Zustand in dem entsprechenden Monat war. Am häufigsten

treten die Werte aus den Sommermonaten auf der rechten Seite bei den hohenAbweichungen

auf. Dazwischen liegen die Werte des Frühlings und des Herbsts. JedesAuswertegebiet und jeder

Testlauf zeigt diese Anordnung. In den Schichten die unterhalb von 0,22m liegen, verschiebt sich

das Maximum der Abweichungen nach der Einschwingphase mit zunehmender Tiefe zeitlich stets

weiter gegen den Herbst, denn es vergeht eine gewisse Zeit, bis die Niederschlagssignale von der

obersten Schicht nach unten transportiert werden.

Es wurde gezeigt, dass Gebiete unterschiedlich stark von einer Initialisierung des Bodens betrof-

fen sind bzw. im weiteren Verlauf der Simulation beeinflusst werden. Wird nach einem einge-

schwungen Verhalten vom RMSD gesucht, so findet sich dieses abhängig vom Auswertegebiet

und der Initialisierung frühstens nach den ersten zwei Jahren in den unteren Schichten wieder

(siehe Kapitel 4.3). Skandinavien stellt hier mit dem Einschwingverhalten einen Sonderfall dar.

Ein weiterer Punkt ist die jahreszeitliche Abhängigkeit der Abweichungender Testläufe von der

Referenzsimulation. Im Winter erfolgt eine geringere Beeinflussung derBodenfeuchte und da-

mit einer besseren Übereinstimmung mit der Referenzsimulation. Weiterhin gehen die Zeitrei-

hen mit den RMSD-Werten nie ganz auf Null zurück und zeigen damit keine Übereinstimmung

mit der Referenzsimulation. Nach dem eingeschwungenen Zustand fluktuieren die RMSD-Werte
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Abbildung 4.4: Wie Abb. 4.3, hier für TestlaufT72Sep und das AuswertegebietSkandinavien.

dauerhaft in den zehn Jahren zwischen 0 und 4 Vol. %. In Osteuropa,Skandinavien und im

Mittelmeerraum halten sich die Werte im Winterhalbjahr immer oberhalb eines Schwellwertes

(RMSD>0,4 Vol. %). Somit besitzen die genannten Auswertegebiete bei derBodenfeuchte die

größten Abweichungen gegenüber der Referenzsimulation. Dagegen nähern sich die Britischen

Inseln am meisten der Referenzsimulation an, mit einer minimalen mittleren Abweichung von

0,05 Vol. %. Die Abweichungen der Bodenfeuchte hängen mit der Niederschlagsverteilung zu-

sammen. Daher müssen die Ursachen für die jahreszeitlichen Abweichungen am Niederschlag

liegen und anhand diesem genauer untersucht werden (siehe Kap. 5).

4.2 Bodentemperatur

Es stellt sich die Frage, inwiefern sich die Initialisierung der Bodenfeuchteauf die Bodentempe-

ratur auswirkt. Die thermischen Prozesse im Boden sind abhängig von derBodenfeuchte. Diese

Abhängigkeit ist im Boden-Vegetationsmodell TERRA_ML in der Wärmeleitungsgleichung (Gl.

2.17) bei der volumetrischen Wärmekapazitätρc (Gl. 2.18) vorzufinden. Die Wärmekapazität

setzt sich zusammen aus der Wärmekapazität für trockenen Boden, für Wasser und für Eis. Die

Wärmekapazität für trockenen Boden ist ausschließlich abhängig vom Bodentyp (Tab. 2.3). Bei

Ton ist diese am höchsten und bei Torf am niedrigsten. Die Wärmekapazität für Wasser ist direkt

vom volumetrischen Wassergehalt abhängig. Außerdem ist die Wärmekapazität umso geringer, je
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Abbildung 4.5: Absolute Häufigkeit für die jahreszeitliche Verteilung des volumetrischen Wasser-
gehaltsθ in Schicht 3 (0,04 - 0,10 m) in Abhängigkeit von der Wurzel aus der mittleren quadra-
tischen Abweichung (RMSD) inMitteleuropa (T73Jan). Die Klassenbreite beträgt 0,25 Vol. %
und auf der Abszisse sind die untere und obere Klassengrenze angegeben.

mehr Eis in einem Bodenvolumen enthalten ist. Die Wärmeleitfähigkeitλw, die ebenfalls in der

Wärmeleitungsgleichung enthalten ist, ist abhängig von Bodenparametern wieder Feldkapazität,

jedoch unabhängig von der Bodenfeuchte. Somit ergibt sich bei einer Reduzierung der Boden-

feuchtewerte eine schnellere zeitliche Änderung der Bodentemperatur alsbei einer Erhöhung.

Analog zur Bodenfeuchte existieren für die Bodentemperatur zehn Bodenschichten mit gleichen

Hauptflächenzm,k (Tab. 2.2). Die unterste Schicht (7,66 - 15,34 m) ist die sogenannte klimatolo-

gische Schicht mit zeitunabhängigen Temperaturwerten, d.h. keinem Jahresgang. Als klimatologi-

scher Wert dient der Jahresmittelwert der Lufttemperatur in 2 m Höhe undwird jedem Gitterpunkt

als Randwert bei Simulationsbeginn vorgegeben.

Bei der Betrachtung der Bodentemperatur inMitteleuropa ist ein Einschwingverhalten im Test-

lauf T73Jan in den untersten Schichten schwach zu erkennen (Abb. 4.6). Im erstenSommerhalb-

jahr weicht die Bodentemperatur aus diesem Testlauf am stärksten von derReferenzsimulation

ab, wobei jede Schicht unterschiedlich starke Abweichungen aufweist.Im Gegensatz zur Boden-

feuchte sind bei der Bodentemperatur die Schichten 7 bis 10 nicht mehr nahezu identisch, wie bei

Schicht 8 und Schicht 9 zu sehen. Die vorletzte Schicht (Schicht 9) zeigt nach anfänglichem An-

stieg der RMSD-Werte nach ungefähr einem Jahr ein Einschwingverhalten und benötigt mehrere

Jahre bis sie eingeschwungen ist. Anschließend ist diese Schicht keinengroßen Abweichungen
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unterworfen und nimmt nahezu konstante RMSD-Werte der Bodentemperatur an, die knapp ober-

halb von 0 K liegen. Auch hier gleicht sich die Bodentemperatur in den Bodenschichten aus den

Testläufen nicht der Bodentemperatur aus der Referenzsimulation an. Ausgenommen ist hierbei

die letzte Bodenschicht. In der klimatologischen Schicht sind keine Unterschiede zwischen Refe-

renzsimulation und Testlauf, aufgrund der für die Simulation vorgegebenen konstanten Randwer-

te, zu sehen. Daher besitzt diese Schicht identische Werte. Im Mai 1980und Juli 1982 heben sich

bei der Bodentemperatur in der oberen Schichten hohe RMSD-Werte hervor, die gleichermaßen

beim RMSD der Bodenfeuchte auftraten (Abb. 4.1).
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Abbildung 4.6: RMSD für das Monatsmittel der Bodentemperatur [K] in unterschiedlichen Bo-
denschichten und das Monatsmittel des effektiven Trockenheitsindex (Skala rechts) in dem Aus-
wertegebietMitteleuropa für TestlaufT73Jan. Der graue Bereich gibt den normalen Zustand des
Bodens an.

Bei der Bodentemperatur zeigt Skandinavien erneut wie bei der Bodenfeuchte ein abweichendes

Verhalten (Abb. 4.7). In diesem Auswertegebiet unterscheiden sich im TestlaufT73Jan die Wer-

te im Mittel im ersten Monat der Simulation, Januar 1973, in der obersten Schicht um 5 K von

der Referenzsimulation. Die Abweichung nimmt mit der Tiefe bis in Schicht 8 (ca.4 m) zu und

nicht ab, wie in Mitteleuropa beobachtet. Dementsprechend benötigen die unteren Schichten mehr

Zeit, um abhängig von der Bodenfeuchte ein dynamisches Gleichgewicht zu erhalten. In der Refe-

renzsimulation bewegen sich die Monatsmittelwerte der Bodentemperaturen in Schicht 8 (1,90 -

3,82 m) im Januar 1973 zwischen 271 und 281 K. Während der MedianTsoil8,med = 275 K

und das obere QuartilTsoil8,q.75 = 278 K im Testlauf und in der Referenzsimulation unge-
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fähr gleich bleiben, unterscheidet sich das untere Quartil. Bei der Referenzsimulation sind es

Tsoil8,q.25 = 273 K und bei TestlaufT73Jan Tsoil8,q.25 = 266 K. Der Interquartilabstand ver-

breitert sich von 5 K auf 12 K in dem Testlauf. Folglich nimmt im Testlauf die Bodentemperatur

in einigen Gitterelementen im ersten Monat der Simulation ab.

Im TestlaufT73Jan sind im Januar im polaren Teil Skandinaviens hauptsächlich die Gitterele-

mente im nördlichen bzw. polaren Teil des Gebietes von einer Temperaturabnahme betroffen. Vor

allem zeigt der Bodentyp Torf eine Temperaturabnahme. Dieser Bodentypbesitzt im Vergleich zu

den anderen Bodentypen die niedrigste volumetrische Wärmekapazität fürtrockenen Bodenρ0c0
und den höchsten volumetrischen Wassergehalt. Folglich führt die Reduzierung der Bodenfeuchte

um die Hälfte bei Torf zu einer stärkeren Gewichtung der Wärmekapazitätfür Wasserρwcw und

somit zu einer kleineren Wärmekapazitätρc (Gl. 2.18). Dadurch können die Temperaturen von der

Oberfläche schneller als bei Normalzustand des Bodens in die darunterliegenden Bodenschichten

weitergeleitet werden.
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Abbildung 4.7: Wie Abb. 4.6, hier für TestlaufT73Jan und das AuswertegebietSkandinavien.

Wie TestlaufT73Jan besitzt auch TestlaufT72Sep in Skandinavien die größten Abweichungen

gegenüber der Referenzsimulation. Die maximale Abweichung in allen Schichten tritt in Testlauf

T72Sep in Schicht 8 (1,90 - 3,82 m ) im ersten Monat der Simulation im September 1972 auf.

Hierbei bewegen sich die Monatsmittelwerte der Bodentemperatur in der Referenzsimulation in

dieser Schicht im September 1972 zwischen 270 und 281 K. Hier beträgt imTestlauf das untere

QuartilTsoil8,q.25 = 265 K, der MedianTsoil8,med = 278 K und das obere QuartilTsoil8,q.75 =
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282 K. In der Referenzsimulation beträgt das untere QuartilTsoil8,q.25 = 273 K, der Median

Tsoil8,med = 274K und das obere QuartilTsoil8,q.75 = 277K. Der Interquartilabstand verbreitert

sich durch die Bodeninitialisierung von 3 K auf 17 K.

Im TestlaufF73Jan sind in Skandinavien die Abweichungen in der Anfangsphase der Simulation

geringer als bei den trockenen Initialisierungen (Abb. 4.8). In diesem Fall zeigt Schicht 9 im ersten

Monat der Simulation die größten Abweichungen gegenüber der Referenzsimulation. In Schicht

9 treten im Januar 1973 in diesem Auswertegebiet keine Unterschiede beimMedianTsoil9,med =

276 K und oberen QuartilTsoil9,q.75 = 279 K zwischen Testlauf und Referenzsimulation auf.

Das untere Quartil verschiebt sich lediglich vonTsoil9,q.25 = 273, 0 K aufTsoil9,q.25 = 273, 1 K

beim Testlauf. In diesem Testlauf besitzt der Boden wie in den anderen Testläufe im gesamten

Modellgebiet einen anderen Zustand, da auch hier keine Übereinstimmung inden Schichten 1 bis

9 (0 bis 7,66 m) mit der Referenzsimulation gegeben ist.
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Abbildung 4.8: RMSD für das Monatsmittel der Bodentemperatur in unterschiedlichen Schichten
und das Monatsmittel des effektiven Trockenheitsindex in dem Auswertegebiet Skandinavien für
TestlaufF73Jan. Der graue Bereich gibt den normalen Zustand des Bodens an.

Die Abweichungen der Bodentemperatur von der Referenzsimulation sind imVergleich zu den

anderen Auswertegebiete in Skandinavien in den Schichten 7 bis 9 (0,94 - 7,66 m) zu Beginn

der Testläufe am höchsten. Die selben Bodenschichten zeigten in Skandinavien eine lange Ein-

schwingdauer bei einer trockenen Initialisierung der Bodenfeuchte. In diesen Bodenschichten

verfügt Skandinavien in TestlaufT73Jan und T72Sep über die längste Einschwingzeit des Bo-

dens aller Testläufe. Der Grund hierfür sind gefrorene oder aufgetaute Bodenschichten. In diesen
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Testläufen zeigte sich eine Temperaturabnahme in Schicht 8 zu Simulationsbeginn, was auf eine

Zunahme von Frostboden hindeutet. Tatsächlich sind in dieser Schicht in den ersten beiden Win-

ter bis zu 5% mehr Landgitterpunkte als in der Referenzsimulation vorzufinden, die unterhalb von

273,15 K liegen (Abb. 4.9). Im weiteren Verlauf der Testläufe kehrt sichdas Verhältnis der An-

zahl der Gitterpunkte mit Temperaturen unter dem Gefrierpunkt um. Alle Testläufe mit einer tro-

ckenen Bodeninitialisierung zeigen beim jährlichen Minimum im Herbst die größte Abweichung

zur Referenzsimulation, welche sich bis an das Ende der Simulationen hält. ImHerbst liegen bei

TestlaufT73Jan undT72Sep bis zu 5% weniger Landgitterpunkte unter dem Gefrierpunkt als in

der Referenzsimulation. Folglich gibt es in dieser Jahreszeit mehr aufgetaute Gitterelemente in

der Bodenschicht. Die feuchten TestläufeF73Jan undF73Jun unterscheiden sich bei der Anzahl

der Gitterpunkte unter dem Gefrierpunkt nur geringfügig von der Referenzsimulation.
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Abbildung 4.9: Prozentualer Anteil der Landgitterpunkte inSkandinavienmit einer Bodentem-
peratur unter 273,15 K für alle Testläufe in Schicht 8 (1,90 - 3,82 m). Die Anzahl der Landgitter-
punkte beträgt 671 in Skandinavien.

Bei der Bodentemperatur gilt: je größer die Anomalie der Startwerte der Bodenfeuchte, desto

größer die Abweichungen bei der Bodentemperatur. Ebenso beeinflusst die Initialisierung eines

feuchten oder trockenen Bodens in Abhängigkeit von der Jahreszeitdie Bodentemperatur. Die

feuchten TestläufeF73Jan undF73Jun nähern sich am meisten der Referenzsimulation an. Bei

einem Vergleich der Auswertegebiete untereinander, auf die geringste Abweichung der Boden-

temperatur zur Referenzsimulation, zeigt sich, dass das AuswertegebietSkandinavien sich am

wenigsten wegen dem Phasenwechsel des Bodenwassers an die Referenzsimulation annähert. Ne-
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ben Skandinavien wirkt sich die Bodeninitialisierung in dem AuswertegebietAlpen verstärkt auf

die Bodentemperatur aus. Am meisten nähern sich die Bodentemperaturen auf den Britischen

Inseln an die Referenzsimulation an.

4.3 Einschwingdauer der Auswertegebiete

Der Einschwingprozess des Bodenmodells ist ein Angleichungsprozessan sein Gleichgewicht

nach einem ungewöhnlichen Wetterereignis (z.B. Trockenheit). Die Zeit des Einschwingens ist

abhängig von der Feldkapazität und der Initialisierung der Bodenfeuchte. Zusätzliche Faktoren,

die das Einschwingen beeinflussen, sind unter anderem der Niederschlag, die solare Einstrahlung

und die Vegetation (Yang et al., 1995). In diesem Kapitel wird nun überprüft, ob die angesetzte

Einschwingdauer des Bodens für den Vorlauf für die einzelnen Auswertegebiete zutrifft.

Der eingeschwungene Zustand wird hier über den ersten Durchgang der RMSD-Kurve durch den

Median definiert, der sich länger als einen Monat unterhalb dessen befindet. Der Median wird

verwendet, weil er robust gegenüber Ausreißer ist. Zur Bestimmung desMedians werden die

letzten 5 Jahre betrachtet, da die Kurven in den unteren Schichten langsamer exponentiell abfallen

als in den oberen Schichten und ungefähr 5 Jahre brauchen, bis ein eingeschwungener Zustand

zu erkennen ist. Nicht immer ist ein deutlich eingeschwungener Zeitpunkt wiein Mitteleuropa

vorzufinden (Abb. 4.1). Zum Beispiel ist in Skandinavien selbst nach 10 Jahren bei den extrem

trockenen TestläufenT72Sep undT73Jan kein dynamisches Gleichgewicht zu erkennen. Somit

gelten die unteren Schichten in diesem Auswertegebiet als schwer bestimmbar(Abb. 4.4).

Zu Beginn wird der TestlaufT73Jan mit der um die Hälfte reduzierten Bodenfeuchte betrach-

tet (Abb. 4.10). Hier stellt sich heraus, dass die Böden in den Auswertegebieten mit zunehmender

Tiefe stets mehr Zeit benötigen, bis sie sich eingeschwungen haben. Abgesehen von Skandinavien

benötigen alle Auswertegebiete bis Schicht 6 (bis 0,94 m) weniger als 5 Jahrebis sich ein dyna-

misches Gleichgewicht eingestellt hat. Im Detail bedeutet dies für das Vertikalprofil von Testlauf

T73Jan, dass bis in Schicht 3 (bis 0,1 m) alle Auswertegebiete außer Osteuropa undSkandinavi-

en rund eineinhalb Jahre benötigen bis sie eingeschwungen sind. In denSchichten 4 bis 6 (0,1 -

0,94 m) zeichnet sich ein Auseinanderlaufen der Einschwingdauer der verschiedenen Auswerte-

gebiete ab. Dabei vergrößert sich die Zeitspanne der Einschwingdauer der Auswertegebiete auf ein

bis drei Jahre. Schicht 7 bis 10 (0,94 - 15,34 m) besitzen in allen Auswertegebieten nahezu iden-

tische Bodenfeuchtewerte und weisen demzufolge die gleiche Einschwingsdauer auf. Die Ein-

schwingdauer beträgt für jedes Auswertegebiete zwischen 4 und 8 Jahren. Die lange Einschwing-

dauer der unteren Schichten wird durch den langsamen Wassertransport der Niederschlagssignale

von der Erdoberfläche bis in tiefere Schichten bei einem trockenen Boden hervorgerufen. In den

unteren Schichten können die Auswertegebiete grob nach ihrer Einschwingdauer charakterisiert

werden. Gebiete, die die längste Einschwingdauer besitzen sind Skandinavien, Osteuropa, der

Mittelmeerraum und die Iberische Halbinsel.

Mit einem abweichenden Verhalten bezüglich der Einschwingdauer tritt Skandinavien hervor.

Dort ist der größte Einfluss der Initialsierung des Bodens auf die Bodenfeuchte in den unteren

Schichten zu finden. Skandinavien ist das Gebiet, das in der obersten Schicht am kürzesten und
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Abbildung 4.10: Eingeschwungener Zustand des Bodens in allen Schichtenund Auswertegebie-
ten für den TestlaufT73Jan. Die Namen der Auswertegebiete wurden abgekürzt mit ME (Mit-
teleuropa ), BI (Britische Inseln), FR (Frankreich), AL (Alpen), IP (Iberische Halbinsel), MD
(Mittelmeerraum), SC (Skandinavien) und EA (Osteuropa).

ab Schicht 6 (ab 0,46 m) am meisten Zeit benötigt bis es eingeschwungen ist. In den Schich-

ten 7 bis 10 (0,94 - 15,34 m) reicht die angegebene Einschwingdauer von 91 Monate für den

TestlaufT73Jan nicht aus, um das dynamische Gleichgewicht zu erreichen. Vermutlich werden

mehr als 10 Jahre benötigt (vgl. Abb. 4.4). Das hier verwendete Verfahren zur Ermittlung der Ein-

schwingdauer gibt bei einem nicht eingeschwungenen Zustand der Bodenschicht die tatsächliche

Einschwingdauer verfälscht wieder, denn die RMSD-Kurve schneidet den zugehörigen Median

immer. Deshalb müssen diese Schichten in dem Auswertegebiet Skandinavien mitVorsicht be-

trachet werden. Der Grund für die lange Einschwingzeit der unteren Schichten in Skandinavien

liegt an dem gefrorenen Boden in den oberen und unteren Schichten (siehe Kap. 4.2). Ein ver-

tikaler Wassertransport kann in der Zeit, in dem das Bodenwasser gefroren ist, nicht stattfinden.

Dadurch wird das Erreichen des eingeschwungenen Zustands in den unteren Schichten zeitlich

hinausgezögert. Darüber hinaus besitzt der häufig vorkommende Bodentyp sandiger Lehm einen

Einfluss auf die Einschwingzeit. Dieser Bodentyp benötigt bei einem trockenen Boden mehr Zeit

das Wasser abwärts zu transportieren als z.B. der zweithäufigste Bodentyp Lehm (Abb. 4.13).

Ähnlich verhält es sich mit dem Einschwingverhalten in den Auswertegebieten in dem Testlauf

T72Sep (siehe Anhang, Abb. A.5). Anders als im TestlaufT73Jan unterscheiden sich alle Auswer-

tegebiete, außer Osteuropa und Skandinavien, bis in eine Tiefe von 0,46 m(bis Schicht 5) gering-
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fügig. Diese Auswertegebiete benötigen in diesen Schichten 14 bis 20 Monate zum Einschwingen.

Unterhalb von Schicht 5 beginnen die Gebiete sich stärker zu unterscheiden. Skandinavien zeigt

ein unverändertes Einschwingverhalten. In der obersten Schicht passt sich das Auswertegebiet am

schnellsten an und in den unteren benötigt es die längste Zeit. Auch in diesemTestlauf benöti-

gen alle Auswertegebiete zwischen 4 und 8 Jahre bis sie eingeschwungensind. Dabei benötigen

Skandinavien, Osteuropa, der Mittelmeerraum und die Iberische Halbinsel in den unteren Schich-

ten wieder am meisten Zeit, um sich dem dynamische Gleichgewicht anzupassen.
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Abbildung 4.11: Wie Abb. 4.10, hier für TestlaufG72Sep.

Beim TestlaufG72Sep gibt es ein leicht verändertes Einschwingverhalten in den Auswertegebie-

ten im Gegensatz zu den extrem trockenen Bodeninitialisierungen (Abb. 4.11). In der obersten

Schicht benötigen alle Auswertegebiete weniger als ein Jahr, mit Ausnahme von Skandinavien,

das bis in Schicht 5 (bis in 0,46 m) unverändert bleibt. In Skandinavien erhöht sich die Ein-

schwingdauer bis in 0,46 m Tiefe auf mehr als 5 Jahre. Die Britischen Inseln, Frankreich, Mit-

teleuropa und die Alpen benötigen in den letzten vier Schichten lediglich zwischen 29 und 31

Monate. Die restlichen Auswertegebiete benötigen zwischen 3 und 8 Jahren, wobei Skandinavien

wieder am längsten braucht. Jedoch ist die Einschwingdauer in den Schichten 7 bis 10 in jedem

Auswertegebiet kürzer als im TestlaufT72Sep, dessen Simulation zum gleichen Zeitpunkt ge-

startet wurde. Demzufolge macht sich eine Abhängigkeit der prozentualen Änderungsstärke der

Bodenfeuchte bei einer trockenen Initialisierung in der Einschwingdauer bemerkbar.

In dem feuchten TestlaufF73Jan sieht das Einschwingverhalten anders aus als bei den trockenen
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Initialisierungen. Ein schnelleres Erreichen des eingeschwungenen Zustands ist in jedem Aus-

wertegebiet erkennbar (Abb. 4.12). Im TestlaufF73Jan zeichnet sich ebenso die unterschiedliche

Charakteristik der Auswertegebiete merklich ab. Es gibt Auswertegebiete,die schneller und somit

besser mit einer feuchten Bodeninitialisierung zurechtkommen. Diese sind wiebei den trockenen

Testläufen in Mitteleuropa, auf den Britischen Inseln, in den Alpen und Frankreich zu finden. Die

Gebiete befinden sich allesamt zwischen44◦ und59◦ nördlicher Breite und sind im Osten durch

die geographischen Längeλ = +16◦ begrenzt. Eine weitere Ausnahme im TestlaufF73Jan bil-

det Skandinavien. Dort benötigt der Boden in den unteren Schichten laut dem Verfahren zur Er-

mittlung der Einschwingdauer weniger Zeit. Alle Auswertegebiete brauchen hier in den obersten

Schichten mindestens 1 Jahr und in den letzten vier Schichten höchstens 6 Jahre.

Monat

S
ch

ic
ht

10

9

8

7

6

5

4

3

2

1

0 12 24 36 48 60 72 84 96 108

11.5

5.74

2.86

1.42

0.7

0.34

0.16

0.07

0.025

0.005

ME
BI
FR
AL
IP
MD
SC
EA

S
ch

ic
ht

m
itt

e 
[m

]

Abbildung 4.12: Wie Abb. 4.10, hier für Testlauf F73Jan.

Ein ähnliches Ergebnis wie in TestlaufF73Jan wird im TestlaufF73Jun erhalten (siehe An-

hang, Abb. A.5). Obwohl bei beiden Testläufen zum Initialisierungszeitpunkt die Bodenfeuchte

um 15 % erhöht wurde, unterscheidet sich die Einschwingdauer in den einzelnen Auswertegebie-

ten geringfügig. Die Einschwingdauer variiert demnach auch mit dem Initialisierungszeitpunkt.

In Mitteleuropa zum Beispiel benötigen im TestlaufF73Jun die Schichten bis in eine Tiefe von

1 m (Schicht 6) 4 Monate mehr Zeit zum Einschwingen als im TestlaufF73Jan. Unterhalb von

diesen Schichten kehren sich die Verhältnisse um und TestlaufF73Jun benötigt 4 Monate weniger

Einschwingzeit. Auf der Iberischen Halbinsel besitzt der TestlaufF73Jan bis zu Schicht 5 (0 bis

0,46 m) eine Einschwingdauer von 12 Monaten, während es im TestlaufF73Jun 7 bis 8 Monate
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sind. Die Schichten unterhalb von Schicht 5 sind hingegen in beiden Testläufen nahezu gleich.

Die schnelle Einschwingdauer eines Bodens bei einer feuchten Initialisierung lässt sich über die

Richards-Gleichung erklären (Gl. 2.13). In dieser Gleichung ist die hydraulische Diffusion und

die Leitfähigkeit enthalten, die eine Abhängigkeit vom Bodentyp und vom volumetrischen Was-

sergehalt besitzen. Die hydraulische Diffusion (Gl. 2.14) und die Leitfähigkeit (Gl. 2.15) beschrei-

ben Exponentialfunktionen, die ihre größten Werte bei einer hohen Bodenfeuchte erreichen. Der

Term in der Klammer gibt die Richtung des vertikalen Wassertransports zwischen zwei angren-

zenden Schichten an und besitzt als Einheit eine Geschwindigkeit [m s−1]. Ist dieser Ausdruck

positiv, findet ein abwärtsgerichteter Transport statt. Ausschlaggebend für das Vorzeichen dieses

Ausdrucks ist der vertikale Gradient des volumetrischen Wassergehalts. Ist eine Bodenschicht

feuchter als die darunterliegende, so ist dieser Gradient negativ und ein abwärtsgerichteter Was-

sertransport ergibt sich. Demzufolge addieren sich bei einem negativen Gradienten die beiden Ex-

ponentialfunktionen (Abb. 4.13). Schließlich breiten sich bei einem negativen Gradienten, nach

einem Niederschlagsereignis, die Niederschlagssignale von der Oberfläche in die unterhalb lie-

genden Schichten bei einem Boden mit hohem Wassergehalt schneller aus. In anderen Worten,

ein trockener Boden leitet die Niederschlagssignale langsamer weiter, weilin solch einem Boden-

volumen das Fassungsvermögen für Wasser größer ist als bei einem feuchten Boden.
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Abbildung 4.13: Vertikaler Wassertransport abwärts gerichtet. Auf derOrdinate (logarithmisch
skaliert) ist die Richards-Gleichung geteilt durch die Wasserdichte in Millimeterpro Stunde auf-
getragen. Die Abszisse gibt das gewichtete Mittel des volumetrischen Wassergehalts an. Darge-
stellt sind die Bodentypen sandiger Lehm und Lehm mit∂θ

∂z
= 1m−1 (durchgezogene Linie) und

∂θ
∂z

= 3m−1 (gestrichelte Linie).

Es lässt sich die Schlussfolgerung ziehen, dass das Gedächtnis des Bodens im Wesentlichen von
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der geographischen Lage und der Tiefe der Bodenschicht abhängigist. Die Auswertegebiete Ibe-

rische Halbinsel, Mittelmeerraum, Osteuropa und Skandinavien schwingen sich mit zunehmender

Tiefe länger ein als die restlichen Auswertegebiete. Diese Auswertegebietesind bis auf Skandi-

navien von einem semiariden oder kontinentalen Klima geprägt. Skandinavien als nördlichstes

Gebiet braucht bei einer trockenen Bodeninitialisierung am meisten Zeit in allen Testläufen. Die

Ausnahme bilden in Skandinavien die feuchten TestläufeF73Jan undF73Jun, bei denen sich die

untersten vier Bodenschichten schneller an das Gleichgewicht anpassen als die oberhalb davon

liegende Bodenschicht. Allgemein trifft für alle Auswertegebiete zu, dass eine feuchte Initiali-

sierung den Boden in jeder Schicht schneller einschwingen lässt. Die Durchführung einer Simu-

lation mit dem Bodenfeuchteprofil aus den Reanalysendaten von ERA-40wird daher durch die

extrem niedrigen Startwerte der Bodenfeuchte in den letzten beiden Schichten zu einer langen

Einschwingdauer des Bodens führen. Schließlich reicht für den Vorlauf die anfangs angesetzte

Einschwingdauer von 2 Jahren für das Modellgebiet nicht aus, da einige Auswertegebiete die

berechnete Einschwingzeit in den unteren Schichten überschreiten. Demzufolge sind selbst nach

dem zweijährigen Vorlauf Einflüsse durch die Initialisierung der Bodenfeuchte auf die Klimasi-

mulationen zu erwarten. Die kürzeste Einschwingdauer im gesamten Modellgebiet wird im Test-

lauf F73Jun erreicht. Die längste Einschwingzeit besitzt in diesem Testlauf das Auswertegebiet

Iberische Halbinsel mit 64 Monaten. Letztlich spielen bei der Einschwingdauer der Bodenschich-

ten der Initialisierungszeitpunkt und die Einstellung der Bodenfeuchte, obtrocken oder feucht,

eine Rolle.



5. Einfluss der Initialisierung auf den

Wasserkreislauf

5.1 Wechselwirkung

Die Folgen und Auswirkungen einer Änderung der Bodenfeuchte zu Simulationsbeginn wird

nachfolgend an den mit der Bodenfeuchte in Wechselwirkung stehenden Modellgrößen Eva-

potranspiration und Niederschlag untersucht. Hierfür wird zuerst die absolute Differenz der räum-

lich gemittelten Monatssummen bzw. Monatsmittel zwischen dem TestlaufT73Jan und der Re-

ferenzsimulation fürMitteleuropa betrachtet (Abb. 5.1). Dargestellt ist dies für den Gesamt-

niederschlag, den volumetrischen Wassergehalt und die Evapotranspiration. Im ersten Jahr nach

Simulationsbeginn ist in dem extrem trockenen TestlaufT73Jan eine starke Verringerung der Eva-

potranspiration sichtbar. Da deutlich weniger Bodenfeuchte vorhandenwar, konnte auch weniger

evapotranspiriert werden. Dies hat wiederum eine Abnahme des Gesamtniederschlags zur Folge.

Dieser Trend setzt sich im folgenden Jahr leicht fort. Jedes Auswertegebiet zeigt dieses Verhalten

im ersten Jahr mit einer unterschiedlich starken Ausprägung. Hauptsächlich sind die Auswertege-

biete Osteuropa, Skandinavien, die Iberische Halbinsel und der Mittelmeerraum von einer starken

Abnahme des Niederschlags und der Evapotranspiration betroffen, was unter anderem mit dem

langen Einschwingverhalten zusammenhängt. In den genannten Auswertegebieten ist im Test-

lauf T73Jan bis ins Jahr 1976 teilweise eine geringere Evapotranspiration als bei derReferenzsi-

mulation zu beobachten. Auf der Iberischen Halbinsel ist eine Anomalie derEvapotranspiration

hauptsächlich in den Sommermonaten deutlich erkennbar (siehe Anhang, Abb. A.6). Außerdem

halten sich die Abweichungen zur Referenzsimulation beim Gesamtniederschlag auf der Iberi-

schen Halbinsel im Vergleich zu den anderen Auswertegebieten gering.Zusammenfassend wirkt

sich eine extrem trockene Bodeninitialisierung abhängig vom Auswertegebiet nahezu ein Jahr

lang auf einen verringerten Niederschlag und verringerte Evapotranspiration aus. In dem Test-

lauf T72Sep, bei dem die Startwerte der Bodenfeuchte ebenfalls halbiert wurden, zeigt sich eine

ähnliche Beeinflussung der Bodenfeuchte auf den Niederschlag und die Evapotranspiration.

Der TestlaufT73Jan verzeichnet in Mitteleuropa während der extremen Trockenperiode im Jahr

1976 geringfügig mehr Niederschlag als die Referenzsimulation. Daraus resultiert ein feuchterer

Boden. Infolgedessen wird die Trockenperiode in diesem Testlauf abgeschwächt wiedergegeben.

Des Weiteren treten im TestlaufT73Jan in den letzten drei Jahren beim Gesamtniederschlag und

bei der Bodenfeuchte in Schicht 3 zwei Zeitpunkte hervor, die bereits bei der Bodenfeuchte in

52
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Kap. 4.1 aufgefallen sind: Der Mai 1980 mit knapp 20 mm mehr und der August 1982 mit knapp

20 mm weniger Niederschlag als in der Referenzsimulation. Für diese Abweichungen muss der

konvektive oder der skalige Niederschlagsanteil verantwortlich sein. Zur selben Zeit verhält sich

die Evapotranspiration in Mitteleuropa gegenläufig. Im Testlauf wird im Mai 1980 wesentlich

weniger und im August 1982 mehr evapotranspiriert als in der Referenzsimulation.
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Abbildung 5.1: Absolute Differenz vom Gesamtniederschlag, dem volumetrischen Wassergehalt
und der Evapotranspiration zwischen TestlaufT73Jan und Referenzsimulation inMitteleuropa .
Positive Werte zeigen eine Zunahme der aufgeführten Modellgrößen vonTestlaufT73Jan an. Die
Farben kennzeichnen die Jahreszeiten Winter (blau), Frühling (rot), Sommer (grün) und Herbst
(schwarz).

Die zeitliche Entwicklung bei einer feuchten Initialisierung inMitteleuropa verhält sich anders

als bei einer extrem trockenen Initialisierung. Im feucht initialisierten Testlauf F73Jan ist eine

deutlich schnellere Anpassung der Bodenfeuchte an die Referenzsimulation zu erkennen, bedingt

durch die geringeren Änderung der Anfangswerte (Abb. 5.2). Eine Übereinstimmung der Anpas-

sung liefert die ermittelte Einschwingdauer aus Kap. 4.3. Dort schwingt sich der Boden in Schicht

3 nach zwei Monaten und in Schicht 6 nach vier Monaten ein. Da zu Beginnmehr Wasser im Bo-

den enthalten ist, kann auch mehr evapotranspiriert werden. Dies ist im ersten Simulationsjahr je-

doch nicht mit einer deutlichen Zunahme des Niederschlags verbunden. Der Niederschlag nimmt

sogar teilweise ab. Besonders stark fällt die Abnahme im Juni 1973 aus.Auch in den anderen Aus-

wertegebieten tritt im ersten Simulationsjahr eine erhöhte Evapotranspiration auf und führt nicht

gleichzeitig zu mehr Niederschlag. Im TestlaufF73Jun führt eine erhöhte Bodenfeuchte im ers-
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ten Simulationsjahr ebenfalls zu keiner eindeutigen Zunahme des Niederschlags. Schließlich ist

zwischen Bodenfeuchte und Evapotranspiration eine stärkere Kopplung zu erkennen als zwischen

Evapotranspiration und Niederschlag.
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Abbildung 5.2: Wie Abb. 5.1, hier für TestlaufF73Jan in Mitteleuropa .

Im TestlaufF73Jan weichen im Vergleich zum TestlaufT73Jan beim Gesamtniederschlag ande-

re Monate von der Referenzsimulation stark ab, die sich ebenso beim RMSDder Bodenfeuchte

hervorheben (vgl. Abb. 4.2). Dazu gehört zum Beispiel der Juli 1976 und der August im darauf-

folgenden Jahr.

Um eine bessere Vergleichbarkeit der Modellgrößen Bodenfeuchte, Evapotranspiration und Ge-

samtniederschlag untereinander zu erhalten, wird der RMSD normiert. DerNRMSD (Gl. 2.26)

angewendet auf Mitteleuropa im TestlaufT73Jan zeigt nach der Einschwingphase des Bodens,

dass die monatlichen Werte des Gesamtniederschlags und der Evapotranspiration stärker von der

Referenzsimulation abweichen als die Bodenfeuchte (Abb. 5.3). Beim Niederschlag wirkt sich

die stark variable räumliche Verteilung auf den NRMSD aus. Verzeichnet zum Beispiel in einem

Testlauf ein Gitterelement keinen Niederschlag, während in der Referenzsimulation viel Nieder-

schlag verzeichnet wurde, so führt diese Gegebenheit zu einer merklichen Erhöhung des NRMSD.

Da der Boden eine träge Komponente ist und somit eine geringe zeitliche Variabilität besitzt,

treten kleinere NRMSD-Werte als beim Niederschlag und der Evapotranspiration auf. Während

der Einschwingphase überschreitet der volumetrische Wassergehalt inden tieferen Schichten, ab

Schicht 4 (0,10-0,22 m), die anfängliche Auslenkung um 50 Vol. %. Dies zeigt eine kurzzeitige
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Verstärkung der Abweichungen, welche auf die trockenen Wintermonateim Jahr 1973 zurück-

zuführen sind und sich für Mitteleuropa im EDI wiederfinden lassen (Kap. 3.2.1). Entsprechend

den Abweichungen der Bodenfeuchte zur Referenzsimulation zeigen dieAbweichungen des Ge-

samtniederschlags und der Evapotranspiration jahreszeitliche Schwankungen. Das Maximum der

genannten Größen wird innerhalb eines Jahres ebenfalls hauptsächlichin den Sommermonaten

erreicht. Vereinzelt sind die Maxima in Mitteleuropa in einigen Jahren bereits imMai zu fin-

den. Die NRMSD-Werte des Gesamtniederschlags und der Evapotranspiration besitzen ein rela-

tiv ähnliches Verhalten. Beide Modellgrößen zeigen eine nahezu gleichstarke Abweichung zur

Referenzsimulation.
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Abbildung 5.3: NRMSD für die monatlichen Werte des volumetrischen Wassergehalts, der Eva-
potranspiration und des Gesamtniederschlags in dem AuswertegebietMitteleuropa für Testlauf
T73Jan.

Bei einem Vergleich der Iberischen Halbinsel mit Mitteleuropa zeigt sich für den TestlaufT73Jan,

dass in Mitteleuropa nach der Einschwingphase die Abweichungen zur Referenzsimulation im

Niederschlag und der Evapotranspiration größer sind als auf der Iberischen Halbinsel (Abb. 5.4).

Durchschnittlich weichen die jährlichen Maxima des Niederschlags auf der Iberischen Halbinsel

um 18 % von der Referenzsimulation ab, während es in Mitteleuropa 22 % sind. Bei der Eva-

potranspiration ist der Unterschied noch deutlicher. Die maximalen Abweichungen betragen auf

der Iberischen Halbinsel rund 12 % und in Mitteleuropa rund 22 %. Demzufolge wirkt sich der

Einfluss einer Initialisierung der Bodenfeuchte auf den Niederschlag und die Evapotranspiration

abhängig vom Auswertegebiet unterschiedlich stark aus.
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Abbildung 5.4: Wie Abb. 5.3, hier für TestlaufT73Jan und das AuswertegebietIberische Halb-
insel.

5.2 Evapotranspiration

Für die Untersuchung der Evapotranspiration wurden die Monatssummen nur für Landgitterpunk-

te gebildet und darüber der NRMSD berechnet. Diese Modellgröße besitzt negative Werte, denn

laut Definition im CCLM sind von der Erdoberfläche zur Atmosphäre gerichtete Flüsse nega-

tiv. Positive Werte, d.h. Bildung von Tau und Reif (Kap. 2.2.2), sind bei den Tagessummen der

Evapotranspiration vorzufinden und treten hauptsächlich in den hohen Breiten auf.

Wie bereits in Kapitel 5.1 gezeigt, sind die NRMSD-Werte der Evapotranspiration abhängig vom

Auswertegebiet unterschiedlich hoch, d.h. eine Änderung der Bodenfeuchte wirkt sich in den

Auswertegebieten unterschiedlich stark auf die Evapotranspiration aus.Daher wurde der Median

aus den NRMSD-Werten berechnet, mit dem ein Maß der durchschnittlichenBeeinflussung ei-

ner Initialisierung der Bodenfeuchte auf die Modellgröße erstellt wird. Das Ergebnis zeigt, dass

in den Testläufen die Auswertegebiete durchschnittlich zwischen 4 % und 10% von der Refe-

renzsimulation abweichen (Tab. 5.1). Dabei zeigen die Auswertegebiete eine Reihenfolge bei der

Beeinflussung der Bodeninitialisierung auf die Evapotranspiration, die von jedem Testlauf ausge-

nommen von einer kleinen Änderung der Reihenfolge in TestlaufT72Sep undF73Jun wiederge-

geben wird. In diesen Testläufen weicht Mitteleuropa durchschnittlich stärker von der Referenz-

simulation ab als Osteuropa. In der Reihenfolge ist eine Abhängigkeit der Auswertegebiete von

der geographischen Lage ersichtlich. Den geringsten Einfluss übt die Bodeninitialisierung auf die
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Evapotranspiration in dem nördlichsten Auswertegebiet Skandinavien und auf das südwestlichs-

te Auswertegebiet Iberische Halbinsel aus. Danach folgen die Britischen Inseln und Frankreich.

Diese vier Auswertegebiete grenzen alle am Atlantik an. Osteuropa als östlichstes Auswertegebiet

ist das Gebiet, das gefolgt von Mitteleuropa, dem Mittelmeerraum und den Alpen am stärksten

beeinflusst wird.

Tabelle 5.1: Auswirkung der Initialisierung der Bodenfeuchte auf die Evapotranspiration in den
Auswertegebieten. Angegeben ist die durchschnittliche monatliche Abweichung der Evapotran-
spiration in den Testläufen gegenüber der Referenzsimulation [%]. Die Auswertegebiete wurden
abgekürzt mit Skandinavien (SC), Iberische Halbinsel (IP), BritischeInseln (BI), Frankreich (FR),
Alpen (AL), Mittelmeerraum (MD), Mitteleuropa (ME) und Osteuropa (EA).

Auswertegebiet SC IP BI FR AL MD ME EA

T73Jan 4,2 5,9 6,2 6,4 8,0 8,1 9,0 9,4
F73Jan 4,3 5,7 5,8 6,4 7,6 7,6 8,5 8,9
F73Jun 4,3 5,5 6,6 7,2 7,7 7,7 9,6 8,2
T72Sep 4,3 6,0 6,1 6,2 7,4 8,3 9,8 9,2
G72Sep 4,2 5,5 6,1 6,5 7,2 8,1 8,4 8,6

Obwohl Skandinavien die längste Einschwingdauer besitzt, ist dies nicht inder Evapotranspirati-

on bemerkbar. Zum Vergleich werden Skandinavien und Osteuropa in Abb. 5.5 gegenüber gestellt.

Bei der Evapotranspiration ist im Gegensatz zu der Bodenfeuchte kein Einschwingvorgang fest-

stellbar. Daher weicht die Evapotranspiration im ersten Jahr der Simulation grundsätzlich nicht

am stärksten in Skandinavien ab. Ausgenommen sind die extrem trockene TestläufeT73Jan und

T72Sep. TestlaufT73Jan ist im ersten Monat der Simulation aufgrund der geringeren Evapotran-

spiration im Winter (Abb. 3.6) in allen Auswertegebieten stets niedriger als Testlauf T72Sep. In

Skandinavien ist der NRMSD gleichbleibend niedrig und geht im Winter auf eine minimale Ab-

weichung zur Referenzsimulation von 1,2% herunter. Zwischen den Testläufen treten ab 1974

keine wesentliche Unterschiede auf. In Osteuropa ist die jährliche Amplitudegrößer als in Skan-

dinavien und einzelne Testläufe treten stärker hervor, z.B. im Juni 1977und Juli 1982 bei Testlauf

T72Sep. Außerdem sind in Osteuropa im Winter die Abweichungen zur Referenzsimulation grö-

ßer als in Skandinavien. Diese liegen in Osteuropa in den Wintermonaten knapp unterhalb von

5 %.

Letztendlich zeigt die Evapotranspiration, genau wie die Bodenfeuchte, jahreszeitliche Schwan-

kungen, die im Mai und in den Sommermonaten ihr Maximum in der Abweichung zur Referenz-

simulation erreichen. Die maximalen Abweichungen treten in den Monaten auf, indenen die Eva-

potranspiration am aktivsten ist. Eine Übereinstimmung der Testläufe mit der Referenzsimulation

bei der Evapotranspiration ist in den Auswertegebieten zu keinem Zeitpunkt gegeben. Weiterhin

konnten die Auswertegebiete nach ihrer Sensitivität klassifiziert werden. Bei der Evapotranspi-

ration reagieren die vier Auswertegebiete Osteuropa, Mittelmeerraum, Alpenund Mitteleuropa

am sensitivsten auf eine Initialisierung der Bodenfeuchte. In Skandinavien zeigt sich ein geringer

Einfluss der Bodeninitialisierung auf die Evapotranspiration.



58 Kapitel 5. Einfluss der Initialisierung auf den Wasserkreislauf

Jahr

N
R

M
S

D
 [%

]

0
10

20
30

40
50

T73Jan
T72Sep
F73Jan
G72Sep
F73Jun

1973 1974 1975 1976 1977 1978 1979 1980 1981 1982

Skandinavien

Jahr

N
R

M
S

D
 [%

]

0
10

20
30

40
50

T73Jan
T72Sep
F73Jan
G72Sep
F73Jun

1973 1974 1975 1976 1977 1978 1979 1980 1981 1982

Osteuropa

Abbildung 5.5: Gegenüberstellung des NRMSD der monatlichen Evapotranspiration [%] inSkan-
dinavien (oben) undOsteuropa(unten) für die verschiedenen Testläufe.
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5.3 Niederschlag

Welchen Einfluss die Initialisierung der Bodenfeuchte auf den Niederschlag ausübt und wie sich

der Niederschlag in den einzelnen Jahren verhält, wird im Folgenden untersucht.

Werden die Jahressummen des Gesamtniederschlags der Testläufe überMitteleuropa gemittelt

gegenübergestellt (Tab. 5.2), ist bei TestlaufT73Jan im ersten Jahr ein starker Rückgang der

Jahressumme des Niederschlags zu erkennen. Bei dem feuchten Testlauf F73Jan sind in den ers-

ten zwei Jahren während des Einschwingvorgangs keine feuchten Jahre erkennbar, was durch eine

Abgabe von Wasser vom Boden an die Atmosphäre mittels einen verstärkter Evapotranspiration

erwartet würde. Gleiches gilt für den feuchten TestlaufF73Jun. Wie bereits in Abb. 5.1 und 5.2

gezeigt wurde, besteht in der Einschwingphase des Bodens kein direkter Zusammenhang zwi-

schen Evapotranspiration und dem Gesamtniederschlag. In allen Testläufen wird das Jahr 1976

feuchter als die Referenzsimulation abgebildet, insbesondere von Testlauf F73Jun. Somit ergibt

sich in jedem Testlauf eine Abschwächung der extremen Dürreperiode im Jahr 1976. In den zwei

darauffolgenden Jahren setzt sich eine Niederschlagszunahme unterschiedlich stark ausgeprägt in

den einzelnen Testläufen fort. Die fünf Testläufe weisen 1980 wieder gemeinsam ein feuchteres

Jahr auf, das im nächsten Jahr trockener abgebildet wird. Die Dekadewird in Mitteleuropa mit

Ausnahme von TestlaufT73Jan von allen feuchter dargestellt, am meisten von TestlaufT72Sep

mit der extrem trockenen Bodeninitialisierung.

Tabelle 5.2: Räumliches Mittel der Jahressummen des Gesamtniederschlages [mm] in Mitteleu-
ropa. Grauhinterlegte Zahlen geben einen trockeneren Zustand als die Referenzsimulation an.

Jahr Referenz T73Jan F73Jan T72Sep G72Sep F73Jun

1973 913 -87 -28 -18 -19 -
1974 1071 +16 -19 +6 +11 -13
1975 819 -8 -16 -9 -9 -4
1976 697 +21 +21 +23 +9 +30
1977 972 +9 +1 +49 +29 +25
1978 893 +38 +39 +42 +17 +17
1979 990 +5 +1 -15 -1 -10
1980 931 +14 +45 +21 +5 +5
1981 1071 -3 -27 -21 -22 -42
1982 807 -8 +22 +37 +19 +38

Summe 9164 -3 +39 +115 +39 +46

Zum Vergleich werden die räumlich gemittelten Jahressummen der einzelnen Testläufe auf der

Iberischen Halbinselin Tabelle 5.3 dargestellt. Bei den Jahressummen des Gesamtniederschlags

zeigen die Testläufe im letzten Jahr eine Übereinstimmung. Alle weisen ein trockeneres Jahr auf

als die Referenzsimulation. Ansonsten verhalten sich die Testläufe in jedem Jahr verschieden mit

unterschiedlich großen Differenzen. Die Abweichungen von der Referenzsimulation erreichen

meist nicht so hohe Werte wie in Mitteleuropa. Eine feuchte Bodeninitialisierungbildet auf der

Iberischen Halbinsel die Referenzsimulation in der Dekade am besten ab.Bei der trockenen In-
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itialisierung sind am Ende der zehn Jahre die Niederschläge in der Summe geringer und somit

trockener.

Tabelle 5.3: Wie Tab. 5.2, hier für dieIberische Halbinsel.

Jahr Referenz T73Jan F73Jan T72Sep G72Sep F73Jun

1973 620 -42 +4 -27 -14 -
1974 567 -17 -13 -1 -17 +22
1975 623 +9 -22 -5 -13 -11
1976 722 +9 +10 -11 -8 -18
1977 734 -2 +19 -5 +2 +6
1978 692 +5 +1 -1 +4 -2
1979 824 -3 +8 -22 +2 +27
1980 479 +11 -6 +18 +2 -3
1981 565 +3 +5 -7 +4 +1
1982 600 -22 -1 -20 -18 -20

Summe 6426 -79 +5 -81 -56 +2

Eine feuchte und trockene Bodeninitialisierung haben letztlich nicht in jedem Auswertegebiet die

gleichen Auswirkungen auf den Gesamtniederschlag. Die Auswirkungenhalten sich innerhalb

einer Dekade aufrecht und variieren abhängig vom Testlauf, Jahr und Auswertegebiet. Des Wei-

teren ist eine Tendenz in Richtung einer trockeneren oder feuchten Dekade abhängig von einer

trockenen oder feuchten Initialisierung nicht erkennbar. Die Testläufebleiben nicht durchgängig

trockener oder feuchter als die Referenzsimulation.

Wie die räumliche Verteilung des Gesamtniederschlags im Modellgebiet aussieht, wird anhand

des TestlaufsT72Sep demonstriert (Abb. 5.6). Die Abweichung der Jahressummen zwischen Test-

lauf T72Sep und der Referenzsimulation zeigen im Jahr 1973 mit wenigen Ausnahmen weniger

Niederschlag im Modellgebiet als in der Referenzsimulation verzeichnet wurde, größtenteils in

Osteuropa. Kein Gebiet weist über mehrere Jahre eine anhaltende Zunahme oder Abnahme der

Niederschlagswerte auf. Es wechselt viel mehr zwischen einer jährlichen Zunahme und Abnah-

me der Niederschlagssumme. Die Abweichungen zur Referenzsimulation können in einzelnen

Gitterelementen bis zu±50% betragen. Dies zeigt eine starke räumliche Variabilität des Gesamt-

niederschlags. Tendenziell sind die Abweichungen der Niederschlagsverteilung im östlichen Teil

des Modellgebietes relativ groß.

Die Auswertegebiete weichen bei der Niederschlagsverteilung wie bei der Evapotranspiration

unterschiedlich stark von der Referenzsimulation ab (vgl. Abb. 5.3 und 5.4). Deshalb wird der

NRMSD (Gl. 2.26) für den Gesamtniederschlag in allen Auswertegebieten bestimmt und wie be-

reits im Kapitel zuvor wird der Median für die Zeitreihe berechnet. Mit dieser berechneten Größe

bildet sich auch hier eine Reihenfolge der Auswertegebieten ab, die unterschiedlich stark vom

Gesamtniederschlag beeinflusst werden (Tab. 5.4). Die durchschnittliche Abweichung der Test-

läufe von der Referenzsimulation liegt in allen Auswertegebieten zwischen 5% und 13 %. Der

Referenzsimulation am ähnlichsten ist an erster Stelle Skandinavien, gefolgt von der Iberischen

Halbinsel. Die Niederschlagsverteilung weist die größten Abweichungen inden Alpen, im Mit-
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Abbildung 5.6: Räumliche Verteilung des Gesamtniederschlags im Modellgebietfür Landgitter-
punkte. Relative Abweichung der Jahressummen [%] zwischen TestlaufT72Sep und Referenz-
simulation. Die Farbe Blau bedeutet feuchter und Rot trockener als die Referenzsimulation. Die
Graue Umrahmung kennzeichnet das Auswertegebiet Mitteleuropa.
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telmeerraum, in Mitteleuropa und Osteuropa auf. Mittlere Abweichungen sind auf den Britischen

Inseln und in Frankreich zu finden. Hiermit wurde für die Auswertegebiete die gleiche Reihen-

folge, wie bei der Evapotranspiration, erhalten. Die Gebiete, die am stärksten von einer Änderung

des Gesamtniederschlags betroffen sind, liegen alle östlich und befinden sich südlich von Skandi-

navien.

Tabelle 5.4: Auswirkung der Initialisierung der Bodenfeuchte auf den Gesamtniederschlag in den
Auswertegebieten. Angegeben ist die durchschnittliche monatliche Abweichung des Gesamtnie-
derschlags in den Testläufen gegenüber der Referenzsimulation [%]. Die Auswertegebiete wurden
abgekürzt mit Skandinavien (SC), Iberische Halbinsel (IP), BritischeInseln (BI), Frankreich (FR),
Alpen (AL), Mitteleuropa (ME), Mittelmeerraum (MD) und Osteuropa (EA).

Auswertegebiet SC IP FR BI AL ME MD EA

T73Jan 5,8 6,6 7,7 8,2 8,8 9,8 10,0 11,7
F73Jan 5,4 6,4 8,3 8,4 9,0 9,8 10,0 12,8
F73Jun 5,6 6,3 8,8 9,0 9,4 11,0 9,4 12,7
T72Sep 5,6 6,8 8,3 8,4 9,1 10,4 9,7 12,4
G72Sep 6,1 6,8 8,1 8,5 9,0 9,8 9,9 12,7

Eine Initialisierung der Bodenfeuchte wirkt sich auf den Gesamtniederschlag in dem Auswerte-

gebiet Osteuropa am meisten und in Skandinavien am wenigsten aus. Der Vergleich des NRMSD

zwischen diesen beiden Auswertegebiete zeigt in Osteuropa eine große jährliche Amplitude der

Abweichungen der Testläufe gegenüber der Referenzsimulation (Abb.5.7). In Osteuropa sind im

Sommerhalbjahr die Abweichungen, die unter den Testläufen vorzufindensind, ebenfalls grö-

ßer als in Skandinavien. In Skandinavien verhalten sich beim Gesamtniederschlag die Testläufe

über den Simulationszeitraum hinweg ähnlich. Für Osteuropa bedeutet dieseine verhältnismäßige

starke Variation des Gesamtniederschlags abhängig vom Initialisierungszeitpunkt und der Ände-

rungsstärke einer trockenen oder feuchten Initialisierung. In Skandinavien gehen die NRMSD-

Werte im Winter bis auf 1 % zurück, während in Osteuropa in den meisten Fällender Wert 5 %

beträgt.

Insgesamt führt eine trockene oder feuchte Initialisierung nicht gleichzeitig zu einem Trend in

der Niederschlagsabnahme oder -zunahme. Lediglich bei einer extrem trockenen Initialisierung

zeichnet sich im ersten Jahr der Simulation ein trockeneres Jahr als in der Referenzsimulation

ab. Die Abweichungen zur Referenzsimulation sind beim Niederschlag undbei der Evapotran-

spiration in Osteuropa am größten. Weitere sensitive Auswertegebiete sinddie Alpen, der Mittel-

meerraum und Mitteleuropa. In Skandinavien sind die kleinsten Abweichungen trotz der langen

Einschwingdauer zu finden.
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Abbildung 5.7: Gegenüberstellung des NRMSD des monatlichen Gesamtniederschlags [%] in
Skandinavien(oben) undOsteuropa(unten) für die verschiedenen Testläufe.



6. Untersuchung von Episoden mit

großen Niederschlagsabweichungen

Abweichungen zwischen den Testläufen und der Referenzsimulation sindselbst noch gegen Ende

des zehnjährigen Testlaufs in der Bodenfeuchte und im Niederschlag vorzufinden. Dabei sind die

Abweichungen zwischen Testlauf und Referenzsimulation im Sommerhalbjahrstärker ausgeprägt

als im Winterhalbjahr. Diese treten in den Testläufen je nach prozentualer Änderung der Boden-

feuchte bei der Initialisierung und dem festgelegten Initialisierungszeitpunkt unterschiedlich stark

hervor. Die Unterschiede zur Referenzsimulation entstehen im Inneren des Modellgebiets, da die

Randwerte über die ERA-40 Reanalysedaten stets fest vorgegeben und für die Referenzsimulation

und die Testläufe gleich sind. Exemplarisch wurde ein Zeitraum mit einer starken Abweichung

gegenüber der Referenzsimulation im Sommerhalbjahr herausgegriffen und genauer untersucht,

damit eine Aussage über die auftretenden Unterschiede getroffen werden kann.

Das Jahr 1980 wird für sich betrachtet, weil in Mitteleuropa die RMSD-Werteder Bodenfeuchte

im Sommerhalbjahr in Schicht 3 plötzlich auf über 2 Vol. % ansteigen, währendin den zwei

Jahren zuvor die jahreszeitlichen Schwankungen im Boden recht klein waren (Abb. 4.2). Dieses

Verhalten ist in Mitteleuropa in jedem Testlauf zu beobachten. Die Maxima der Abweichungen

sind bei allen Testläufen im Mai und Juni vorzufinden und treten neben den Alpen und Osteuropa

am deutlichsten in Mitteleuropa auf. Dabei weist TestlaufT73Jan das größte Maximum mit einer

mittleren Abweichung von 2,8 Vol. % im Mai 1980 in Mitteleuropa auf. Ebenso besitzt Testlauf

T73Jan im Mai 1980 bei der Monatssumme des Gesamtniederschlags über Mitteleuropa gemittelt

mehr Niederschlag als die Referenzsimulation. Die Referenzsimulation registriert 44 mm und

TestlaufT73Jan 63 mm in diesem Monat. Die restlichen Testläufe verzeichnen ebenfalls im Mai

1980 mehr Niederschlag als die Referenzsimulation.

Das Monatsmittel der Bodenfeuchte im TestlaufT73Jan zeigt im Mai 1980 in den oberen Bo-

denschichten im Gegensatz zur Referenzsimulation einen höheren volumetrischen Wassergehalt

in Mitteleuropa, mit Werten über 5 Vol. % (Abb. 6.1). Dies trifft auch auf dasAuswertegebiet

Osteuropa zu. Im Auswertegebiet Mittelmeerraum ist im TestlaufT73Jan der gegenteilige Effekt

mit einem niedrigeren volumetrischen Wassergehalt vorzufinden. Bei Betrachtung der Schicht 9

lassen sich die Auswertegebiete Skandinavien, Osteuropa, Mittelmeerraumund Iberische Halb-

insel mit einer langen Einschwingdauer über die Abweichungen wiedererkennen. Zu welchem

Zeitpunkt diese Feuchtezunahme in den oberen Bodenschichten auftritt, muss am Niederschlag

untersucht werden.
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Abbildung 6.1: Absolute Differenz des volumetrischen Wassergehalts [Vol. %] (Monatsmittel)
zwischen TestlaufT73Jan und Referenzsimulation im Modellgebiet im Mai 1980 in ausgewählten
Bodenschichten. Die Farbe Blau bedeutet feuchter und Rot trockenerals die Referenzsimulation.
Die graue Umrahmung kennzeichnet das Auswertegebiet Mitteleuropa.

Der Gesamtniederschlag setzt sich aus dem Schneeanteil, dem konvektiven und skaligen Nieder-

schlagsanteil zusammen. Die Tagessummen des Gesamtniederschlages, desskaligen und konvek-

tiven Niederschlages über Landflächen wurden über das Auswertegebiet Mitteleuropa gemittelt

und für alle Testläufe ermittelt. Die Zeitreihen der Testläufe zeigen beim Gesamtniederschlag für

das Jahr 1980 im Winter und Herbst sowie Spätsommer eine gute Übereinstimmung mit der Re-

ferenzsimulation (Abb. 6.2). Gegen Ende April beginnen die Testläufe auseinanderzulaufen. Die

Maxima der Tagessummen fangen an, sich zeitlich zu verschieben und die Niederschlagsinten-

sität der Testläufe beginnen, sich zu unterscheiden. Ab Mitte Juni zeigendie Testläufe wieder

nahezu eine Übereinstimmung mit der Referenzsimulation. Am 16. und 17. Mai1980 sticht der

TestlaufT73Jan bei den Tagessummen mit mehr als 5 mm Niederschlag hervor, während die

Referenzsimulation weniger als 3 mm verzeichnet. Ein Vergleich der skaligenund konvektiven

Niederschlagsanteile zeigt, dass in den genannten Tagen der konvektive Niederschlag nur gering-

fügig zum Gesamtniederschlag beiträgt.

In den zu Mitteleuropa benachbarten Auswertegebieten Alpen und Osteuropa sind am 16. und

17. Mai ebenfalls Niederschlagsabweichungen zu beobachten. Die Alpen verzeichnen 8 mm Ge-

samtniederschlag im TestlaufT73Jan. Ein ähnliches Ergebnis zeigt Osteuropa am 16. Mai mit

rund 8 mm in dem selben Testlauf, während die Referenzsimulation weniger als die Hälfte re-

gistriert. Deshalb wird für die weitere Untersuchung von TestlaufT73Jan der Mai verwendet, da

sich offensichtlich eine großflächige Störung auf die Großwetterlage undsomit auf den skaligen

Niederschlag auswirkt.

6.1 Niederschlagszunahme in Mitteleuropa im Mai 1980

Wie im vorherigen Abschnitt erwähnt, liegt der Unterschied für die Niederschlagsdifferenz am

16. Mai 1980 weniger am konvektiven Niederschlag, sondern vielmehram skaligen Niederschlag.

Die räumliche Verteilung des konvektiven Niederschlags im Modellgebiet zeigt, dass im Testlauf

T73Jan in der Zeit von 14. bis 17. Mai wenige Gitterelemente innerhalb des Auswertegebietes
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Abbildung 6.2: Tagessummen des Gesamtniederschlags (oben), der skaligen (Mitte) und konvektiven (unten) Niederschlagsanteile über Landflächen für
alle Testläufe inMitteleuropa . Die Tagessummen sind über das Auswertegebiet gemittelt. Der grau hinterlegte Bereich kennzeichnet den 16. und 17. Mai
1980.
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Mitteleuropa konvektiven Niederschlag registrieren (Abb. 6.3). Die Niederschlagsmengen, die

sich dabei in einem Gitterelement maximal ergeben, betragen lediglich 5 mm. Demgegenüber

wird in der Referenzsimulation weniger konvektiver Niederschlag als im Testlauf verzeichnet,

insbesondere am 16. Mai.
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Abbildung 6.3: Tagessumme des konvektiven Niederschlaganteils [mm] in derReferenzsimula-
tion (oben) und im TestlaufT73Jan (unten) im Mai 1980. Das umrahmte Gebiet markiert das
Auswertegebiet Mitteleuropa.

Beim skaligen Niederschlag unterscheiden sich TestlaufT73Jan und Referenzsimulationab ab

dem 14. Mai bei der Niederschlagsverteilung im Modellgebiet deutlich. ImTestlauf sind am 14.

und 15. Mai die größeren Niederschlagsgebiete weiter südlich vorzufinden. Am 16. und 17. Mai

sind in den Auswertegebieten Mitteleuropa, Alpen, Mittelmeerraum und Osteuropa in einigen Git-

terelementen über 20 mm zu verzeichnen (Abb. 6.4). In der Referenzsimulation befinden sich die

Niederschlagsgebiete vom 14. bis 17. Mai zumeist außerhalb des Auswertegebiets Mitteleuropa.

Zuerst werden die Bodendruckverhältnisse für die Auswertung betrachtet. Entsprechend zeigt der

auf Meeresniveau reduzierte Bodendruck in dem Zeitraum 14. bis 18.Mai im Modellgebiet vom

TestlaufT73Jan einen zyklonaleren Charakter der Luftdruckverteilung (Abb. 6.5). Am14. Mai

1980 00 UTC ist in der Referenzsimulation ein kräftiges, stabiles Bodenhoch mit einem Kern-

druck über 1035 hPa über Skandinavien zu sehen, das im Testlauf schwächer ausfällt und eine

kleinere Ausdehnung besitzt. Im Testlauf ist über dem Mittelmeer ein ausgeprägtes Bodentief er-

kennbar, das sich täglich vertieft und sich mit dem schwachen Tief über Osteuropa verbindet. Am

16. Mai 12 UTC hat sich das Zentrum über Mitteleuropa verlagert und erreicht in den nachfol-

genden 12 Stunden einen Kerndruck unter 1000 hPa. In der Referenzsimulation befindet sich am

16. Mai 00 UTC hingegen ein sehr schwaches Bodentief über Teilen derAlpen. In den anderen

Testläufen befindet sich am 16. Mai 1980 ebenfalls ein starkes Bodentief im Modellgebiet (siehe

Anhang, Abb. A.7). Das Zentrum des Bodentiefs liegt je nach Testlauf in unterschiedlichen Teilen
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Abbildung 6.4: Tagessumme des skaligen Niederschlaganteils [mm] in der Referenzsimulation
(oben) und im TestlaufT73Jan (unten) im Mai 1980. Das umrahmte Gebiet markiert das Auswer-
tegebiet Mitteleuropa.

Europas und ist unterschiedlich stark ausgeprägt.

Die Klassifikation der Großwetterlage in der Zeit vom 16. bis 22. Mai 1980 zeigt, dass die damali-

gen Großwetterlage eine Nordostlage (Abk.: NEA) war (Werner und Gerstengarbe, 2010). Diese

ist überwiegend antizyklonal geprägt. Es erstreckt sich eine Hochdruckbrücke von den Azoren

über die Britischen Inseln bis nach Nordeuropa. Kontinentale Luft wird über den Südostrand nach

Mitteleuropa transportiert. Häufig befindet sich dabei über Osteuropa ein ausgedehntes Tief. In

den Tagen davor herrschte vom 10. bis 15. Mai die Großwetterlage Hoch Fennoskandien (Abk.:

HFA) mit einem blockierenden Bodenhoch über Skandinavien, das für trockenes Wetter in Mit-

teleuropa sorgte. Diese Druckverhältnisse finden sich in der Referenzsimulation wieder.

Der Antrieb für Zyklogenese findet im Allgemeinen in der mittleren Troposphäre statt, weshalb

sich das Geopotential in 500 hPa für die Untersuchung anbietet (Abb. 6.6). Auf 500 hPa zeigt

sich am 14. Mai 1980 00 UTC in beiden Simulationen eine ähnliche Struktur. Gekoppelt mit dem

Bodenhoch befindet sich ein abgeschlossenes Höhenhoch über Skandinavien und der Nordsee. Im

Testlauf ist am Ostrand des Modellgebietes das Höhentief stärker ausgeprägt. Der in der Referenz-

simulation am 15. Mai 12 UTC über Frankreich liegende Trog befindet sichim TestlaufT73Jan

weiter südlicher und reicht sogar bis nach Nordafrika. Im weiteren Verlauf vertieft sich der Trog

im Testlauf. Im Bereich dieses Troges wandert das Höhentief von Osteuropa zu den Alpen.

Damit sich ein Bodentief entwicklen kann, muss zunächst in der Höhe Divergenz im Windfeld

herrschen, die am Boden zu Konvergenz mit aufsteigender Luftbewegung führt. In der mittleren

Troposphäre erreicht die Vertikalgeschwindigkeit in der Regel ihr Maximum. Deshalb bietet sich

an, die Vertikalgeschwindigkeitω im p-System in 500 hPa zu betrachten. Diese gibt eine Druck-

änderung pro Zeiteinheit an. Am 16. Mai 12 UTC findet über Mittel- und Osteuropa im Testlauf
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Abbildung 6.5: Luftdruck auf Meeresniveau [hPa] im Mai 1980 (12-stündig) in der Referenzsimulation und TestlaufT73Jan.
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Abbildung 6.6: Geopotential in 500 hPa [gpdam] im Mai 1980 (12-stündig) inder Referenzsimulation und TestlaufT73Jan.
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T73Jan großflächige Hebung an der Trogvorderseite statt (Abb. 6.7), einhergehend mit einer In-

tensivierung des Bodendrucks. Der Grund dafür ist eine positive Schichtdickenadvektion, die sich

an der erkennbaren vertikalen Rechtsdrehung des Horizontalwindesam 16. Mai 00 UTC und in

einer Temperaturzunahme in 500 hPa Höhe vom 15. Mai 00 UTC bis zum 16.Mai 12 UTC of-

fenbart (Abb. 6.8). Zudem zeigt sich dies durch eine Verlagerung des Troges nach Deutschland.

Schließlich lassen sich durch die verstärkten Hebungsprozesse im Testlauf T73Jan die Zunahme

des Niederschlags erklären.

An den Tagen vor dem 16. Mai brachte im TestlaufT73Jan der bodennahe Horizontalwind Luft-

massen von Skandinavien über Mitteleuropa nach Osteuropa. Schließlich ändern sich die ho-

rizontalen Windverhältnisse am 16. Mai, an dem im Testlauf die Hauptströmungsrichtung aus

Westrussland über Osteuropa nach Mitteleuropa erfolgt (Abb. 6.9). Eine Konvergenzlinie erstreckt

sich von der Balkanhalbinsel in die Mitte von Osteuropa. In der Referenzsimulation liegt hingegen

am 16. Mai für Mitteleuropa eine Strömung aus Skandinavien vor.

Das ausfällbare Niederschlagswasser gibt den integrierten Wasserdampf über einem Gitterele-

ment wieder
[

kg m−2
]

. Der Zeitraum 14. bis 16. Mai wurde genauer betrachtet, indem die ab-

solute Differenz zwischen Referenz und TestlaufT73Jan gebildet wurde (Abb. 6.10). Bei dem

täglichen Mittel des ausfällbaren Niederschlagswassers ist am 14. Mai 00 UTC im Südwesten

von Mitteleuropa bis zu den Britischen Inseln weniger Feuchtigkeit in der Atmosphäre im Test-

lauf als in der Referenzsimulation enthalten, während in den restlichen Gebieten die Unterschiede

nicht so markant sind. Am 15. Mai 12 UTC findet sich in Mitteleuropa bereitsmehr ausfällbares

Niederschlagswasser, welches am 16. Mai 00 UTC weiterhin an Menge zunimmt. Dies sind bis

zu 10kg m−2 mehr ausfällbares Niederschlagswasser als in der Referenzsimulation. Schließlich

kommt es am 16. und 17. Mai in Mitteleuropa, Osteuropa, im Mittelmeerraum undin den Alpen

zu Niederschlag (Abb. 6.4). Dieser wird eindeutig vom großskaligen Niederschlag dominiert. Im

Mittelmeerraum ist am 16. Mai die erwähnte Konvergenzlinie zu sehen.

Der KO-Index beschreibt das Entwicklungspotential hochreichenderKonvektion als Folge poten-

tieller Instabilität. Die Berechnung des KO-Index findet unter Verwendung der pseudopotentieller

TemperaturTqs [K] in verschiedenen Druckniveaus über

KO =
1

2
· (θps,500 + θps,700)−

1

2
· (θps,850 + θps,1000) (6.1)

statt. Die pseudopotentielle Temperatur gibt die Temperatur in einem Luftpaketan, wenn der dar-

in enthaltene Wasserdampf bei konstantem Druck vollständig kondensiert,das Lufpaket instantan

verlässt und anschließend trockenadiabatisch auf 1000 hPa gebracht wird. Ab einem KO-Index

von größer 6 K ist eine potentielle Stabilität und≤2 K eine potentielle Instabilität der Atmosphä-

re gegeben. Großräumige Hebungsprozesse können zur Auslösungvon potentieller Instabilität

führen.

Die Stabilitätsverhältnisse unterscheiden sich zwischen TestlaufT73Jan und Referenzsimulation

vom 14. bis 18. Mai (Abb. 6.11). Am 15. Mai 1980 12 UTC und in den nachfolgenden 12 Stunden

ist im Testlauf der östliche Teil von Osteuropa potentiell instabil, während sich in der Referenz-

simulation eine Stabilität abzeichnet. Am 16. Mai 1980 12 UTC, wenn das Tiefdruckzentrum
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Abbildung 6.7: Vertikalgeschwindigkeitω in 500 hPa [hPa h−1] im Mai 1980 (12-stündig) in der Referenzsimulation und TestlaufT73Jan. Negative
Werte bedeuten Hebung und positive Werte Absinken.
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Abbildung 6.8: Lufttemperatur in 500 hPa [K] im Mai 1980 (12-stündig) in TestlaufT73Jan.

über Mitteleuropa liegt und großräumige Hebung vorhanden ist, finden sich in Mitteleuropa im

Testlauf instabilere Verhältnisse im Gegensatz zur Referenzsimulation vor.Ab dem nächsten Zeit-

punkt nähert sich der Testlauf immer mehr der Referenzsimulation an. In manchen Gebieten treten

nur noch wenige Abweichungen des KO-Index auf.

Die Großwetterlage hat sich im TestlaufT73Jan am 16. Mai 1980 von einem Hoch Fennoskandien

(HFA) zur zyklonalen Nordostlage (Abk.: NEZ) entwickelt und nicht wie inder Referenzsimu-

lation zum antizyklonalen Pendant, also zur NEA. Bei der NEZ ist der langgestreckte Trog über

Mitteleuropa von Nordost bis Südwest mit Kaltluft gefüllt. Warme und feuchteLuft wird von

Westrußland auf die mitteleuropäische Kaltluft geführt.

Letztendlich wirkt sich im Modellgebiet die Initialisierung der Bodenfeuchte auf den skaligen

Niederschlagsanteil aus. Die Anomalien des Niederschlags zeigen sich selbst noch nach 7 Jah-

ren, obwohl der Boden in allen Auswertegebieten mit Ausnahme von Skandinavien einen einge-

schwungen Zustand besitzt. Am 16. Mai 1980 sind die Auswertegebiete unterschiedlich stark von

den Unterschieden im Niederschlag betroffen. Am deutlichsten zeigt sichdies mit einer Nieder-

schlagszunahme in Mitteleuropa und Osteuropa. Das sind genau die Auswertegebiete, die beim

Niederschlag als sensitiv identifiziert wurden (Kap. 5.3). Die Niederschlagszunahme wurde durch

eine Zyklogenese im östlichen Teil des Modellgebiets ausgelöst. Insgesamtführte eine Großwet-

terlage mit Ostlage und einem Hochdruckgebiet über Skandinavien zu dieser Veränderung. Für

die Veränderung könnte das lange Gedächtnis des Bodens in Skandinavien verantwortlich sein.
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Abbildung 6.9: Tagesmittel der horizontalen Windrichtung und -geschwindigkeit in 1000 hPa
[m s−1] am 16. Mai 1980. Oben: Referenzsimulation. Unten: TestlaufT73Jan.



6.1.
N

iederschlagszunahm
e

in
M

itteleuropa
im

M
ai1980

75

−10 0 10 20 30

40
45

50
55

60
65

70

−20

−10

0

10

20

14. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
45

50
55

60
65

70

−20

−10

0

10

20

14. Mai 12 UTC

−10 0 10 20 30

40
45

50
55

60
65

70

−20

−10

0

10

20

15. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
45

50
55

60
65

70

−20

−10

0

10

20

15. Mai 12 UTC

−10 0 10 20 30

40
45

50
55

60
65

70

−20

−10

0

10

20

16. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
45

50
55

60
65

70

−20

−10

0

10

20

16. Mai 12 UTC

Abbildung 6.10: Absolute Differenz des ausfällbaren Niederschlagswassers [kg m−2] zwischen TestlaufT73Jan und Referenzsimulation. Die Farbe Blau
gibt einen höheren Gehalt des ausfällbaren Niederschlagswasser im Testlauf an, rot bedeutet einen geringeren Gehalt.



76
K

apitel6.
U

ntersuchung
von

E
pisoden

m
itgroß

en
N

iederschlagsabw
eichungen

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
14. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
14. Mai 12 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
15. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
15. Mai 12 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
16. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
16. Mai 12 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
17. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
17. Mai 12 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
18. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
18. Mai 12 UTC

Referenzsimulation

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
14. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
14. Mai 12 UTC

−10 0 10 20 30
40

50
60

70

0

5

10

15

20
15. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
15. Mai 12 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
16. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
16. Mai 12 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
17. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
17. Mai 12 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
18. Mai 00 UTC

−10 0 10 20 30

40
50

60
70

0

5

10

15

20
18. Mai 12 UTC

Testlauf T73Jan

Abbildung 6.11: KO-Index [K] im Mai 1980 (12-stündig) in der Referenzsimulation und TestlaufT73Jan.
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6.2 Änderung der Großwetterlagen

Die Analyse der Bodenfeuchtewerte aus den Testläufen zeigten in Kapitel4.1, dass in Mitteleu-

ropa nicht allein im Mai 1980 größere Unterschiede zur Referenzsimulation auftraten, sondern

auch zu anderen Zeitpunkten. Daher werden zunächst die feuchten TestläufeF73Jan undF73Jun

für das Jahr 1976 exemplarisch untersucht, da diese während der Dürreperiode inMitteleuropa

verstärkt bei den RMSD-Werten der Bodenfeuchte von den anderenTestläufen abweichen (Abb.

4.2).

Bei Betrachtung der Jahressummen des Gesamtniederschlags zeichnete sich in Mitteleuropa in

dem trockenen Jahr 1976 in jedem Testlauf ein feuchteres Jahr ab als in der Referenzsimulation

(Tab. 5.2). Die Niederschlagszunahme beispielsweise im TestlaufF73Jan von 21 mm über das

Auswertegebiet Mitteleuropa gemittelt muss sich in dem Jahr bei den täglichen Niederschlags-

summen zeigen (Abb. 6.12). Der erste Zeitpunkt ab Jahresbeginn, bei dem sich TestlaufF73Jun

von der Referenzsimulation auffällig unterscheidet, ist der 11.März . Nach der Klassifikation der

Großwetterlagen lag damals vom 4. bis 11. März eine Großwetterlage mit Ostlage vor und zwar

das Hoch Fennoskandien (HFA) (Werner und Gerstengarbe, 2010). Bereits bei der Falluntersu-

chung am 16. Mai 1980 war das Hoch Fennoskandien bei einer Niederschlagsänderung beteiligt

(Kap. 6.1). Beim Vergleich der Niederschlagsanteile am 11. März 1976 zeigt sich, dass weder

der skalige noch der konvektive Niederschlag für die Niederschlagszunahme verantwortlich ist.

Zu diesem Zeitpunkt dominiert der Schneeanteil des Gesamtniederschlagsin Mitteleuropa. Das

Gegenteil mit einer Niederschlagsabnahme zeigt der feuchte TestlaufF73Jun, obwohl wie im

TestlaufF73Jan die gleiche Änderung an der Bodenfeuchte vorgenommen und die Simulation

lediglich ein halbes Jahr später gestartet wurde. An diesem Beispiel lässtsich wieder die hohe

Variabilität der Bodeninitialisierung erkennen.

Eine weitere auffällige Abweichung mit mehr Niederschlag ist nach einer mehrtägigen Trocken-

phase AnfangJuli in Mitteleuropa und den umliegenden Auswertegebieten zu finden. Im Test-

laufF73Jun ist dieser beim Gesamtniederschlag am 7. Juli mit 7 mm sehr gut zu erkennen. An die-

sem Tag ist der Anteil des skaligen Niederschlags größer als der des konvektiven Niederschlags.

Einen Tag zuvor, am 6. Juli, erreicht in den beiden Testläufen der konvektive Niederschlagsanteil

mit mehr als 2,5 mm eine höhere Niederschlagssumme als die Referenzsimulation. Im Fall des

skaligen Niederschlagsanteil ist nicht das Hoch Fennoskandien an derNiederschlagsabweichung

beteiligt, sondern die Großwetterlage Hoch Nordmeer-Island (Abk.: HNA)ist der Auslöser für die

Abweichung. Die Großwetterlage HNA weist eine nördliche Strömung auf, bei der Störungen wie

Kurzwellentröge von Westrußland südwärts nach Mitteleuropa wandern (Werner und Gerstengar-

be, 2010). Zudem ist am 7. Juli nicht allein Mitteleuropa von der nördlichen Strömung betroffen.

Zusätzlich treten größere Niederschlagsabweichungen in den Alpen am 7. Juli und in Osteuropa

einen Tag später auf. Diese Auswertegebiete verzeichnen mehr Niederschlag, insbesondere die

Alpen mit mehr als 8 mm gegenüber der Referenz. Bei Betrachtung des Geopotentials in 500 hPa

sind am 7. Juli 00 UTC in TestlaufF73Jun über den Alpen mehrere Randtröge an der zonal ausge-

richteten 564 gpdam Isohypse zu erkennen (Abb. 6.13). Zwölf Stunden später vergrößert sich die

Amplitude der Störung und trogvorderseitig kommt es zu Hebungsvorgängen, die zu einer Ver-
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Abbildung 6.12: Tagessummen des Gesamtniederschlags [mm] (oben), der skaligen (Mitte) und konvektiven (unten) Niederschlagsanteile [mm] von
Referenzsimulation, von TestlaufF73Jan und TestlaufF73Jun im Jahr 1976 inMitteleuropa . Der grau hinterlegte Bereich kennzeichnet den 11. März,
7. Juli und den 30. bis 31. August.
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tiefung des Bodendrucks und zur Auslösung von Niederschlägen führen. Entsprechend befindet

sich in diesem Gebiet ein Tiefdruckgebilde am Boden (siehe Anhang, Abb. A.8).

Die letzte markante Niederschlagsabweichung von der Referenzsimulation imJahr 1976, die über

den skaligen Niederschlagsanteil bestimmt wird, ist vom 30. bis 31.August im TestlaufF73Jun

zu finden (Abb. 6.13). Am 27. bis 29. August trat als Großwetterlage diezyklonale Nordostlage

NEZ auf.

Werden nun von 1977 bis zum Simulationsende der Testläufe die Zeitpunkte mitden größten

Unterschieden im Niederschlag und der Bodenfeuchte in den Auswertegebieten herausgegriffen

und die jeweilige Wetterlage betrachtet, offenbart sich häufig eine Großwetterlage mit Ost- oder

Nordlage wie das Hoch Fennoskandien vor dem Auftreten der Unterschiede (Tab. 6.1). Die Luft-

massen kommen in diesem Fall von Osteuropa oder Skandinavien. In den Jahren 1978 und 1979

sind in Mitteleuropa die mittlere Abweichungen der Bodenfeuchte relativ gering und demzufolge

sind die Niederschlagsabweichungen zur Referenzsimulation klein.

Im letzten Jahr, imJuli 1982, ist in einigen Auswertegebieten eine abweichende Niederschlags-

verteilung im Vergleich zur Referenzsimulation vorhanden. Im Detail zählen dazu Mitteleuropa,

Frankreich, Osteuropa und die Alpen (Abb. 6.14). Das Auswertegebiet Osteuropa zeigt Anfang

Juli in den Testläufen eine gute Übereinstimmung mit der Referenzsimulation, welches sich ab

dem 11. Juli deutlich ändert. Vom 11. bis 15. Juli 1982 wurde damals die Großwetterlage als Hoch

Fennoskandien charakterisiert. Wie in all den Falluntersuchungen zuvor liegt bei den Abweichun-

gen der Hauptanteil des Gesamtniederschlags beim skaligen Niederschlag. Die Testläufe in den

Auswertegebiete Mitteleuropa und Frankreich beginnen ebenfalls am 11.Juli nach vorheriger

Übereinstimmung, sich von der Referenzsimulation zu unterscheiden. Es findet in den Testläu-

fen eine zeitliche Verschiebung der Niederschlagsmaxima und eine Abnahmeder Niederschlags-

summe statt. Gegen Ende des Monats fällt in diesen Gebieten (ausgenommen Osteuropa) in der

Referenzsimulation nahezu kein Niederschlag. Trotzdem wird in den Testläufen Niederschlag re-

gistriert. Die Menge beträgt 3 bis 10 mm pro Tag. Die Iberische Halbinsel und Skandinavien

weisen die geringsten Unterschiede auf.

Tabelle 6.1: Großwetterlagen mit Ostlagen (Werner und Gerstengarbe, 2010).

Zyklonal Antizyklonal

Nordostlage (NEZ) Nordostlage (NEA)
Hoch Fennoskandien (HFZ) Hoch Fennoskandien (HFA)

Hoch Nordmeer-Fennoskandien (HNFZ) Hoch Nordmeer-Fennoskandien (HNFA)
Südostlage (SEZ) Südostlage (SEA)

Zusammenfassend gilt, dass die abweichende Niederschlagsverteilung in den Testläufen gegen-

über der Referenzsimulation durch eine interne Änderung der Wetterlage, d.h. innerhalb des Mo-

dellgebiets, verursacht wird. Dabei treten diese Abweichungen jährlichim Simulationszeitraum

hauptsächlich von Mai bis August und größtenteils bei Großwetterlagen mitOstlagen auf. Zu

erklären ist dies über den schwächeren synoptischen Antrieb bei Ostlagen, insbesondere im Som-
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Abbildung 6.13: Geopotential in 500 hPa [gpdam] im Juli 1976 (12-stündig)in der Referenzsimulation und TestlaufT73Jan.
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Abbildung 6.14: Tagessummen des Gesamtniederschlags [mm] in Mitteleuropa (oben), in Osteuropa (Mitte) und Frankreich (unten) im Jahr 1982 für alle
Testläufe. Der grau hinterlegte Bereich kennzeichnet den 11. bis 15. Juli 1982.
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mer.

Durch die Störung des Initialisierungfeldes der Bodenfeuchte entwickeltdas regionale Klimamo-

dell CCLM ein Eigenleben und führt dazu, dass die Druckverteilung anders simuliert wird. Dies

kann eine Niederschlagsabweichung zur Folge haben und wirkt sich dadurch wiederum auf die

Änderungen der Bodenfeuchte und Evapotranspiration aus. Nach einiger Zeit gelangt das abwei-

chende Bodenwasser von den oberen in die tieferen Bodenschichten.Durch das lange Gedächtnis

der tieferen Bodenschichten kann sich dieses Verhalten von Jahr zu Jahr wiederholen.



7. Zusammenfassung

In der vorliegenden Arbeit wurde der Einfluss einer Initialisierung der Bodenfeuchte auf mittel-

fristige Trends im Boden und in der Atmosphäre für Europa untersucht. Hierzu wurde in verschie-

denen Sensitivitätsexperimenten mit dem regionalen Klimamodell COSMO-CLM das dreidimen-

sionale Initialisierungsfeld des Bodens systematisch gestört. In dieser Sensitivitätsstudie wurden

die Simulationen mit ERA-40 Reanalysedaten angetrieben. Auf diese Weise konnte das zeitli-

che Verhalten des Modells mit den in dieser Arbeit verwendeten Beobachtungsdaten von E-OBS

verglichen werden.

Die Untersuchung der Referenzsimulation auf unterschiedliche klimatologische Eigenschaften

der einzelnen europäischen Regionen hat ergeben, dass das regionale Klimamodell COSMO-

CLM im Allgemeinen im Winterhalbjahr mehr Niederschlag vorhersagt als die Beobachtungen

ergeben. Südlich von Skandinavien zeigt die Referenzsimulation in den Sommermonaten gerin-

gere Niederschläge als beobachtet. Des Weiteren fand eine Identifizierung von extremen Perioden

in den europäischen Gebieten mit dem effektiven Trockenheitsindex EDIstatt. Die Analyse der

Referenzsimulation über den Zeitraum vom 01.01.1970 zum 31.12.1999 undder Vergleich mit

Beobachtungsdaten haben gezeigt, dass feuchte und trockene Perioden, wie beispielsweise die

langanhaltende Dürreperiode in Mitteleuropa im Jahre 1976, von der Referenzsimulation relativ

genau wiedergegeben werden. Die Korrelation zwischen den Zeitreihenmit dem aus den Modell-

und Beobachtungsdaten berechneten EDI ist relativ hoch. Die Korrelation ist in den Auswertege-

bieten größer gleich 0,72.

In den durchgeführten Testläufen wird nach der Auslenkung der Bodenfeuchte zu Simulationsbe-

ginn deren Annäherung an die Referenzsimulation beobachtet. Der Boden benötigt je nach Stärke

der Auslenkung unterschiedlich viel Zeit, sich an sein dynamisches Gleichgewicht anzupassen.

Hierzu wurden in den definierten Bodenschichten die Einschwingdauer aller europäischer Regio-

nen verglichen. Dabei weisen dieselben Bodenschichten in verschiedenen Gebieten unterschiedli-

che Einschwingdauern auf. Zudem wird eine vertikale Variation der Einschwingdauer festgestellt.

In den tieferen Bodenschichten (ca. ab 1 m) benötigt der Boden generell am meisten Zeit, da die

Niederschlagssignale an der Oberfläche von oben nach unten transportiert werden müssen. Insbe-

sondere im Auswertegebiet Skandinavien besitzt der Boden bei einer trockenen Initialisierung in

den tieferen Schichten ein langes Gedächtnis. Aufgrund des langsamen vertikalen Wassertrans-

ports von sandigem Lehm bei einem trockenen Boden und das Gefrieren des Bodens benötigt
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der Boden dort deutlich mehr Zeit (mehr als 7 Jahre), um sich einzuschwingen. Diese Zeitspanne

übersteigt signifikant die Dauer des üblicherweise in regionalen Klimasimulationen verwendeten

zwei- bis dreijährigen Vorlaufs, durch den der Boden sein dynamischesGleichgewicht erreichen

soll. Auch für die Gebiete Iberische Halbinsel, Mittelmeerraum und Osteuropa genügt, unabhän-

gig von der prozentualen Änderung der Bodenfeuchte bei einer trockenen Initialisierung, eine

Einschwingdauer bis zu 3 Jahren nicht. Allerdings liegt die Einschwingdauer der tieferen Schich-

ten in diesen Gebieten unterhalb der Einschwingdauer von Skandinavien.Die Gebiete Alpen,

Frankreich, Britische Inseln und Mitteleuropa benötigen in den tieferen Schichten bei einer mo-

deraten trockenen Initialisierung zwischen 2 und 3 Jahre, um sich einzuschwingen. Andernfalls

erhöht sich die Einschwingdauer bei einer trockeneren Initialisierung auf mindestens 4 Jahre.

Schließlich sind auch nach einem dreijährigen Vorlauf Einflüsse durch dieUnsicherheiten des

Initialisierungsfelds der Bodenfeuchte auf die Klimasimulationen zu erwarten.

Eine feuchte Initialisierung liefert in jedem Gebiet eine schnellere Einschwingdauer des Bodens

als eine trockene Initialisierung. Gemäß der Richards-Gleichung ist der vertikale Wassertransport

bei einer hohen Bodenfeuchte schneller als bei einem trockenen Boden. Die oberen Bodenschich-

ten schwingen sich schnell ein. Alle Auswertegebiete mit Ausnahme von Skandinavien erreichen

bis zur fünften Schicht (ca. 0,5 m) nach weniger als einem Jahr ein dynamisches Gleichgewicht.

Jedoch benötigen die letzten vier Schichten in den südlichen Auswertegebieten Mittelmeerraum

und Iberische Halbinsel ungefähr 5 Jahre, was im Vergleich zu einer trockenen Initialisierung

kürzer ist. Deshalb empfiehlt es sich, eine feuchte Initialisierung wegen der kürzeren Einschwing-

dauer des Bodens aller Gebiete einer trockenen Initialisierung vorzuziehen. Um sicher zu stellen,

dass der Boden in jedem Gebiet seinen eingeschwungenen Zustand erreicht hat, ist ein Vorlauf

von 5 Jahren in Klimasimulationen zu berücksichtigen.

Erreicht der Boden seinen eingeschwungenen Zustand, sind die Abweichungen bei der Boden-

feuchte zwischen den Testläufen und der Referenzsimulation jahreszeitlichen Schwankungen un-

terworfen. Von Mai bis September treten die größten mittleren Abweichungenin der Boden-

feuchte mit bis zu 4 Vol. % auf, die durch den Niederschlag verursacht werden. Dementsprechend

ist das Sommerhalbjahr sensitiver für Niederschlagsänderungen als das Winterhalbjahr. Jedoch

gleichen sich die Werte der Bodenfeuchte aus dem Testlauf weder im Sommer- noch im Winter-

halbjahr völlig an die Referenzsimulation an. Während der zehnjährigen Simulation findet somit

in den Gebieten eine Annäherung, aber keine vollständige Angleichung andie Referenzsimula-

tion statt. Die minimale mittlere Abweichung der Testläufe von der Referenzsimulationbeträgt

zwischen 0,05 Vol. % und 0,45 Vol. %. Diese sind auf den Britischen Inseln am niedrigsten und

in Skandinavien am höchsten.

Die Untersuchung der Bodentemperatur ergab, dass in dem Auswertegebiet Skandinavien bei ei-

ner trockenen Bodeninitialisierung ein verstärkter Einfluss auf die Bodentemperatur in den unters-

ten Bodenschichten erfolgt. Die Bodentemperatur ist abhängig von der Wärmeleitung und diese

wiederum von der Bodenfeuchte und dem Eisgehalt in einem Volumen. Daher führt eine Re-
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duzierung der Bodenfeuchte zu einer schnellen zeitlichen Änderung der Bodentemperatur. Dies

wirkt sich verstärkt auf gefrierende und tauende Böden in Skandinavien und wiederum auf die

Einschwingdauer des Bodens aus.

Die relativ geringen Abweichungen der Bodenfeuchte haben allerdingseinen spürbaren Einfluss

auf die Atmosphäre. Die Auswirkung einer Bodeninitialisierung zeigt sich anden mit der Bo-

denfeuchte in Wechselwirkung stehenden Modellgrößen Evapotranspiration und Niederschlag.

Diese weisen genau wie die Bodenfeuchte jahreszeitliche Schwankungenbei der Abweichung

gegenüber der Referenzsimulation auf. Abhängig vom Gebiet weicht bei den Testläufen im Mit-

tel der Niederschlag zwischen 5 % und 13 % und die Evapotranspiration zwischen 4 % und 9 %

von der Referenzsimulation ab. Es stellte sich heraus, dass das östlich liegende und kontinentale

Gebiet Osteuropa, gefolgt von Mitteleuropa, Mittelmeerraum und den Alpen, die stärkste Ände-

rung beim Niederschlag und bei der Evapotranspiration verzeichnet hat. Der geringste Einfluss

der Initialisierung auf den Niederschlag und die Evapotranspiration herrscht in den zum Atlantik

angrenzenden Gebieten, insbesondere auf der Iberischen Halbinsel und in Skandinavien. Obwohl

der Boden in Skandinavien die meiste Zeit benötigt, um sich einzuschwingen,führt dies im Mittel

nicht gleichzeitig zu einer verstärkten Beeinflussung von Niederschlag und Evapotranspiration in

diesem Gebiet. Außerdem führt eine feuchte oder trockene Initialisierungnicht zwangsläufig zu

einer Zunahme oder Abnahme des Niederschlags.

Bei genauerer Betrachtung der Wetterlagen lassen sich die Ursachen der Niederschlagsabwei-

chungen innerhalb der Dekade in den meisten Fällen durch Großwetterlagen mit Ostlage erklären.

Dabei kann das lange Gedächtnis des Bodens in Skandinavien, Osteuropa und den südlichen se-

miariden Gebieten in Betracht gezogen werden. Störungen, verursacht durch das Gedächtnis des

Bodens, können mit einer östlichen Strömung in das Modellgebiet transportiert werden. Diese

wirken sich dort auf die Wetterlage aus, indem sie zu einer verstärkten Abweichung im Nieder-

schlag führen. Der Auslöser für die Zunahme des Niederschlags ist in einigen Fällen die Bildung

einer Zyklone, die in der Referenzsimulation nicht vorhanden ist. Die Testläufe zeigen unterein-

ander und gegenüber der Referenzsimulation ein leicht verändertes Druckfeld am Boden und in

500 hPa und demzufolge ein verändertes Windfeld.

Zusammenfassend kann festgehalten werden, dass eine Bodeninitialisierung innerhalb von 10

Jahren zu dauerhaften Änderungen im Boden und in der Atmosphäre führt, welche sich spürbar

in einer Änderung der Bodenfeuchte, der Evapotranspiration und demNiederschlag bemerkbar

machen. Die Folge der Bodeninitialisierung ist innerhalb des Modellgebiets Europa eine Drift

des Bodens und der Atmosphäre in einen veränderten Zustand, die sich inder Atmosphäre vor

allem auf Großwetterlagen mit östlicher Strömung auswirken. Vermutlich bleibt der Einfluss der

Bodeninitialisierung über die Dekade hinaus bestehen.
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Abbildung A.1: Mittlerer Jahreszyklus der Bodentemperatur [K] (Monatsmittel) für verschiedene
Schichten in dem AuswertegebietSkandinavien. Die Daten wurden räumlich gemittelt und aus
der Referenzsimulation (COSMO-CLM mit 50 km Auflösung, 1970 bis 1999)entnommen.
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Abbildung A.3: RMSD für das Monatsmittel des volumetrischen Wassergehaltsθ in Schicht 3
(0,04 - 0,10 m) für alle Testläufe und das Monatsmittel des effektiven Trockenheitsindex EDI
(Skala rechts) in den AuswertegebietenIberische Halbinsel(oben) undFrankreich (unten). Der
graue Bereich gibt einen normalen Zustand des Bodens (-1≤EDI≤1) an.
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Abbildung A.4: RMSD für das Monatsmittel des volumetrischen Wassergehaltsθ in Schicht 3
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Abbildung A.5: Eingeschwungener Zustand des Bodens in allen Schichtenund Auswertegebieten
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Abbildung A.7: Luftdruck auf Meeresniveau [hPa] im Mai 1980 (12-stündig) in der Referenzsimulation, im TestlaufT72Sep, G72Sep, F73Jan und
F73Jun.
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Testlauf F73Jun

Abbildung A.8: Luftdruck auf Meeresniveau [hPa] im Juli 1976 (12-stündig) in der Referenzsimulation und TestlaufF73Jun.
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