MESOSKALIGE MODELLIERUNG

DER BODENHYDROLOGIE

KURZFASSUNG

In der vorliegenden Arbeit wird die Modellierung der Bodenhydrologie innerhab eines
Boden-V egetationsmodells weiterentwickelt und CGberprift. In bisherigen mesoskaligen
Modellen wurden die Komponenten des Bodenwasserkreislaufs nur sehr grob beriicksich-
tigt. Da die Behandlung der Bodenfeuchte bel mesoskaligen Simulationen einen grof3en
Einfluss auf den Zustand der unteren Atmosphére hat, wird das Boden-V egetationsmodel|
des ‘Karlsruher Atmosphérischen Mesoskaligen Modells' (KAMM?2) um einige wichtige
hydrologische Prozesse erweitert: Eine Parametrisierung des Wasserspeichers an der Erd-
oberflache, Oberflachenabfluss und Makroporenfluss. Die Randbedingungen des Boden-
modells werden so gedndert, dass eine realistische Infiltration des Niederschlags und die
Simulation der Grundwasserneubildung mdoglich sind. Es werden dartiber hinaus verschie-
dene Parametrisierungen der bodenhydrologischen Gréfen und eine neue Bodenartklassi-
fikation in das Modell eingefuhrt. Fur samtliche Boden- und V egetationsparameter werden
jahreszeitabhéngige Datensétze erstellt. Mit diesem erweiterten Modell werden Simulatio-
nen durchgefihrt und mit Messdaten verglichen. Sensitivitétsstudien zeigen, dass - neben
dem Anfangswert der Bodenfeuchte - die Wahl der Bodenart und der Bodentextur-Klassi-
fikation einen grof3en Einfluss auf die untere Atmosphére haben. Weitere wichtige Pro-
zesse sind die Speicherung von Wasser an der Erdoberfléache sowie der Makroporenfluss,
wahrend das Grundwasser vernachlassigt werden kann. Zur Parametrisierung des Boden-
wassertransports liefern bisher nicht verwendete hydrologische Ansétze die besten Ergeb-

nisse.
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MESOSCALE MODELLING

OF S0OIL HYDROLOGY

ABSTRACT

This paper presents the modeling of soil hydrology within a soil-vegetation model. Until
now the components of soil hydrologic cycle were only roughly taken into consideration in
mesoscale models. Due to avery large influence of the soil moisture on the devel opment of
the lower atmosphere, some important hydrological processes are included here into the
soil-vegetation model of the ‘Karlsruher Atmosphérisches Mesoskaliges Modéll
(KAMMZ2; Karlsruhe atmospheric mesoscale model): parameterizations of water storage at
the earth surface, runoff and macropore flow. The boundary conditions of the soil model
were altered to obtain a realistic infiltration of precipitation and the simulation of ground
water. Further different parameterizations of soil hydrologic parameters and a soil texture
classification were included. For each parameter of soil and vegetation a season dependent
dataset was obtained. For the validation of this extended model, simulations were ran and
compared to measured values. Sensitivity studies show that the choice of soil texture and
soil texture classification and to a smaller extent also theinitial value of soil moisture have
alarge influence on the lower atmosphere. Important processes are further the ponding of
water at the earth surface and macropore flow, while ground water can be ignored. The
best results for parameterization of soil water transport are obtained utilizing hydrology

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

Die untere Atmosphére ist a's Lebensraum des Menschen von grof3em wissenschaftlichen
Interesse. Ihr Zustand und dessen zeitliche Anderung ist u. a. vom Austausch von Energie
und Feuchte Uber die Vegetation und den Boden gepragt. In numerischen atmosphérischen
Modellen, mit denen man diese Anderung vorherzusagen sucht, bildet dieser Vorgang ein
zentrales Element. Er setzt sich aus einer Reithe komplexer Wechselwirkungen zwischen
Atmosphére, Biosphare und Pedosphére zusammen, die die Aufteilung der Strahlungsener-
gie in latenten, fuhlbaren und Bodenwéarmestrom bewerkstelligen. Diese Prozesse werden
von den Eigenschaften der Vegetation und des Bodens bestimmt, welche wiederum vom
Bodenwassergehalt und den Wasserfliissen abhangen. So beeinflusst beispielsweise der
Wassergehalt der obersten Bodenschicht die Strahlungsabsorption und jener der tieferen
Schichten die Transpiration oder die Warmeleitung. Es folgt daraus die Notwendigkeit, die
Aufteilung des die Vegetation und den Erdboden erreichenden Niederschlags in seine
Komponenten Abfluss, Evapotranspiration und einen gespeicherten Anteill moglichst de-
tailliert zu beschreiben. Es gilt dabei, die wichtigsten Prozesse innerhalb des Systems Ve-
getation-Boden, wie die Wasseraufnahme tber die Wurzeln der Pflanzen, die Transpiration
und die Verdunstung tber Blattoberflachen, zu berlicksichtigen. Im Bereich Atmosphére-
Boden sind bedeutende Prozesse die Verdunstung, die Versickerung und der kapillare Auf-
stieg in der nicht-geséttigten Bodenzone, die Infiltration, der Oberfl&chenabfluss oder der
Abfluss am Unterrand des Bodenmodells.

Mit dem Ziel, diese Gréfen und deren Entwicklung zu modellieren, wurden SVAT-Mo-
dule ("Soil Vegetation Atmosphere Transfer”) entwickelt, die, an atmosphérische Simulati-
onsmodelle angekoppelt, als deren untere Randbedingung dienen. Aufgrund der Verknip-
fung zwischen Wasser- und Energiekreislauf werden solche Module nicht nur in der Mete-
orologie, sondern auch in den Bereichen Hydrologie, Agrarwissenschaften und Bodenphy-

sik angewendet, so dass eine fachibergreifende Betrachtung haufig von Vortell ist.

Die erste Landoberflachenparametrisierung mit einem einfachen "bucket’-Modell wurde
von MANABE (1969) in ein globales Modell der algemeinen Zirkulation integriert. Der
Boden wird darin lediglich als Wasserspeicher betrachtet, der sich wie ein Eimer bis zu

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

verwendet (z. B. SCHAAKE ET AL., 1996; RAMESH & IYENGAR, 1999; SCHULZ ET AL., 2001).

Die erste in numerischen Simulationen praktisch angewandte Parametrisierung der Erd-
oberflache mit einer Ruckkopplung durch eine V egetationsschicht stammt von DEARDORFF
(1978). Es folgten weitere SVAT-Modelle mit zunehmender Komplexitét, wie das
‘Biosphere-Atmosphere Transfer Scheme” (BATS; DICKINSON ET AL., 1986) und das
"Simple Biosphere” Modell (SiB; SELLERS ET AL., 1986), auf denen viele weitere Modelle
strukturell aufbauten (z. B. VERSEGHY, 1991; HENDERSON-SELLERS, 1993). Teilweise wur-
de aber versucht, die Parametrisierungen wieder zu vereinfachen, um die Modelle effi-
Zienter zu gestalten (z. B. XUEET AL., 1991; NOILHAN & PLANTON, 1989). Hinsichtlich des
Bodenwassers arbeiten alle diese Modelle mit dem rechenzeiteffizienten "force-restore’-
Verfahren, das den Boden in eine diinne, schnell reagierende oberfl&chennahe Schicht und
eine trége Reservoir-Schicht einteilt.

Insbesondere in den letzten Jahren werden groéfRere Anstrengungen unternommen, den
Wasserkreislauf prozessorientierter zu modellieren und die zunehmenden Computerres-
sourcen zu nutzen, um so auch fir die Kurzzeitssmulationen mit mesoskaligen Modellen
eine realistischere untere Randbedingung zu erhalten. In diesem Anwendungsbereich wer-
den hydrologische Prozesse wichtig, die bei der Anwendung in globalen Modellen ver-
nachldssigt werden koénnen. Der Boden wird in derartigen Modellen in viele Schichten
aufgeteilt, so dass eine prognostische Bodenwassergleichung numerisch gelost oder, ab-
hangig von einem Wurzelprofil, dem Boden Wasser entzogen werden kann (z. B.
SCHADLER, 1990; JURRENS, 1996). Sehr komplexe und aufwendige Modelle werden fir
spezielle Anwendungen, z. B. in den Agrarwissenschaften (z. B. BRADEN, 1995), formu-

liert.

In der Hydrologie werden - abhangig von der Fragestellung - sehr verschiedene Verfahren
verwendet, den Wasserkreislauf zu modellieren. So wird beispielsweise in Hochwasser-
Vorhersagemodellen oft das "Einheitsganglinienverfahren” angewendet, das vorher gemes-
sene Hochwasserabfllisse benutzt, ohne den Infiltrationsvorgang detailliert zu betrachten,.
Daneben gibt es auch hier sehr viele Modelle, denen ein physikalisch-deterministisches
Konzept zugrunde liegt (z. B. MAURER, 1997; SCHULLA, 1997).



Zunehmend wird bei der Modellierung der Atmosphére versucht, Konzepte aus solchen
Modellen zu Ubernehmen, denn hydrologische Modelle bieten den Vorteil, Bodenwasser
betreffende Prozesse detaillierter zu beschreiben. Dies betrifft beispielsweise die Randbe-
dingungen des Bodenmodells oder dessen GitterauflGsung. In der Hydrologie werden Pro-
zesse und hydrologische Komponenten berlicksichtigt (z. B. Makroporenfluss oder Ober-
flachenabfluss), die in SVAT-Modellen der Meteorologie bisher hdufig vernachlassigt
werden. Dies ist darauf zurickzufihren, dass in der Hydrologie Fragestellungen zur
Schadstoffausbreitung im Boden, zur Simulation von Erosionsschaden oder generell zum
Wasserkreislauf eine genauere Simulation der Bodenfeuchte erfordern, wéhrend die Atmo-

sphére daf ir nur die obere Randbedingung darstellt.

Es ergibt sich aus dieser Problematik als erstes Ziel dieser Arbeit, Komponenten und Pa-
rametrisierungen in hydrologischen Modellen auf ihre Anwendbarkeit in einem SVAT-
Modell zur Simulation der mesoskaligen Atmosphére zu Uberprifen. Es ist zunéachst zu
untersuchen, welche hydrologischen Komponenten aufgrund der Skalendifferenzen zwi-
schen atmosphérischer und hydrologischer Modellierung vernachléssigbar sind und welche
berticksichtigt werden sollten. Dies wird hier durch die Einbindung hydrologischer Pro-
zesse und Komponenten mit verschiedenen Parametrisierungen in das SVAT-Modell
VEGS3D (LENZ, 1996; GRABE, 2001) realisiert. Dieses wird als Boden-V egetations-Modul,
angekoppelt an das atmosphérische nichthydrostatische ‘K arlsruher Atmosphérische Me-
soskalige Modell” (KAMM2; BALDAUF, 2002), betrieben. Die Bodenhydrologie soll im
vorliegenden VEG3D-Modell Uberarbeitet werden. Dies betrifft die Losung der prognosti-
schen Bodenwassergleichung und die Randbedingungen (Infiltrationsbedingung) des Bo-
denmodells. Dartiber hinaus soll das Modell um hydrologische Prozesse und Wasserbi-
lanzkomponenten erweitert werden. Dies sind der Wasserspeicher an der Erdoberflache
mit einer Parametrisierung des Oberflachenabflusses, die Einfihrung des Gravitationsab-
flusses am Modellunterrand und die Parametrisierung von Makroporenfluss im Boden. Es
soll dann getestet werden, in welchem Mal3e sich die Einbindung dieser Komponenten auf
den Zustand der unteren Atmosphére unter bestimmten vorgegebenen Bedingungen (z. B.
Anfangswassergehalt, Landnutzung, Bodenart, Orografie) auswirkt.

Im Hinblick auf die Wirkung einzelner Vegetations- und Bodenparameter besteht nach wie
vor Unsicherheit. Viele Autoren beschéftigten sich in der letzten Dekade mit dieser Prob-
lematik: JACQUEMIN & NOILHAN (1990) betrachteten die Vegetation als entscheidenden
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Faktor, der die turbulenten Wéarmestrome beeinflusst. MIHAILOVIC ET AL. (1992) be-
schréankten diese Wirkung auf tonige Boden, wahrend bei Sand- und Lehmbdden eine nur
sehr geringe Sensitivitét der atmosphérischen Grenzschicht auf die Vegetation festgestel It
wurde. Als Parameter mit grofRem Einfluss erwiesen sich die Rauigkeitsange
(HENDERSON-SELLERS, 1993), der Stomata-Widerstand (WETZEL & CHANG, 1988; SIEBERT
ET AL., 1992; Acs, 1994), die Wurzelfunktion (PITMAN, 1994), der Blattflachenindex
(SIEBERT ET AL., 1992) und die Oberflachenalbedo (CHARNEY, 1977).

Der Boden, in seiner Eigenschaft Wasser zu speichern und zu transportieren, wird vielfach
als wichtigster Teil einer Erdoberfl&chenparametrisierung betrachtet. So kommen WiLSON
ET AL. (1987) zu dem Ergebnis, dass die Bodentextur der sensitivste Parameter ist. Ein
Groliteil der Forschungsergebnisse zeigt, dass der Bodenwassergehalt einen grof3eren Ein-
fluss auf die atmosphérische Grenzschicht hat as die Vegetation (SCHADLER, 1990;
WETZEL & CHANG, 1988; SIEBERT ET AL., 1992; SUN & BosILOVICH, 1996; CUENCA ET AL.,
1996; FRANKS ET AL., 1997). Von Bedeutung sind hier stets die experimentellen Be-
dingungen und vor alem das verwendete Modell mit seinen Parametrisierungen. So be-
griinden SUN & BosiLovicH (1996) die oftmalige Uberschétzung der V egetationsparameter
gegenuber der Bodenfeuchte mit der Verwendung des einfacheren "force-restore’-Ver-
fahrens gegentiber der numerischen Lésung der Diffusionsgleichung. Sie kommen wie
SCHADLER (1990) zu dem Ergebnis, dass der Anfangswert der Bodenfeuchte als die Vari-
able mit dem groften Einfluss auf die planetarische Grenzschicht und die Energiebilanz
der Erdoberflache anzusehen ist. Sie fordern, ebenso wie SAVIJARVI (1992), SMITH ET AL.
(1994) und FIEDLER (1999), eine mdglichst genaue Behandlung der Bodenfeuchte. Dartiber
hinaus muss die Bodenfeuchte auch als wichtiger Faktor fir die Entwicklung chemischer
Konzentrationen beachtet werden (JACOBSEN, 1999). SUN & BosiLovICH (1996) weisen
darauf hin, dass aufgrund der Verkniipfung der Bodentextur mit der Feldkapazitét (die Bo-
denfeuchte, die sich nach langerer Zeit ohne Wasserzufuhr einstellt) und Welkepunkt-
feuchte (die Bodenfeuchte, bei der die Vegetation dem Boden kein Wasser mehr entziehen

kann) eine moglichst detaillierte Bodenkartierung verwendet werden sollte.

Aus dieser Problemstellung ergibt sich als weiteres Ziel dieser Arbeit, diein einem SVAT-
Modell verwendeten Bodenparameter hinsichtlich ihrer natirlichen Variabilitdt und der
sich daraus ergebenden Beeinflussung der Atmosphére zu untersuchen. Es soll geklart

werden, welche Parameter einen nur geringen Einfluss — z. B. auf die turbulenten Flisse -



haben und als grobe Mittelwerte verwendet werden kdnnen, und welche Parameter mog-
lichst genau vorgegeben werden missen. Es ergeben sich daraus auch Hinweise auf die
Prozesse, die in SVAT-Modellen von grof3er Wichigkeit sind und somit detailliert be-
schrieben werden missen. Weiterfihrend soll der Einfluss der gewahlten Bodenkartierung
untersucht werden, um beispielsweise zu zeigen, welche Abweichung sich bei der Ver-
wendung einer falschen Bodenart ergibt oder wie stark sich die Wahl der Klasseneinteilung

der Bodenart auf das Modellergebnis auswirkt.

Das zentrale Element des Bodenwassertransports in einem detailliert-physikalischen Mo-
dell ist die prognostische Gleichung fir die Bodenfeuchte, die "Richards-Gleichung’. Dies
ist eine nichtlineare Differenzialgleichung, deren Verhalten entscheidend von den Eigen-
schaften Bodenmatrix abhangt. Diese werden mit Hilfe bodenhydraulischer Funktionen
beschrieben, zu welchen verschiedene Parametrisierungen existieren. Die Parametrisierung
nach CAMPBELL (1974) wird bevorzugt in meteorol ogischen Modellen verwendet, wahrend
in der Hydrologie der Ansatz nach VAN GENUCHTEN (1980) favorisiert wird. Weiterhin
werden innerhalb dieser Funktionen bodenartabhéangige Bodenkennwerte benétigt, fir die
in der Literatur unterschiedliche Datensédtze zu finden sind (z. B. CLAPP & HORNBERGER,
1978; RAWLS & BRAKENSIEK, 1982; CARSEL & PARRISH, 1988). Es ergeben sich so meh-

rere Kombinationsmdglichkeiten, die bodenhydraulischen Funktionen zu parametrisieren.

Hinweise auf den bedeutenden Einfluss dieser Parametrisierung auf die Grenzschicht (z. B.
Ek & CUENCA, 1994) fuhrten zu Arbeiten, die zum Ziel hatten, Unterschiede zwischen
diesen Parametrisierungen herauszuarbeiten und zu kléren, welche dieser Funktionen fur
SVAT-Modelle besser geeignet ist. Diese Arbeiten beschrankten sich aber auf eine be-
stimmte Bodenart ohne die Beriicksichtigung von Vegetation (CUENCA ET AL., 1996) oder
waren auf die Simulation von Jahresgangen zur Anwendung in globalen Modellen ausge-
richtet (SHAO & IRANNEJAD, 1999). Es sollen in dieser Arbeit Vergleiche dieser Parametri-
sierungen anhand von “off-line’-Simulationen bei unterschiedlichen Bodenarten und mete-
orologischen Bedingungen vorgestellt werden. Es steht hierzu der kontinuierliche Daten-
satz eines mehrjdhrigen Zeitraums von Bodenprofilmessungen mit 10-Minuten-Mittelwer-
ten (FIEDLER, 1995) zur Verfligung, der einen Vergleich der ssimulierten mit der gemesse-
nen Bodenfeuchte erlaubt. Darliber hinaus sollen “on-line’-Simulationen unter verschiede-
nen Anfangsbedingungen zeigen, wie stark sich die Wahl des Parametrisierungsschemas

auf meteorol ogische Parameter auswirkt.



1 Einleitung und Zielsetzung

Zusammenfassend werden in dieser Arbeit folgende Ziele bearbeitet:

Erweiterung des vorliegenden Boden-V egetationsmodells um hydrologische Prozesse
(Infiltration, untere Randbedingung, Oberflachenspeicher und —abfluss, Makroporen-

fluss, Grundwasser).

EinfUhrung weiterer Parametrisierungen der bodenhydraulischen Funktionen (Matrix-
potenzial, hydraulische Leitfahigkeit) und zusétzlicher Datensétze der Bodenkennwerte
(Séttigungswassergehalt, residualer Wassergehalt, Séttigungsleitfahigkeit u.s.w.).

Erweiterung der Bodenartkartierung.

Erweiterung der V egetationsparameter zur Durchfihrung jahreszeitabhangiger Simula-

tionen. Validierung des Boden-V egetationsmodells.

Sensitivitétsanalyse der eingefihrten hydrologischen Prozesse und Parametrisierungen

im Rahmen mesoskaliger atmosphérischer Simulationen.

Im folgenden Kapitel werden zunéchst einige pedologische und hydrologische Grundlagen

erlautert, sowie eine Ubersicht tber die Behandlung des Bodenwassers in meteorol ogi-

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

erweiterte Boden-V egetationsmodell beschrieben. Die damit durchgefihrten Sensitivitéts-

studien sowie weitere ein- und dreidimensionale Simulationen werden im anschlief3enden

Kapitel vorgestellt. Im flunften Kapitel werden schliefdlich die Ergebnisse zusammenge-
fasst, kritisch bewertet und ein Ausblick gegeben.



2 KENNTNISSTAND

2.1 DERWASSERKREISLAUF

Der Wasserkreislauf ist bestimmt durch einen kontinuierlichen Wassertransfer zwischen
der Atmosphére, den Kontinenten und den Weltmeeren (BAUMGARTNER & REICHEL,
1975). Die Atmosphére erhélt Uber die Verdunstung der Wasser- und Landoberfl&chen
Wasser in gasformiger Phase. Uber Kondensationsprozesse gelangt das Wasser in Form
von Niederschlagen auf die Erdoberfléche zuriick, wo es - nach Passieren der Vegetation
(Interzeptionsspeicher, Stammabfluss, abtropfender Niederschlag) - in den Boden infilt-
riert, oder - bei Uberschreiten der Infiltrationskapazitét - oberflachlich abflieft (Hor-
ton’scher Oberflachenabfluss;, HORTON, 1933). Eine Aufséttigung des Bodens von unten
nach oben kann zu gesittigtem Oberflachenabfluss fiihren (DUNNE, 1978). Uber Vorfluter
(Gerinne, Bach, Fluss) mit einer mdglichen Reinfiltration wird das Wasser dem Meer zu-
gefuhrt. Eine Zwischenspeicherung des Wassers an der Erdoberflache erfolgt in Form von

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

Infiltriertes Wasser wird im Boden gespeichert bzw. in Mikro- und Makroporen an tiefere
Schichten weitergegeben (Sickerung). Ferner sorgt die Kapillaritét innerhalb des Poren-
systems des Bodens fir eine Umverteilung des Wassers. Neben der Bodenverdunstung
(Evaporation) wird dem Boden zusétzlich Uber die Wurzelabsorption (Transpiration) Was-
ser entzogen. Im Bereich von Stauschichten, Tier- und Wurzelgangen und Bodenhorizon-
ten kann lateraler Zwischenabfluss entstehen, wodurch ebenfalls Wasser dem Vorfluternetz
zugefuhrt wird, bzw. wieder zutage tritt (Exfiltration). Darliber hinaus wird dem Boden

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

Der Wasserkreislauf Gber Landoberfl&chen ist somit als eine Abfolge von Transportprozes-

sen und Speicheranderungen zu betrachten.
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2.2 WASSERBEWEGUNG IN BODEN

Das zentrde Element im Hinblick auf Bodenwassertransport und -speicherung ist die
raumliche Anordnung der festen Bodenbestandteile (Bodengefiige), die im wesentlichen
fur die Vertellung von Wasser und Luft, und damit fur die Grof3e von Grenzfl&chenfliissen
(Infiltration, AbflUsse, Verdunstung) und Sickerung (in Mikro- und Makroporen) verant-
wortlich ist. Hier spielen zahlreiche pedologische Faktoren, wie z. B. Bodentextur (Kor-
nung), Bodenstruktur (Porengréf3e), Verdichtung oder Verschiammung bzw. —krustung der
Bodenoberflache eine Rolle. Organische Bestandteile, wie abgestorbenes Pflanzenmaterial
sowie die Aktivitét von Fauna und Flora sind ebenfalls von Bedeutung. Als &ufiere Ein-
flussgrofRen kommen Niederschlag, Strahlungsgréf3en u.s.w., sowie anthropogene Faktoren

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

2.2.1 BODENEIGENSCHAFTEN

Der Boden besteht aus organischen und mineralischen Teilchen unterschiedlicher Form
und Grol3e (SCHEFFER, 1998). Er bildet ein Porensystem, in dem sich Wasser, Luft, Wur-
zeln und Bodenorganismen bewegen. Die Geometrie dieses Porensystems bestimmt die
bodenhydraulischen Funktionen: die hydraulische Leitfahigkeit (die "Wasserleitfahigkeit”)
und das Matrixpotenzial (das "Wasserspei chervermdgen’) des Bodens. Diese Geometrie ist
in einem natdrlichen Boden aufgrund der vielfatigen biologischen, chemischen und physi-
kalischen Prozesse und Entstehungsmechanismen sehr komplex, insbesondere im Oberbo-

den.

2.2.1.1 MIKROPOREN

Innerhalb der Mikroporen (Korndurchmesser < 2 mm) spielen Kapillar- und Adsorptions-
kréfte die grofdte Rolle. Je feiner der Boden ist, desto schwerer kann dem Boden durch
Pflanzen oder die Gravitationskraft Wasser entzogen werden. Die bodenhydraulischen Ei-

genschaften werden also durch die Porengrof3enverteilung der Mikroporen bestimmt.
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Am einfachsten lasst sich die Porengrofzenverteilung der KorngrofRenverteilung des Fein-
bodens zuordnen. Es werden hier die Anteile an bestimmten Korngrofl3enfraktionen (z. B.
Sand-, Schluff- und Tonfraktion) bestimmt. Das Gemisch der Korngrof3enfraktionen kann
dann Bodenarten zugewiesen werden (s. Abb. 2.1), die, ausgenommen Lehmbdden, durch
die vorherrschende Fraktion charakterisiert sind.

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

Die Grenzen der KorngroRenfraktionen kénnen je nach Land variieren. Ublicherweise wird
die angelsachsische Eintellung verwendet: Ton < 2 um, Schluff 2—-50 um, Sand 50 —
2000 um (MARSHALL ET AL., 1996).

H&aufig werden auch einfachere Einteilungen der Bodentextur verwendet indem der Boden
nur in ‘fein” und "grob” oder in ‘sehr fein’, ‘fein’, ‘mittel-fein’, ‘'mittel” und "grob” einge-
teilt wird. Daneben existieren aber auch detailliertere Einteilungen wie die deutsche Bo-
denart-Klassifikation mit 28 Klassen (AG BODEN, 1994).
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2.2.1.2 MAKROPOREN

Der Wasserfluss in Makroporen ist im wesentlichen dadurch gekennzeichnet, dass Kapil-
larkrafte nur noch eine untergeordnete Rolle spielen. Bei Boden mit Porendurchmessern ab
etwa 2 bis 3 mm kann folglich als makropords bezeichnet werden. Die wichtigsten Entste-
hungsmechanismen sind:

» absterbende Pflanzenwurzeln

* Aktivitét der Bodenfauna (Wurm- und Wihlgange)

* Auswaschungsvorgange

* Bodenaggregation und —disaggregation

e Schrumpfrisse

* Bodenbearbeitung

Makroporositét ist insbesondere beim Infiltrationsvorgang von entscheidender Bedeutung
(MAURER, 1997), da hierdurch um mehrere Zehnerpotenzen héhere Infiltrationsraten zu-
stande kommen (GERMANN, 1981) und so, z. B. bei Wald, Oberflachenabfluss fast voll-
sténdig verhindert werden kann (WOHLRAB ET AL., 1992). Eine Zusammenfassung Uber
gemessene Geschwindigkeiten des Makroporenflusses ist bei BEVEN & GERMANN (1981)
zu finden. Es werden dort Werte bis zu 2,1 cm s angegeben. Daneben gibt es Schatzungen
fir den Fluss in Wurmlochern von bis zu 25 cm s* (BouMA ET AL., 1982). Unter Stauver-
haltnissen fanden WATSON & LUSMOORE (1986), dass 73 % des Wasserflusses in Makro-
poren geleitet wird. Entsprechend dieser Zahlenwerte folgt ein grof3er Einfluss des Makro-
porensystems auf den Infiltrationsvorgang, den Zwischenabfluss und die Sickerung in den
obersten Bodenschichten. Die Makroporositéat weist infolge ihrer Entstehungsmechanismen
eine erhebliche lokale Variabilitét auf. Dartiber hinaus sind auch vegetations- und ereignis-
abhangige V eranderungen festzustellen (SCHIFFLER, 1992).

2.2.2 SICKERUNG

Wasserfllsse in Mikroporen lassen sich mit der Richards-Gleichung beschreiben. Dabei
wird angenommen, dass der Boden aus festen Bestandteilen (Bodenmatrix), FlUssigwasser
und Bodenluft besteht. Der Einfluss von Temperatur- oder Salzgehaltgradienten auf die
Wasserbewegungen wird vernachlassigt. Wasserdampftransporte werden in einigen weni-
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gen Modellen berilicksichtigt (BRADEN, 1995; NAGAI, 2002), konnen aber bei mesoskaligen

Simul ationen ebenfalls vernachl éssigt werden.

Mit Hilfe der Potenziatheorie l&sst sich die Gesamtenergiedichte des Bodenwassers als

Wasserpotenzial ¢, (hydraulisches Potenzial) betrachten. ES setzt sich zusammen aus dem
Gravitationspotenzia ¢, (potenzielle Energie aufgrund Gravitationskraft) und dem Mat-
rixpotenzial ¢ (potenzielle Energie aufgrund von Oberflachen- und Kapillarkréften):
Y, =9 +y,, (2.1)
mit
Y, =-z. (2.2
Wird die Potenzialenergie auf das Gewicht des Wassers bezogen, so erhélt man als Einheit

fr ¢ Meter. z ist hier die Bodentiefe, die nach unten zunimmt.

Betrachtet man lediglich die Vertikalkomponente, so 183t sich der Wasserfluss j,, infolge
eines Energiegefélles fur geséttigte Verhdltnisse mit dem Darcy-Gesetz (DARCY, 1856)

beschreiben:

. Ay
=-K—%,

Jw Az
K wird darin als die "hydraulische Leitfahigkeit” bezeichnet. Der Ubergang zu Differenti-

(2.3)

alquotienten und die Ubertragung auf ungeséttigten Boden liefert das Buckingham-Darcy-
Gesetz:

dy,
dz -

Dabel ist 8 der volumetrische Bodenwassergehalt (Wasservolumen pro Bodenvolumen).

jw=-KI(6) (24)

Aus der Massenbilanzgleichung und Gleichung 2.4 erhdt man unter Berticksichtigung der

Gleichungen 2.1 und 2.2 die prognostische Diffusionsgleichung:

26(zt) _ i{K(B, Z)(M -1ﬂ -r,(6.2), (25)

ot 0z 0z

r,(6,2). (2.6)

M—i{K(e,z) dw(e,z)} JK(8.2)

ot Iz 0z 0z

Darin bezeichnet die Senke r,, die Wasseraufnahmerate durch Wurzeln.
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Fuhrt man den Bodenwasser-Diffusionskoeffizienten D mit

D(6.2)= k(8.2 5% 2.7)

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

2ot )2 g o

Wird hingegen die spezifische Wasserkapazitat C,, mit
dég

CW((,[/) = w (2.9)
eingefuhrt und berticksichtigt man
K(e(6) = k(8), (2.10)
so erhélt man die Potenzialform der Richards-Gleichung:
oylzt) _ 0 (o"w(z,t) B ] B
Cw(w,z)—dt = dZ{K(w,z) =1 -n(6.9). (2.11)

Diese Gleichung bildet fast ausnahmslos die Grundlage fir die Ldsung von Flussproble-

men. Zu ihrer Lésung, die nicht analytisch méglich ist, werden neben Anfangs- und Rand-

bedingungen die hydraulischen Material e genschaften H(g[/) und K(6) benétigt.

2.2.3 GRENZFLACHENFLUSSE: ABFLUSSUND INFILTRATION

Wasser infiltriert in den Porenraum des Bodens wahrend eines Niederschlagsereignisses
unter dem Einfluss von Schwerkraft und Kapillarkréften. Als Infiltrationsrate wird das
Wasservolumen, welches pro Zeiteinheit versickert, bezeichnet. Die maximal maogliche
Infiltrationsrate (Infiltrationskapazitét) variiert dabel zeitlich, da sie vom Bodenwasserge-
halt abhangt.

Ubersteigt die Niederschlagsrate die Infiltrationskapazitét der obersten Bodenschicht, so
entsteht - nach dem Auffillen kleiner Vertiefungen auf der Bodenoberflache (M ul denriick-
halt) - Horton’scher Oberflachenabfluss (HORTON, 1933). Daneben fiihrt eine Bodenauf-
sdttigung von unten nach oben (durch versickerndes Niederschlagswasser und lateral zusi-

ckerndes Wasser) zu geséttigtem oder Dunne’schem Oberflachenabfluss (DUNNE, 1978).



2.2 Wasserbewegung in Boden 13

Zwischenabfluss im Boden findet auf kapillaren Wegen (Matrixfluss), nichtkapillaren We-
gen (Schrumpfrisse, Tiergange, Wurzelkanade) sowie Uber schnell reagierendes Grundwas-
ser statt. Die praktische Identifikation und Quantifizierung dieser Mechanismen ist aul3erst
schwierig, dasie von einer Vielzahl an geomorphol ogischen, pedologischen und topografi-
schen Faktoren beeinflusst werden.

Nur zu Anfang ist der Oberflachenabfluss als Schichtfluss aufzufassen. Der weitere Trans-
portvorgang erfolgt in Rinnen und Ackerfurchen bis das Vorfluternetz erreicht wird. In
Abflussganglinien kleiner Einzugsgebiete lassen sich Oberflachenabfluss (hohe kurzzeitige
Welle unmittelbar nach dem Niederschlagsereignis) und Zwischen- bzw. Grundwasserab-
fluss (zeitlich verzogerte flache und langer anhaltende Welle) deutlich voneinander tren-

nen.

Das System Abfluss lasst sich in zwei Prozesse aufteilen: Entstehung und Transport des
Abflusses. Hinsichtlich des Stofftransports, der Erosion und der Hochwasservorhersage
spielen diese Prozesse in Hydrologie und Wasserwirtschft eine grof3e Rolle. Fir meteoro-
logische Fragestellungen, insbesondere bei der Betrachtung mesoskaliger Phdnomene im
Bereich von wenigen Tagen, wird letztgenannter Prozess vernachlassigt, was mit dessen
langsamer Geschwindigkeit (Horton’ scher Oberflachenabfluss: 10 — 500 m h™; Zwischen-
abfluss: 0,3 —100 m h™; BLOSCHL & SIVAPALAN, 1995) begriindet werden kann.

Infiltrationsraten liegen im Bereich der Mikroporen bei maxima wenigen mm h™; sind
jedoch Makroporen vorhanden, so kann, nach Uberschreitung der Bodensittigung, €ine
Geschwindigkeit von mehreren cms™ erreicht werden (WOHLRAB ET AL., 1992). Klein-
raumig kann die Infiltrationsrate aufgrund der Makroporositét um mehrere Zehnerpotenzen
streuen, was deren Parametrisierung erheblich erschwert. Eine grofe Bedeutung kommt
den Makroporen bei der Verhinderung von Oberflachenabfluss (vor alem bei Wad und
Sozialbracheflachen) sowie bel der Simulation von Stofftransporten (Auswaschung) zu.
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2.3 MODELLIERUNG DES BODENWASSERS

Die Modellierung des Bodenwassergehalts als zentraler Teil des hydrologischen Zyklus
spielt nicht nur in Atmosphérenmodellen als untere Randbegrenzung eine Rolle, sondern
ist ebenso in hydrologischen Modellen ein wichtiger Bestandteil, z. B. bei Problemen des
Stofftransports. Der, bedingt durch unterschiedliche Problemstellungen, breite zeitliche
und rédumliche Skalenbereich flhrte zur Entwicklung einer Vielzahl an Modellen und Mo-
dellteilen unterschiedlicher Komplexitét. Trotz dessen, dass eine physikalisch-deterministi-
sche Vorgehensweise bel der Modellierung des Bodenwassers in Meteorologie und Hydro-
logie erstrebenswert ist und auch immer mehr angegangen wird, lassen sich diese beiden
Bereiche immer noch voneinander trennen. Ein Vergleich gebréuchlicher Parametrisierun-
gen der Erdoberflache ("Land Surface Parameterization” — LSP) in atmosphérischen Mo-
dellen mit physikalisch begriindeten hydrologischen Modellen soll mdgliche Verbesserun-

gen in LSPs aufzeigen.

2.3.1 PARAMETRISIERUNGSANSATZE

Die gebréuchlichsten Parametrisierungsansatze fir die hydraulische Leitfahigkeit und das
Matrixpotenzial (Retentionsfunktion) stammen von BROOKS & COREY (1964), CAMPBELL
(1974) und VAN GENUCHTEN (1980). In allen Ansédtzen wird versucht, diese bodenhydrau-
lischen Funktionen mit der einfach zu bestimmenden Korngrof3enverteilung in Zusammen-
hang zu bringen. Neben der direkten empirischen Bestimmung der Parameter (Boden-
kennwerte) innerhalb dieser Funktionen existieren Pedotransferfunktionen (z. B. RAWLS &
BRAKENSIEK, 1985; CARSEL & PARISH, 1988; RAWLS & BRAKENSIEK, 1989; VEREECKEN ET
AL., 1990), die - ausgehend von der prozentualen Zusammensetzung des Bodens aus den
KorngrofRen Sand und Ton — einen funktionalen Zusammenhang der Bodenkennwerte zur
Bodentextur bieten. Aufwendigere Pedotransferfunktionen ben6tigen dartiberhinaus Ein-
gabegroflen wie den organischen Volumenanteil des Bodens und die Bodendichte (z. B.
VEREECKEN ET AL., 1989, WOSTEN, 1997).
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Zwischen den Bodenkennwerten der Parametrisierungsansatze bestehen Beziehungen, so
dass sich ein Datensatz der Bodenkennwerte gleichermal3en auf alle Ansdtze anwenden
lasst (RAWLS ET AL., 1992). Dennoch weisen SHAO & IRANNEJAD (1999) darauf hin, dass
die Ermittlung einzelner Parametersétze stets beziglich eines bestimmten Ansatzes durch-
gefuhrt wurde, so dass es trotz der physikalisch gleichen Bedeutung der Bodenkennwerte

zu Ungenauigkeiten kommen kann.
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Abbildung 2.1: Hydraulische Leitféhigkeit und Matrixpotenzial dreier Bodenarten nach VAN
GENUCHTEN (1980). Bodenkenngrofien nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982).

Hysteresiseffekte, die besonders beim Matrixpotenzial auftreten, werden in Modellierun-
gen meistens vernachlassigt. Abbildung 2.1 zeigt die Zunahme der hydraulischen Leitfa
higkeit mit zunehmendem Wassergehalt und die Abnahme des Matrixpotenzials mit zu-
nehmender Bodenfeuchte. Dartiber hinaus ist die Leitfahigkeitszunahme mit zunehmender
KorngrofRe von Ton- bis Sandbdden sowie die damit gekoppelte Abnahme des Matrix-
potenzials zu sehen.

Innerhalb der Hydrologie und Bodenphysik wird der Ansatz von VAN GENUCHTEN (1980)
verwendet, wahrend in der atmospharischen Modellierung die Funktionen nach BROOKS &
CoRrEY (1964) und CAMPBELL (1974) benutzt werden (CUENCA ET AL., 1996; SHAO &
IRANNEJAD, 1999). CLAPP & HORNBERGER (1978) sowie CosBY ET AL. (1984) erstellten
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aus einer groflen Anzahl an Datensétzen neue Parametersétze zu den Funktionen nach
CAMPBELL (1974), so dass diese Parametrisierung zumeist als "Parametrisierung nach
CLAPP UND HORNBERGER" bzw. 'nach CosBY ET AL.” bezeichnet wird. Diese werden in
alen LSPs — abgesehen vom Modell von ABRAMOPOULOS (1988) — verwendet (YANG ET
AL., 1998).

2.3.1.1 FUNKTIONEN NACH BROOKSUND COREY

Das Matrixpotenzial ¢ wird in Abhangigkeit vom Bodenwassergehalt € und eines im
Boden verbleibenden residualen Wassergehalts' 6 als Variation des Matrixpotenzials un-

ter nahezu geséttigten Bedingungen beschrieben:

INEAL
@(6) —w{ o~ gr] : (2.12)

6, ist hier der Sattigungswassergehalt und entspricht dem Porenvolumen des Bodens. ¢,

ist das Matrixpotenzial unter nahezu geséttigten Verhaltnissen.

In gleicher Weise wird die hydraulische Leitféahigkeit K als Variation der geséttigten Leit-
fahigkeit K, formuliert:

2,4
— A
-6, ] . (2.13)

K@) =K
C) {&—a
K., 6, 6, ¢, und der PorengroRe-Parameter A sind abhéngig von der Bodentextur zu

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

fUr diese Parameter.

2.3.1.2 FUNKTIONEN NACH CAMPBELL

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

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

! Der residuale Bodenwassergehalt kann als der Bodenwassergehalt aufgefasst werden, der unter natirlichen

Bedingungen dem Boden durch Abfluss, Verdunstung oder Transpiration nicht entzogen werden kann.
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Ansatz. IThm liegen 1446 Datensédtze aus 34 Orten in den USA zugrunde. Die Bodenart
teilten CLAPP & HORNBERGER (1978) in 11 Klassen ein. COsSBY ET AL. (1984) verwendeten
zusétzlich noch Bodendaten von RAWLSET AL. (1976). Die Funktionen entsprechen — unter
Vernachlassigung des residualen Wassergehalts — dem Ansatz von BROOKS & COREY
(1964).

Das Matrixpotenzial hat die Form

H -b
w(6) = ws(;j , (2.14)
die hydraulische Leitfahigkeit ist gegeben durch
H 3+2b
K(6) = K, 2 (2.15)

Ek & CUENCA (1994) stellten bel einer Variation des Clapp/Hornberger-Parameters b um
die Standardabweichung aulRerordentlich hohe Variationen der Warmeflusse fest, was ne-
ben der Sensitivitat der Atmosphére auf den Bodenfeuchtegehalt auch die Wichtigkeit e -
ner korrekten Parametrisierung der Bodenwasserbewegung zeigt. Der Clapp/Hornberger-

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

b==. (2.16)

2.3.1.3 FUNKTIONEN NACH VAN GENUCHTEN

Die Parametrisierung nach VAN GENUCHTEN (1980) beruht auf einem Datensatz von
RAWLS ET AL. (1982) aus 1323 Boden, eingeteilt in 11 Texturklassen. Daneben existiert
eine 12-Klasseneinteilung von CARSEL & PARISH (1988), die Uber 5600 Bodenmessungen
zur Grundlage hat. In den Bereichen Bodenphysik und Hydrologie ist dies die welit-

verbreiteste Parametrisierung der bodenhydraulischen Funktionen.

Das Matrixpotenzial ist in folgender Form gegeben:

1

1 n

_1/(6-6, )" _
t/f(é’)—g (95-42] 1| . (2.17)
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Darinist a der Kehrwert des Lufteintrittspunktes, wahrend m und n Anpassungsparame-
ter sind, die in folgender Beziehung zueinander stehen:
1
m=1-—. 2.18
: (218)
VAN GENUCHTEN (1980) und RAWLS ET AL. (1992) weisen auf die Korrespondenz zwi-

schen a und ¢ hin, so dassim folgenden

1

.= (2.19)

angenommen wird. Die hydraulische Leitfahigkeit erhdt vAN GENUCHTEN (1980) aus der
"Mualem-Beziehung’ (MUALEM, 1976), die K(6) in Abhéngigkeit vom Matrixpotenzial zu

m12

1
K@) =K, | 2% |1-[1-[ =G |" (2.20)
6.-6 6.-6

S

r

angibt. FuUr den Anpassungsparameter n, der als Mali3 fur die "Glétte” der Porenverteilung
angesehen werden kann, gilt (RAWLSET AL., 1992)

n=A7A+1, (2.21)
womit wiederum eine Analogie zu den Gleichungen von BROOKS & COREY (1964) (Gl.
2.12 u. Gl. 2.13, S. 16) hergestellt ist.

Ein Vergleich der drei Parametrisierungen (s. Abb. 2.2) zeigt die Wirkung der Einbezie-
hung eines residualen Wassergehalts bei BROOKS & COREY (1964) und VAN GENUCHTEN
(1980). Daruber hinaus spiegelt der Kurvenverlauf bei VAN GENUCHTEN (1980) die redlis-
tische "S-Form” des Matrixpotenzials in Abhéngigkeit vom Bodenwassergehalt, wie man
sie aus Feldmessungen erhdlt, wider. Die anderen beiden zeigen lediglich einen asymptoti-
schen Verlauf. Bel einem Vergleich der Funktionen fur die hydraulische Leitfahigkeit er-
halt man bel der Parametrisierung nach CAMPBELL (1974) je nach Wassergehalt und Bo-
dentextur um einige Zehnerpotenzen hthere Werte als bel den Funktionen nach VAN
GENUCHTEN (1980). Mit abnehmender Korngréfie des Bodens nehmen diese Unterschiede

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

Eine verglei chende atmosphérische Simulation mit den Funktionen nach CAMPBELL (1974)
(mit BodenkenngrofRen nach CLAPP & HORNBERGER, 1978) und VAN GENUCHTEN (1980),
wie sie CUENCA ET AL. (1996) durchfihrten, zeigt erhebliche Differenzen bei den Energie-
bilanzkomponenten und weiteren meteorol ogischen Variablen. Aufgrund dessen, dass die
van Genuchten-Parametrisierung einen realistischeren Kurvenverlauf beim Matrixpotenzial
und der hydraulischen Leitfahigkeit hat und sie in den Fachgebieten Bodenphysik und
Hydrologie favorisiert wird, fordern CUENCA ET AL. (1996) eine verstérkte Beriicksichti-
gung dieser Funktionen bei Simulationen der atmosphérischen Grenzschicht. Auch SHAO
& IRANNEJAD (1999) erkannten die Uberlegenheit dieser Parametrisierung, doch erachten
sie die anderen beiden Parametrisierungen aufgrund deren numerischer Effizienz as aus-
reichend bei LSPs fur globale Modelle.



20 2 Kenntnisstand

2.3.2 BODENWASSER IN METEOROLOGISCHEN M ODELLEN

Die Behandlung der Bodenfeuchte in mesoskaligen Atmospharenmodellen erfolgt durch
integrierte Bodenmodule, oder aber durch die Ankopplung eigenstandiger SVAT-Modelle.
Obwohl diese oftmals in globalen Modellen angewendet werden, wird die Bodenfeuchte —
ebenso wie in der Meso-f3 und -y Skala — auf der Punktskala parametrisiert, so dass nach
Aussage vieler Autoren diese Modelle skalenunabhangig sind (HENDERSON-SELLERS &
BROWN, 1992). Dennoch bestehen Probleme bei der Ubertragung der auf der Punktskala
entwickelten SVAT-Modelle auf grof3ere Gitterweiten (SELLERS ET AL., 1997). Anderer-
seitssind SVAT-Modellein CGMs aufgrund der dort verwendeten grof3en Zeitschritte und
Gitterweiten haufig zu wenig detalliert als dies fir mesoskalige Anwendungen wiin-
schenswert wére. Beispielsweise wird auf eine Parametrisierung des Makroporenflusses
oder die explizite Beschreibung des Oberflachenwassers in nahezu allen Modellen ver-
zichtet. Aus Sicht dieser SVAT-Modelle sind diese Prozesse naturlich von geringerer Be-
deutung, da sie vor allem zu kurzzeitigen Anderungen der Bodenfeuchte filhren, die auf-
grund der grofRen Zeitschritte dieser Modelle nicht aufgeldst werden. Eine Zwischenspei-
cherung des nicht infiltrierenden Wassers ist beispielsweise nicht notwendig, wenn das
Modell mit Niederschlagsmittelwerten Uber mehrere Stunden oder gar einen Tag arbeitet.
Die Niederschlagsrate ist dann zu gering um die Infiltrationskapazitdt zu Uberschreiten.
Dies berechtigt natrlich zur Verwendung "einfacher” SVAT-Modelle bei Simulationen
mit GCMs (Globa Climate Model), wie z. B. auch zur Verwendung des "force-restore’-
Verfahrens (s. Kap. 2.3.2.4, S. 29), da fir die mesoskalige Modellierung aber haufig diese
SVAT-Module Ubernommen werden, kann dies bei der Simulation von Tagesgangen zu
Ungenauigkeiten fuhren. Weitere Angaben zur Behandlung der Hydrologie in GCMs sind
bei O'KANE (1994) und HARDING (1995) zu finden.

Mit dem Ziel der besseren Parametrisierung der Wechselwirkungen zwischen Erdoberfl&-
che und Atmosphéare wurde in den 80er und 90er Jahren eine Vielzahl an ‘large/meso-
scale’-Experimenten durchgefiihrt. Als Beispiel seien das "Hydrologic Atmospheric Pilot
Experiment — M odéisation du Bilan Hydrique” (HAPEX-MOBILHY) in Frankreich 1986
(ANDREET AL., 1988) und das "First International Satellite Land Surface Climatology Pro-
ject Field Experiment” (FIFE; SELLERS ET AL., 1992) genannt, welches 1987 in den USA
stattfand. Ein ausfuhrlicher Vergleich unterschiedlicher LSPs fir GCMs wurde im “Project
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for Intercomparison of Land-surface Parameterization Schemes (PILPS; HENDERSON-
SELLERSET AL., 1995; SHAO & HENDERSON-SELLERS, 1996; CHEN ET AL., 1997; WOOD ET
AL., 1998) von 1992 bis 1999 durchgefuhrt.

Die folgende Tabelle (Tab. 2.1) listet die gebrauchlisten SVAT-Modelle und einige Atmo-
sphérenmodelle mit den fir die Behandlung des Bodenwassers wichtigsten Charakteristika
auf. Zu beachten ist, dass diese Modelle einer steten Entwicklung unterworfen sind und
zum Telil verschiedene Versionen eines Modells verwendet werden. Die Beschreibungen
beziehen sich auf die angegebenen Referenzen. Die Abklrzungen der Modellnamen sind
im Anhang A.1 (s. S. 223) zu finden.

Schichtanzahl fir Sickerung/
Modell Referenz
0* Wurzeln Infiltration
IRANNEJAD & SHAO (1998)
ALSIS 5 5 Diffusion
MUNROET AL. (1998)
AMBETI 13 13 Diffusion BRADEN (1995)
DESBOROUGH & PITMAN
BASE 3 3 Darcy-Gesetz (1998)
BATS, VBATS,
BATSLE SETH ET AL. (1994)
NCAR-CCM2/3 CIRET & HENDERSON-SELLERS
: (1998)
NCAR REGCM2 3 2 Darcy-Gesetz
GIORGI ET AL. (1993)
LEUNG & GHAN (1995)
PNL-RCM
BUCK, BUCKET MANABE (1969),
ROBOCK ET AL. (1995)
GFDL GCM 1 1 "bucket” MILLY (1992)
CSIRO DARLAM MCGREGOR & WALSH (1993)
NCAR-CCM1 ROADSET AL. (1996)
CLASS 3 3 Darcy-Gesetz VERSEGHY (1991)
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Schichtanzahl fiir Sickerung/
Modell Referenz
0* Wurzeln Infiltration
CRCM 1 1 "bucket” CAYA & LAPRISE (1999)
CSIR0O9 GCM 3 1 "force-restore’ KOWALCZYK ET AL. (1991)
CSU RAMS PIELKE ET AL. (1992)
LEAF 7 3 Darcy-Gesetz AVISSAR & PIELKE (1989)
LEAF-2 TAYLORET AL. (1998)
DAYCENT >4 >4 Darcy-Gesetz PARTON ET AL. (1998)
DUMENIL & TODINI (1992)
ECHAM-3
1 1 "bucket” ROECKNER ET AL. (1996)
ECHAM-4
SCHULZ ET AL. (2001)
VITERBO & BELJAARS (1995)
ECMWF 4 3 Diffusion
BETTSET AL. (1998)
EM/DM DWD (1996)
3 3 Darcy-Gesetz
LM CALLIESET AL. (1998)
EZM 3 3 Darcy-Gesetz MOUSSIOPOULOS (1995)
JURRENS (1996)
FITNAH 4 4 Diffusion
GROR (1991)
FOOT3DK 2 1 "force-restore’ BRUCHER (1997)
GESIMA 2 1 "force-restore’ EPPEL ET AL. (1995)
ABRAMOPOULOSET AL. (1988)
GISSGCM 6 6 Darcy-Gesetz ROSENZWEIG &
ABRAMOPOULOS (1991)
IAGL 5 4 Diffusion DERIDDER & SCHAYES (1997)
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Schichtanzahl fir Sickerung/
Modell Referenz
0* Wurzeln Infiltration
ISBA NOILHAN & PLANTON (1989)
NOILHAN & MAHFOUF (1996)
PERIDOT 2 1 ‘force-restore” | MAHFOUF & NOILHAN (1996)
MESO-NH BELAIRET AL. (1998)
ARPEGE MAHFOUF ET AL. (1995)
ISBA-3L 3 1 "force-restore’ BOONE ET AL. (1999)
SCHADLER (1990)
KAMM 7 7 Diffusion
LENZ (1996)
LAPS 3 2 Darcy-Gesetz MIHAILOVIC (1996)
LSPM 5 5 Diffusion CASSARDOET AL. (1998)
MAPS 2 1 "force-restore’ SMIRNOVA ET AL. (1997)
METRAS 2 1 "force-restore’ SCHLUNZEN (1988)
JONESET AL. (1995)
MO UM 1 1 "bucket”
DOLMAN & GREGORY (1992)
MOSAIC 3 2 Darcy-Gesetz KOSTER & SUAREZ (1992a)
NCAR GENESIS GCM
6 6 Diffusion THOMPSON & POLLARD (1995)
LSX
NMC MEDIUM-
RANGE FORECAST
MODEL 2 2 "bucket” PAN (1990)
NCEP-NCAR-ETA-
MODEL (1995)
PAN & MAHRT (1987)
NCEP-NCAR-ETA-
MODEL (1996) 2 1 Darcy-Gesetz PAN (1990)
BETTSET AL. (1996)
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Schichtanzahl fiir Sickerung/
Modell Referenz
0* Wurzeln Infiltration
PAN (1990)
NCMRWF GDAFS 2 2 "bucket”
RAMESH & IYENGAR (1999)
MAHRT & PAN (1984)
PAN & MAHRT (1987)
OSU CAPS 3 2 Darcy-Gesetz HUANG & LYONS (1995)
CHEN ET AL. (1996)
CHANG ET AL. (1999)
OSU CAPS 3 1 Diffusion KiM & EK (1995)
PLACE 5 2 Darcy-Gesetz WETZEL & BOONE (1995)
BOSILOVICH & SUN (1995)
PMM 2 1 "force-restore’
BOSILOVICH & SUN (1998)
PROGSURF 3 2 Darcy-Gesetz Acs & HANTEL (1998)
PSU/NCAR MM4/5 2 1 "force-restore’ PLEIM & XIU (1995)
PSU/NCAR MM5 2 1 Diffusion Xiu & PLEIM (2001)
RCSM 2 2 Diffusion KIM ET AL. (1998)
REMO 3 3 Darcy-Gesetz JAacoB & PoDZzUN (1997)
SECHIBA?2 2 1 Choisnel DUCOUDRE ET AL. (1993)
MENGELKAMPET AL. (1997)
SEWAB 6 1 Diffusion
MENGELKAMPET AL. (2000)
SIBIMA 3 3 Diffusion SELLERSET AL. (1986)
SOLVEG 7 7 Diffusion NAGAI (2002)
SPONSOR 2 2 Darcy-Gesetz SHMAKIN (1998)
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Schichtanzahl fir Sickerung/
Modell Referenz
0* Wurzeln Infiltration
SSIB XUEETAL. (1991)
SIB2 3 1 Diffusion SELLERSET AL. (1996)
COLA GCM XUEET AL. (1996)
SUNYA-RECM 2 1 force-restore’ DUDEK ET AL. (1996)
SWAP GUSEV & NASONOVA (1997)
1 1 "bucket”
SWAP-2 GUSEV & NASONOVA (2000)
SWB 2 2 "bucket” SCHAAKE ET AL. (1996)
UGAMP 3 2 Darcy-Gesetz SLINGO (1998)
VIC-2L 2 2 Variable Infiltr. LOHMANN (1996)
VIC-3L 3 2 Variable Infiltr. LIANGET AL. (1994)

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

Waéhrend der Durchfiihrung von PILPS (SHAO & HENDERSON-SELLERS, 1996; WOOD ET
AL., 1998) wurden erhebliche Unterschiede der Simulationsergebnisse von Wasserkrei sl auf
(LOHMANN ET AL., 1998) und Energiefliissen (LIANG ET AL., 1998) bel den 16 dort unter-
suchten SVAT-Modellen festgestellt, die nicht zuletzt auf die jeweilige Modellierung des
Bodenwassers zurickzufiihren sind. Die Modellvergleiche zeigen, dass unter vorgegebe-
nen Anfangswerten und meteorologischem Antrieb Unterschiede in den Schemata vor al-
lem der unterschiedlichen Behandlung bodenhydrologischer Prozesse zugeschrieben wer-
den kénnen (MUNRO ET AL., 1998). Die Modellierung des Bodenwassers lésst sich zwar in
verschiedene Klassen einteilen, doch sind diese nicht immer eindeutig voneinander trenn-
bar; insbesondere zwischen der Beschreibung der Sickerung mittels der Darcy-Gleichung

und der L6sung der Diffusionsgleichung sind die Ubergénge flielend.

Bel Bodenfeuchte-Simulationen in meteorologischen SVAT-Modellen werden laterale
Flisse zwischen benachbarten Gitterzellen stets vernachléssigt, da diese Flisse — angetrie-
ben nur durch Gradienten des Matrixpotenzials — im Vergleich zu den horizontalen Gitter-
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weiten und Zeitschritten der Modelle sehr klein sind. Es genlgt also, sich auf die eindi-
mensionale Beschreibung der Bodensdule zu beschranken, und so ist das auffdligste
Merkmal die Anzahl der Schichten. Diese kann bel Langzeitsimulationen innerhalb von
GCMs sehr klein sein. Abgesehen von der Modellierung der Sickerung ist die Komplexitét
der Erdoberflachenparametrisierung - und damit die Qualitdt der Simulation - wesentlich
von der Anzahl der verwendeten Parameter abhangig, die innerhalb der unterschiedlichen
Methoden variieren kann. Weitere klassifizierende Merkmale sowie vergleichende Simu-

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

Die folgende Beschreibung gibt einen Uberblick tber die grundiegenden Merkmale der
Modellkonzepte. Innerhalb einer Klasse kann es hiervon Abweichungen aufgrund von mo-
dellspezifischen Eigenheiten geben. Insbesondere die Komplexitét der Modelle kann sehr
hoch sein. So arbeiten selbst einfache "bucket’-Modelle haufig mit einem Schneespeicher
oder haben eine recht dataillierte Beschreibung von Transpiration und Evaporation.

2.3.2.1 'BUCKET -METHODE

In der gewdhlten Bodenschicht (z. B. 1 m) wird eine maximale Wassersaule ("bucket’,
z.B. 45cm (entspricht dem Porenvolumen)) angenommen. Darlber hinaus werden
Grenzwerte fur die Feldkapazitdt (z. B. 30cm) und fur die Welkepunktfeuchte (z. B.
15 cm) festgelegt. Betrachtet man diese Speicher, so kdnnen jewells ein Drittel (15 cm)
dem vertikalen Abfluss im Gravitationsfeld und der Evapotranspiration zugefuhrt werden.
Ein Drittel ist nicht verfligbar. Der restliche Bodenteil entspricht den festen Bodenbe-
standteilen und der Biomasse. Anderungen des Wassergehalts werden mit einer prognosti-

schen Gleichung fur das Speicherdefizit D, berechnet:

do, Vv
@ "o TPHA (2.22)

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

Modellunterseite zu interpretieren. P ist der Niederschlag und V die Evapotranspiration.
Erreicht der Bodenwassergehalt den Maximalwert der Wassersaule, so wird weiteres Nie-
derschlagswasser dem Abfluss zugefiihrt; eine explizite Berechnung des Abflusses aus
dem Boden wird vernachl&ssigt. Vegetation ist implizit in der Evapotranspiration enthal-
ten. Da Umverteilungsprozesse im Boden durch die Verwendung nur einer Schicht igno-
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riert werden, konnen keine kurzfristigen Verdunstungsschwankungen realistisch simuliert

werden.

In "bucket’-Modellen mit zwei Schichten wird Uber dieser Schicht eine dinne Oberfl&
chenschicht mit eilgenen Bodenfeuchtegrenzen eingefigt. Ihr Speicher kann den Interzepti-
onsspeicher der Vegetation, die Muldenspeicherung an der Erdoberflache oder einfach die
Speicherung in einer undurchwurzelten Bodenschicht représentieren. Aus diesem Speicher

ist Evaporation V,, und ein Abflussin die zweite Schicht R, mdglich:

Dy _ Y% pip (2.23)
dt ol o '

Die untere Schicht entspricht dem Einschichten-Modell (Gl. 2.22) mit B, anstait P. B,

wird dann als der durch die Vegetation durchfallende Niederschlag oder as der Zufluss in
die untere Bodenschicht interpretiert. Beispiele fur die Parametrisierung von Evapotranspi-
ration und Abfluss kdnnen SCHAAKE ET AL. (1996) oder ROWNTREE (1991) entnommen

werden.

Der Vortell dieser Methode liegt in der geringen Rechnerbel astung und den wenigen bent-
tigten pedol ogischen Grolien. Aus diesen Grinden werden diese Modelle héufig in GCMs
verwendet. ROBOCK ET AL. (1995) konnten bel “off-line’-Simulationen Gber mehrere Mo-
nate keine Uberlegenheit des SSiB-Modells gegentiber einem einfachen “bucket’ -Modell
nachweisen, wahrend XUE ET AL. (2001) bei Kurzzeitsimulationen mit dem an das NCEP-
Eta-Modell angekoppelte SSiB-Modell bessere Ergebnisse erzielten as mit einem "bu-
cket’-Modell.

2.3.2.2 CHOISNEL-ANSATZ

In SECHIBA wird ein Zwei-Schicht-Modell verwendet, bei welchem sich die Schichtdicke
zeitlich @ndert. Antrieb sind der Niederschlag, der die Bodensaule auffillt und die Eva
potranspiration, die zu einer Entleerung fuhrt. Die regulierenden Faktoren dazu werden
durch einen Algorithmus von CHOISNEL (1984) gesteuert. Da weder zwischen den beiden
Schichten noch am Modellunterrand keine Flusse auftreten entspricht der Ansatz diesbe-
zuglich der "bucket’ -Methode.
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2.3.2.3VARIABLE INFILTRATION

Charakteristisches Merkmal der VIC- ("Variable Infiltration Capacity’) Modelle ist die
Aufteilung des auf der Erdoberflache auftreffenden Niederschlags in Abfluss und Infiltra-
tion in die oberste Bodenschicht. Sie ermdglicht die Beriicksichtigung der Heterogenitét
der Infiltrationskapazitét. Dabei ist die Infiltrationskapazitét |, , die definiert wird als die
Wassermenge, die wéahrend des Zeitschritts in die oberste Bodenschicht aufgenommen

werden kann, bis S&ttigung erreicht ist, gegeben durch:

| = |t,max(1— (1- FS)”““) . (2.24)

I ist darin eine vorgegebene maximale Infiltrationskapazitét, F, der Bruchteil der Fl&

t,max
che, die bereits geséttigt ist, und b, ein Parameter der die Heterogenitét dieser Flache be-

schreibt. Weitere Details kbnnen WooD ET AL. (1992) entnommen werden.

Der Fluss zwischen den zwei bis drel Bodenschichten wird mit dem Darcy-Gesetz (Gl. 2.4,
S. 11) beschrieben, wobei das Matrixpotenzial ¢ gegeniiber dem Gravitationspotenzia
vernachlassigt wird, was fir relativ feuchte Gebiete gerechtfertigt ist (HILLEL, 1982). Es
folgt daraus, dass Bodenwassertransporte nur durch die Gravitation getrieben werden. Der
Fluss zwischen den Bodenschichten i und i +1 reduziert sich damit auf

Jiin = K(6) (2.25)
und ist also — von der Transpiration abgesehen - nur von oben nach unten moglich. Die
Parametrisierung der hydraulischen Leitfahigkeit wird nach BRooks & Corey (1964) vor-
genommen (Gl. 2.13, S. 16).

Diese Vereinfachungen prédestinieren dieses Konzept fir den Einsatz in GCMs, wo eine
ressourcenschonende Modellierung winschenswert ist. Trotzdem zeigen vergleichende
Simulationen mit anderen Modellen, dass das VIC-Modell den Tagesgang von Energie-
und Wasserbilanz ausreichend gut beschreibt (CHEN ET AL., 1997). Der VIC-Ansatz zur
Berlicksichtigung der Heterogenitéat des Infiltrationsvorgangs wird as obere Randbedin-
gung in weiteren SVAT-Modellen, wie z. B. in SEWAB (MENGELKAMP ET AL., 2000),

angewandt.
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2.3.2.4 'FORCE-RESTORE -M ETHODE

Das Verfahren wurde von BHUMRALKAR (1975) und DEARDORFF (1977) beschrieben. Der
Boden wird in eine wenige Millimeter bis Zentimeter dicke, direkt mit der Atmosphére in
Wechselwirkung stehende Schicht, und in eine darunter liegende dickere Reservoirschicht

(0,5m oder 1 m) mit der Mdglichkeit zur Transpiration V, eingeteilt. Evaporation V, fin-

det aus beiden Schichten statt. Gespeist werden beide Schichten durch den den Erdboden
erreichenden Niederschlag R, . Die prognostische Gleichung fir die obere Schicht lautet:

ﬁ_&( _Vp]_& _
2 a\Rar 2(a-4), (2.26)

und fir die untere Schicht:

Fa (2.27)

96, 1( Vp+Vn]
b_ ]

Fur d, als die Tiefe, bis zu welcher der Tagesgang vordringt, wird 10 cm gewahit. d, ist
die Tiefe der Reservoir-Schicht und 7 ist ein Tag. Der erste Term auf der rechten Seite

von Gleichung 2.26 reprasentiert den atmosphérischen Einfluss (bel signifikanter Evapora-

tion oder Niederschlag), der zweite charakterisiert die Diffusion. Die Konstanten C, und
C, mussen abhéngig vom Bodenfeuchtegehalt parametrisiert werden (DEARDORFF, 1977).

Vertikaler Abfluss aus der unteren Schicht wird bei Kurzzeitsimulationen vernachl&ssigt.

Abfluss entsteht, wenn 8 oder &, die Séttigungsfeuchte erreichen. Das Modell kann auch

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

Fur vegetationslose Verhaltnisse konnen mit dieser Parametrisierung sehr realistische Er-
gebnisse erzielt werden (BOUGEAULT, 1991). Da der Einfluss von verschiedenen Bodenar-
ten vernachlassigt wird, dieser aber von grof3er Wirkung auf die atmosphérische Grenz-
schicht sein kann, wie MAHRT & PAN (1984) zeigten, wurde die Parametrisierung von C;
und C, von NOILHAN & PLANTON (1989) verbessert. Vergleichende Langzeitsimulationen
mit dem "bucket’-Verfahren zeigen realistischere Ergebnisse bel Verwendung der "force-
restore’-Methode (KONDOET AL., 1992). Im Vergleich zur Lésung der Diffusionsgleichung
(s. Kap. 2.3.2.6, S. 31) Uber 25 Schichten konnten &hnliche Ergebnisse erzielt werden.
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2.3.2.5DARCY-GESETZ

Der Boden ist in zwei oder mehr Schichten aufgeteilt: Eine oberflachennahe diinne Schicht
mit Evaporation und eine oder mehrere durchwurzelte Bodenschichten. Die unterste
Schicht wird oft ohne Wurzeln betrachtet. Fir den Wassergehalt jeder Schicht kdnnen

dann prognostische Gleichungen aufgestellt werden, z. B.

26 1 ( . ij
a _dl R) Jl,2 ,Owlw ' (228)
9% _1(. V]
& —dz(h,z Jos o (2.29)
und
6. 1.
73:(]_(]2,3_’&‘0)- (2.30)
3

R, ist darin der infiltrierende Niederschlag. Die Normierungslangen d, werden gleich der

Dicke der jeweiligen Schicht gesetzt. Die Flusse zwischen den Schichten werden nach dem
Darcy-Gesetz in seiner ungeséttigten Form (Gl. 2.4, S. 11) berechnet. P, ist gleich dem auf
der Bodenoberflache auftreffenden Niederschlag. Parametrisierungen der weiteren Flisse
sind den Referenzen in Tabelle 2.1 zu entnehmen.

Gegenuber der "bucket’-Methode erzielt man mit diesem Verfahren wesentlich bessere
Ergebnisse. Insbesondere bei grofRem Vegetationseinfluss und hoher Nettoeinstrahlung
sollte ein derartiges Schema dem ’bucket’-Verfahren vorgezogen werden (LAKHTAKIA &
WARNER, 1994).

Die benétigte Rechnerleistung unter Anwendung dieses Modelltyps entspricht der des
‘force-restore’-Verfahrens. Die erzielten Ergebnisse sind  ebenfals vergleichbar
(BosiLovICcH & SuN, 1995), wenngleich die Anwendung des Darcy-Gesetzes einer physi-
kalisch begriindeteren Betrachtungswel se entspricht.

Ein von BosiLoviCH & SuN (1995) durchgefuhrter Vergleich eines Modells mit drei
Schichten und verschiedener ‘force-restore’-Parametrisierungen mit dem 25-Schicht-Diffu-
sionsmodell von KONDO ET AL. (1992) ergab, dass das Drei-Schicht-Verfahren dem Diffu-

sionsmodell ahnlichere Ergebnisse liefert, als ‘force-restore’-Verfahren.
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2.3.2.6 DIFFUSIONSGLEICHUNG

Die Richards-Gleichung (Gl. 2.8, S. 12) wird auf einem logarithmischen oder aquidistan-
ten, moglichst hoch aufgel6sten vertikalen Gitter durch Ubergang zu finiten Differenzen
geldst. Zur Losung wird im Allgemeinen das explizit-implizite Crank-Nicholson-Verfah-
ren verwendet. Die sich daraus ergebende physikalisch korrekte Beschreibung der Boden-
wasserbewegung erlaubt die Verwendung von Wurzeldichteprofilen (Senke) oder die Vor-
gabe von Bodenhorizonten mit unterschiedlichen bodenhydraulischen Eigenschaften und
beispielsweise die Prognose von Bodenfeuchteprofilen. Die in Tabelle 2.1 (s. S. 25) ange-
gebenen Schichtanzahlen lassen sich beliebig variieren.

SMIRNOVA ET AL. (1997) zeigten in vergleichenden Simulationen zur "force-restore’ -Me-
thode die Uberlegenheit dieser Methode bei einem zu vernachl &ssigenden Mehraufwand an
Rechenzeit; dieser wird von JURRENS (1996) insbesondere bel Langzeitsimulationen be-
tont.

Zu beachten ist, dass mit Bodenparametern aus Feld- oder Labormessungen auch die Ri-
chards-Gleichung nicht in der Lage ist, Makroporenfluss im Modell zu beschreiben, wie

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

2.3.2.7 RANDBEDINGUNGEN

Daim Boden lediglich vertikale FlUsse betrachtet werden geniigt die Festlegung einer obe-
ren und unteren Randbedingung.

Einige einfachere Modelle berticksichtigen zwar die Vegetation, aber die Vegetations-
schicht ist nicht explizit vom Boden getrennt, so dass hier atmosphérische Gréfien oberhalb
der Vegetation als obere Randbedingung dienen. Als obere Randbedingung hydrologisch
relevant ist das auf dem Boden auftreffende Wasser (durchfallender und abtropfender Nie-
derschlag nach Fullung des Vegetationsspeichers). Zum Gesamtwasserfluss durch die Erd-
oberflache kommt der Fluss latenter Warme hinzu. Die Austrocknung des Bodens durch
die Evapotranspiration kann durch einen residualen Bodenfeuchtegehalt (z. B. 0,04 m®* m™;
MUALEM, 1976) - wenn dieser nicht bereits durch die gewéhlte Parametrisierung der pe-
dologischen Funktionen gegeben ist - begrenzt werden.
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Bevor Niederschlag infiltriert, muss in einigen Modellen ein Interzeptionsspeicher an der
Erdoberflache gefllt werden (z. B. 0,2 mm; SELLERSET AL. 1986). Anschlief3end infiltriert
der gesamte an der Erdoberfléache auftreffende Niederschlag, bis die Infiltrationskapazitét
erreicht ist. Diese ist durch K, oder, wenn man bel S&ttigung von einem im Boden zurlick-
bleibenden Luftvolumen ausgeht, durch einen Bruchteil von Ks (z. B. 0,5 Ks; BOUWER,
1966; VERSEGHY, 1991) gegeben. Der darlber hinausgehende Niederschlag wird, ebenso
wie fur den Fall, dass der Boden bereits gesdttigt ist, dem Oberfachenabfluss zugefuhrt.

LISTEN ET AL. (1994) stellten bei dieser Methode |angerfristig unrealistische Oberflachen-
abflusswerte fest. Sie favorisieren die Moglichkeit der Infiltration des gesamten Nieder-
schlags. Als mogliche Ursache fiir die Uberschétzung des Oberflachenabflusses muss die —
im Gegensatz zu einigen rein hydrologischen Modellen — Vernachl&ssigung der Makro-
porositdt in Betracht gezogen werden. WOHLRAB ET AL. (1992) weisen auf die Verminde-
rung des Oberfl&chenabflusses unter Wald, aufgrund des beachtlichen Anteils an Makropo-

ren, hin.

Eine alternative Variante ist die Speicherung des nicht infiltrierenden Niederschlags an der
Erdoberflache (‘ponding’), wie sie VERSEGHY (1991) oder NAGAI (2002) vorschlagen,
oder die Einflhrung eines Interzeptionsspeichers an der Erdoberflache (DWD, 1996). Bei
beiden Moglichkeiten ist eine Infiltration aus diesen Speichern moéglich. Fihrt man langfri-
stige Simulationen durch, so @hneln die Ergebnisse denen einer vollstdndigen Nieder-
schlagsinfiltration (LISTEN ET AL., 1994). Um dennoch einen Beitrag zum Oberflachenab-
fluss zu erhaten wird in AMBETI (BRADEN, 1995) ein einfaches Verfahren angewendet:
Nach Uberschreiten eines Maximawerts des an der Erdoberflache aufgestauten Wassers

h, wird der dartber hinausgehende Beitrag dem Abfluss zugefihrt. Dieser Maximalwert

ist abhéngig von der Hangneigung S; und von einer charakteristischen Lénge der Oberfl&

chenstruktur |, :
Ih
h, >=-cod2a ). (2.31)

Als untere Randbedingung wird - unter der Voraussetzung der Abwesenheit eines Grund-
wasserspiegels oder einer undurchl&ssigen Schicht (Grundgestein) - zumeist die Gravita-

tionsfluss-Bedingung verwendet.
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Unter Vernachldssigung des Wurzelentzugs erhélt man fir den Abfluss A, am Modellun-

terrand z,_, :

w6z _ _
=0 o A=K(6.2). (2.32)

Zivax

Einige Modelle erlauben die horizontale Klassifikation, ob die Modellunterseite durchlds-
Sig ist (z. B. GISS; ABRAMOPOULOS ET AL., 1988). Bel wenigen mesoskaligen Modellen
(z. B. LM; DWD, 1996 und REMO; JacoB & PobzuN, 1997) wird dieser Fluss generell
auf Null gesetzt.

Eine weitere Variante ist, die zeitliche Anderung des Bodenwassergehalts am Unterrand zu

vernachlassigen (in KAMM; LENZ, 1996)
26

=0 = AT s (2.33)
al,_ L

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

und der dartiberliegenden Schicht j, . ; . ISt

2.3.2.8 HETEROGENITAT DER ERDOBERFLACHE

Eine Arbeit von AVISSAR & PIELKE (1989), die den signifikanten Einfluss raumlicher He-
terogenitdt der Vegetation auf die atmosphérische Grenzschicht deutlich machte, moti-
vierte viele Autoren, die Variabilitét der Erdoberflache zu beriicksichtigen. Die Diskrepanz
zwischen den Geschwindigkeitsskalen der Atmosphare und des Bodens fordert dartiber-
hinaus die subskalige Variabilitdt der Bodenfeuchte zu berlicksichtigen (MOLDERS &
RAABE, 1996). LYNN ET AL. (1995), QUINN ET AL. (1995) u. a. konnten zeigen, dass die
Heterogenitét der Bodenfeuchte als kontrollierender Faktor auf die Entwicklung der Atmo-
sphérischen Grenzschicht, insbesondere beim latenten Warmestrom (LI & AVISSAR, 1994),
aufzufassen ist. Weitere Arbeiten (z. B. AVISSAR & LIu, 1996; WETZEL ET AL., 1996) be-
stétigten den Einfluss der Bodenfeuchte und der Bodentextur, z. B. auf die Bildung und

Entwicklung von Wolken.

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

Landnutzungsdaten verwendet werden, denn dessen Einfluss auf die Simulationsergebnisse
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kann grof3er sein as der Einfluss unterschiedlicher Gitterauflésungen (PAUWELS & WOOD,
2000).

In LSPs, die in CGMs verwendet werden, werden haufig einfache lineare oder exponenti-
elle Vertellungsfunktionen benutzt, um die kleinskalige Variabilitét von atmosphérischem
Antrieb (z. B. Niederschlag in SIB2 (SELLERS ET AL., 1996) oder im ECMWF-GCM
(BETTSET AL., 1998)) und internen Grof3en (z. B. Infiltrationskapazitdt in SWB (SCHAAKE
ET AL., 1996)) zu beschreiben. Ebenso werden oft effektive Vegetations- oder Bodenpara-
meter Uber einfache Mittelungsroutinen (z. B. TIETJE & RICHTER, 1992; DOLMAN &
BLYTH, 1997; NOILHAN ET AL., 1997) oder inverse Modellierung (KABAT ET AL., 1997)
generiert. Zur Berlcksichtigung der Topografie beim Infiltrationsvorgang verwendeten
FAMIGLIETTI & WooD (1994) einen topografischen Index (s. u.) und LIANG ET AL. (1994)
dasin Kapitel 2.3.2.3 (s. S. 28) beschriebene VIC-Konzept, welches zur Heterogenisierung
der Infiltration auch in einigen anderen Modellen Verwendung findet (z. B. in SEWAB;
MENGELKAMP ET AL., 2000). Der 'Berg-Ansatz’ (‘mountain-approach’) wurde VON
LEUNGH & GAHN (1995) zur Berlicksichtigung von Hangneigung und -exposition entwi-
ckelt.

Ein weiterer Ansatz, der in der makroskaligen Modellierung Verwendung findet, ist der
"Mischungsansatz” (“mixture-approach’), z. B. in BATS (DICKINSON ET AL., 1993) und in
SiB (SELLERS ET AL., 1986). Im Bereich mesoskaliger Modelle wird haufig der von
AVISSAR & PIELKE (1989) vorgeschlagene "Mosaikansatz” (‘mosaic-approach’), oder ein
Ansatz Uber die sogenannte ‘Blend-Hohe” (“blending-height’) nach CLAUSSEN (1991),
z.B. in METRAS (VON SALZEN ET AL., 1996), verwendet. Daneben bietet sich an, das
LSP-Modul mit einer grofReren Auflosung as das Atmosphéarenmodell zu betreiben
("subgrid-scheme’; z. B. in VBATS (SETH ET AL., 1994) oder GESIMA (MOLDERS, 1999)).

Vergleiche unterschiedlicher Verfahren sind bei KOSTER & SUAREZ (1992b), MOLDERS &
RAABE (1996), MOLDERSET AL. (1996b) oder NOILHAN ET AL. (1997) zu finden.

2.3.2.9INITIALISIERUNG

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

Anspruch nimmt, kommt dem Anfangswert der Bodenfeuchte besonders bei Kurz- bis Mit-



2.3 Modellierung des Bodenwassers 35

telfristsimulationen eine grof3e Bedeutung zu. So konnte beispielsweise JACOBSON (1999)
den Enfluss des Anfangswassergehalts des Bodens auf das Feuchte-, Temperatur- und
Windfeld zeigen. Selbst nach zwei Tagen machte sich dieser Einfluss noch bis zur 600-
hPa-Hohe bemerkbar, obwohl der Anfangswassergehalt nur um 4 % variiert wurde.

Ausgehend von nur wenigen gemessenen Feuchteprofilen mussen weitere Bodenfeuchte-
Profile interpoliert und dem Modell als Anfangswerte bereitgestellt werden. Ein gemesse-
ner Feuchtewert lasst sich mit der Feldkapazitat® der jeweiligen Bodenart normieren und
somit auf andere Bodenarten Ubertragen. V egetationsunterschiede miissen mit prozentua-
len Zu- oder Abschlagen berticksichtigt werden. Globale Modelle verwenden oft klimato-
logische Abschatzungen der Bodenfeuchte aufgrund der Vegetationsklassifizierung (z. B.
LANICCI ET AL., 1987). Daneben gibt es die Moglichkeit der Abschétzung der Boden-
feuchte aus Werten der relativen Feuchte (MODICA ET AL., 1992). SMITH ET AL. (1994) be-
treiben im Vorlauf der Simulation ein hydrologisches Modell, welches das Bodenfeuchte-
feld liefert. Die Bestimmung des Wassergehalts einer oberflachennahen Schicht von weni-
gen Zentimetern ist dartberhinaus mit Hilfe von Satellitendaten méglich (JONES ET AL.,
1998).

Eine weitere Moglichkeit der Bodenfeuchte-Initialisierung innerhalb eines Atmosphéren-
modells wurde von MAHFOUF (1991) und BOUTTIER ET AL. (1993) entwickelt. Diese Me-
thode beruht darauf, Fehler bei der Prognose der Lufttemperatur in 2 m Hohe einem Fehler
des Bodenfeuchte-Anfangswerts zuzuschreiben. Weitere Studien (RHODIN ET AL., 1997,
CALLIES ET AL., 1998) belegen die Qualitét dieses Verfahrens, weisen jedoch darauf hin,
dass die damit erhaltenen Bodenfeuchtewerte nur als effektive Feuchtewerte zu verstehen
sind. Diese Methode wird beispielsweise beim operationellen Einsatz des Vorhersagemo-

dells des Deutschen Wetterdienstes angewendet.

2 Die Feldkapazitat oder die Bodenfeuchte bei Feldkapazitét ist der Bodenwassergehalt, der sich nach lange-
rer Zeit ohne Wasserzufuhr einstellt. Das Wasser- oder hydraulische Potenzia (siehe Kapitel 2.2.2) ist dann
Null.
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2.3.3 BODENWASSER IN HYDROLOGISCHEN M ODELLEN

Im Gegensatz zu meteorol ogischen Modellen, wo die Modellierung des Bodenwassers als
untere Randbedingung notwendig ist, dient in hydrologischen Modellen die Atmosphére
zur Bereitstellung oberer Randwerte. Aufgrund der gegebenen Zielsetzung (z. B. Stoff-
transport) spielt in diesen Modellen der laterale Wassertransport eine entscheidende Rolle.
Ein Uberblick Uber hydrologische Modelle ist bei MAIDMENT (1993) oder MOREL-
SEYTOUX (1989) zu finden.

2.3.3.1 MODELLKONZEPTE

Neben physikalisch deterministischen Modellen existieren in der Hydrologie eine Reihe
stochastischer "black box’- Modelle, die das Systemverhalten nur nachahmen: Das Ergeb-
niswird mit Hilfe einer Systemfunktion aus den Eingabegréfien ohne Berlicksichtigung der
inneren Systemstruktur gewonnen. Am welitesten verbreitet, z. B. in der Hochwasservor-
hersage, ist das Einheitsganglinien-Verfahren, das auf einer Korrelation zwischen gemes-

senen Niederschlags- und Abflusswerten beruht.

Die Betrachtung hydrologischer Modelle soll sich hier auf detaillierte, physikalisch be-
grindete Modelle beschranken, wenngleich die Parametrisierung nicht explizit erfassbarer
Prozesse unterhalb der Modellauflsung eine empirisch-beschreibende Betrachtungsweise
notwendig macht. Diese Modelle bewegen sich im Skalenbereich von Einzugsgebieten.
Aufgrund der - im Vergleich zu meteorologischen Skalen — langsamen lateralen Prozess-
geschwindigkeiten sind sie zumeist auf eine grofRere Zeitskala im Bereich von Monaten

und Jahren ausgerichtet.

Neben einer Eintellung in Modellierungsstrategien oder Anwendungsbereiche lassen sich
hydrologische Modelle auch in unterschiedlichen Prozessgruppen zusammenfassen. Dies
sind:

* Niederschlag-Abfluss Ereignismodelle

» kontinuierliche Abflussmodelle

* Hochwassermodelle
*  Wasserqualitét-Modelle
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In dem hier interessierenden Bereich der zeitkontinuierlichen Abflussmodelle existiert eine
groRe Anzahl von Modellen (DEVRIES & HROMADKA, 1993; SINGH, 1995). Als Beispidl
eines relativ einfachen Modells, welches mit Hilfe von Tageswerten des Niederschlags und
der "SCS Curve-Number’-Methode (siehe z. B. RAWLS ET AL.; 1992) Oberfl&chenabfluss-
komponenten bestimmt, sei SWRRB (' Simulator for Water Resources in Rural Basins’;
ARNOLD ET AL., 1990) genannt. Es wird fr grof3ere Einzugsgebiete, die in bis zu zehn Un-
tergebiete mit unterschiedlichen Niederschlags-EingabegrofRen aufgeteilt werden, an-
gewandt. Der Boden kann in bis zu zehn Schichten, von denen die oberste eine Dicke von
1 cm hat, aufgeteilt werden. Das Programm ist fir Simulationen Gber mehrere Jahre ausge-
richtet. Aus einer Weiterentwicklung dieses Modells entstand SWAT (Soil and Water As-
sessment Tool; ARNOLD ET AL., 1993), das zur Simulation weiterer biophysikalischer Pro-

zesse wie Erosion, Pflanzenwachstum und Nahrstoffkreislauf in der Lageist.

Das hydrologische Modell TOPMODEL (’ Topographically and Physically Based, Vari-
able Contributing AreaModéel’; BEVEN ET AL., 1995) verwendet die topografischen Indizes
nach O’'LOUGHLIN (1986) und BEVEN & KIRBY (1979), wodurch die Fliel3vorgange im
Untergrund zwar nicht explizit beschrieben werden, aber dennoch eine physikalische Vor-
gehensweise gegeben ist. Diese Indizes beschreiben die vom hydraulischen Potenzial und
dem Gelandegefalle abhangige Wahrscheinlichkeit, ob ein Punkt im Einzugsbereich gesét-
tigt ist. Eine auf TOPMODEL basierende LSP-Formulierung, die ebenfalls den topografi-
schen Index nach BEVEN & KIRBY (1979) verwendet, ist bei FAMIGLIETTI & WooD (1994)

zu finden.

Unter den detaillierteren prozessorientierten Wassertransportmodellen ist an erster Stelle
das 'Systeme Hydrologique Européan” (SHE, ABBOTT ET AL., 1986; MIKE SHE,
REFSGAARD & STORM, 1995) zu nennen. Aufgrund der rechtwinkligen Rasterzerlegung des
Einzugsgebiets ist es besonders zur Ankopplung an mesoskalige Atmospharenmodelle ge-
eignet (MOLDERS ET AL., 19964d). Es ist ein dreidimensionales Grundwassermodell, zwei-
dimensionaler Oberfl&chenabfluss und der eindimensionale Abfluss in einem Vorfluternetz

integriert.

In TOPOG (O’ LOUGHLIN, 1990) wird das Einzugsgebiet in Stromrohren zerlegt, die durch
Hohenlinien in diskrete Elemente unterteilt werden, so dass laterale Fliisse eindimensional
berechnet werden kénnen. Die Richards-Gleichung wird in der eindimensionalen Form

gel0st. Laterale Flisse im Boden werden nur im geséttigten Bereich modelliert.
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Nach den gleichen Prinzipien ist THALES (GRAYSON ET AL., 1995) gestaltet, jedoch wird
fr die Sickerung nicht die Richards-Gleichung, sondern ein vereinfachter Ansatz verwen-
det. Ein Vorfluternetz fehlt in beiden Modellen.

Ebenfalls muss das DHSVM (’Distributed Hydrology Soil Vegetation Model’; WIGMOSTA
ET AL., 1994) as zeitkontinuierliches physikalisch basiertes Modell erwahnt werden,
wenngleich fur den oberflachlichen Wassertransport nur das einfache Einheitsganglinien-
Verfahren Verwendung findet. Wie bel SHE wird eine rechtwinklige Rasterzerlegung des
Einzugsgebiets vorgenommen, was eine Kopplung mit einem Atmosphé&renmodell nahe-
legt (LEUNG ET AL., 1996). Vertikafllisse zwischen den zwel oder drei Bodenschichten

werden mit der Darcy-Gleichung berechnet.

Ein physikalisch-basiertes hydrologisches Modell ist WaSIM-ETH (ScHuULLA, 1997), das
die diskretisierte Richards-Gleichung auf einem hochaufgel 6sten vertikalen Gitter anwen-
det. Oberflachenabfluss wird auf dem horizontalen rechtwinkligen Gitter Uber ein Flief3-
zeitschema dem Gerinne zugefihrt. Das Modell beriicksichtigt Makroporenfluss und die
Verschldammung des Oberbodens. Im IHDM (' Institute of Hydrology Distributed M odel’;
CALVER & Woo0D, 1995) wird, ebenso wie in CATFLOW (MAURER, 1997) und in vielen
anderen hydrologischen Modellsystemen, eine Gebietszerlegung in Hange und ein Entwés-
serungsnetz vorgenommen. Diese Modelle sind aufgrund ihrer detaillierten physikalisch

begrindeten Strategien einem hohen Entwicklungsstand zuzuordnen.

2.3.3.2RAUMAUFTEILUNG

Da man im Bereich mesoskaliger hydrologischer Modellierung vor allem am Wassertrans-
port interessiert ist, beschrénkt sich die Gebietszerlegung auf den Bereich des Einzugsge-
biets. Darlber hinausreichende Gebiete werden nicht berticksichtigt. Die Zerlegung des
Einzugsgebiets erfolgt im einfachsten Fall durch ein rechtwinkliges Gitter (SHE, MIKE
SHE, DHSVM, WASIM-ETH). Fur jede Gitterzelle sind entsprechend des V orfluternetzes
benachbarte Zellen mit lateralem Zufluss und eine Zelle mit lateralem Abfluss zu definie-
ren. Der Topografie besser angepasst kann eine Rasterzerlegung gewdahlt werden, wenn
variable Dreicke verwendet werden. Eine weitere Mdglichkeit ist die Unterteilung in Sub-
Einzugsgebiete wie in SWRRB und SWAT.
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Eine physikalisch sinnvollere, aber aufwendigere Zerlegung ist die Definition einzelner
Hangbereiche (IHDM, CATFLOW). In einem ersten Schritt wird der Einzugsbereich in
Telleinzugsbereiche und ein detailliertes Entwasserungsnetz aufgeteilt. Mit Hilfe eines
Geografischen Informationssystems (GIS) kdnnen diese Schritte automatisiert werden. Die
anschlieffende Abtrennung einzelner Hangflachen muss manuell erfolgen. Es folgt daraus
ein System aus Hangfalllinien (vertikal ebene Langsschnitte) und Entwésserungspfaden.
Vernachldssigt man die variable Hangbreite, so entsteht ein Stromliniennetz, wie es in
TOPOG und THALES verwendet wird, doch wird dadurch eine physikalisch korrekte Be-
schreibung des Oberflachenabflusses verhindert.

2.3.3.3MATRIXFLUSS

Unter der Voraussetzung einer detaillierten physikalisch begrindeten Modellierung der
Sickerung wird in der Hydrologie fur die Parametrisierung von hydraulischer Leitfahigkeit
und Matrixpotenzial der Ansatz nach VAN GENUCHTEN (1980) gewahlt. Die gebrauchlich-
ste Zuordnung der Bodenkennwerte zu unterschiedlichen KorngréfRenverteilungen (Bo-
dentextur) stammt von CARSEL & PARRISH (1988). Sie bezieht sich auf die zwolf Boden-
klassen der US-Soil-Taxonomy (SCHEFFER & SCHACHTASCHABEL, 1989).

2.3.3.4 MAKROPORENFLUSS

Der nach Erreichen der Feldkapazitdt des Bodens oder kurz zuvor einsetzende Makropo-
renfluss wurde phanomenologisch bereits vielféaltig untersucht. Zusammenfassende Lite-
raturhinweise sind bei MErz (1996) zu finden. Aufgrund der zeitlich und réaumlich sehr
variablen Entstehungsprozesse von Makroporen (absterbende Pflanzenwurzeln, Bodenfau-
naaktivitét, Bodenaggregation und —disaggregation, Bodenbearbeitung etc.) kann eine Mo-
dellierung nur konzeptionellen Charakter haben (MERz, 1996) und wird demnach nur in
detailliert-physikalischen Modellen der Mikro- und Mesoskala durchgefihrt.

Neben der Anderung der BodenkenngroRen zur Beriicksichtigung der Makroporositét
(DURNER, 1991) gehen die meisten Modelle (z. B. LUDWIG ET AL., 1999; CAMEIRA ET AL.,
2000; JASPER ET AL., 2000; KOHLER ET AL., 2001) von dem Ansatz nach BEVEN &

GERMANN (1981) aus, Makroporen als Kollektiv vertikaler Rohren mit einer bestimmten
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Tiefe und Breite aufzufassen und somit den Boden neben einem mikropordsen Anteil auch
aus einem makroporésen Anteil bestehen zu lassen. In diesen dringt der Makroporenfluss -
beschrieben durch ein Potenzgesetz - laminar vor und gibt an die mikropordse Bodenmat-
rix Wasser ab. Da die hierzu notwendigen Parameter aul3erst schwer festzulegen sind, emp-
fehlen MAURER (1997) und BRONSTERT (1994) eine Erhthung der geséttigten hydrauli-
schen Leitfghigkeit K, im Falle eines makropordsen Bodens. So kann bei hoher Makropo-

rositdt die Sattigungsleitfahigkeit etwa um eine Zehnerpotenz hoher sein. Man wird damit
der Zunahme des Antells der Makroporen an der Versickerung oberhab der Feldkapazitét

gerecht.

MERz (1996) konnte zeigen, dass diese Parametrisierung ebensogute Ergebnisse wie das
aufwendigere Verfahren von BEVEN & GERMANN (1981) ergibt. Probleme bereitet die Be-
reitstellung des Makroporositétsfaktors F,., die fur grof3ere Gebiete nicht moglich ist. Die-

se GrofRe wird folglich haufig al's Eichgrofie bestimmt (MAURER, 1997). Nicht gerecht wird
diese Parametrisierung aber der Abhangigkeit des Makroporenflusses von der Intensitét
und dem Betrag des Niederschlagsereignisses, der ebenfalls einen Einfluss auf die Infiltra-

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

Ein weiterer konzeptioneller Ansatz wird in TOPMODEL (BEVEN ET AL., 1995) verwirk-
licht: Ein bestimmter Prozentsatz des Infiltrations- bzw. Séttigungsiiberschusses sowie der
Uber eine Grenze hinausgehende Niederschlag kann direkt in einen Grobporenspeicher

infiltrieren, der das Wasser in die geséttigte Bodenzone weiterleitet.

2.3.3.5 OBERFLACHENABFLUSS

Die Speicherung von Wasser an der Erdoberfléache im Falle eines Infiltrationsliberschusses
spielt eine grof3e Rolle fur den Bodenwassergehalt der oberen Schichten, da im weiteren
zeitlichen Ablauf aus diesem Speicher erneut Wasser infiltrieren kann (Reinfiltration) oder
dem Vorfluter zugefihrt wird. Innerhalb der Hydrologie und der Wasserwirtschaft ist der
Oberfléachenabfluss wichtig zur Hochwasserprognose und zur Problembehandlung bei Ero-

sionen und Stofftransporten (Gewésserbel astungen).

Einflussfaktoren, die die Ho6he des Oberflachenabflusses und der Infiltration beeinflussen

sind primar meteorologischer Natur, wie die Niederschlagshthe und —dauer. Daneben wir-
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ken sich natirliche Standortfaktoren wie die Bodenart oder die Hangneigung auf das Ent-
stehen von Oberflachenabfluss aus. Schliefdlich existieren zahlreiche, durch die Vegetation
und die Bodennutzung variierende Parameter, bei spiel sweise der Interzeptionsspeicher und
die Transpiration der Vegetation oder die Makroporositét des Bodens.

Die Speicherung an der Erdoberfléche vollzieht sich in Form von schichtformig abflief2en-
dem Oberflachenwasser und Muldenrtickhalt in Pfitzen und anderen mikroskaligen Vertie-
fungen der Erdoberfléche. Damit ist dieser Speicher entscheidend von der Rauigkeit dieser
Oberflache abhangig. Naturgemall variiert diese Rauigkeit sehr stark in Abhangigkeit von
der Art und dem Entwicklungszustand der Vegetation, der Landbearbeitung, der Streuauf-
lage u.s.w. Den geringsten Oberflachenabfluss wird man bei Waldflachen vorfinden, wo
nur bei extremen Niederschlagsereignissen die Infiltrationskapazitét Uberschritten wird.
Hohe Oberflachenabflussbeitrage liefern vor allem Ackerflachen ohne Bestand oder mit
Mais- oder Weinanbau.

Weliterhin ist der Wasserspeicher an der Erdoberfléche abhangig von der Hangneigung, da
bei stérkerer Neigung das Oberflachenwasser schneller das Gerinne erreicht, wo esin kon-
zentrierter Form abflief3t und keinen weiteren Beitrag zum Wasserhaushalt der Bodenséule
liefert. Auch die Hangneigung muss in ausreichend hoher Auflésung vorliegen um auch

kleinrdumige Gel andegliederungen erfassen zu kénnen.

Oberfléchenabfluss lasst sich mit den Saint-Venant-Flachwassergleichungen (FREAD,
1993) beschreiben. Sie bestehen aus einer Kombination der Kontinuitdtsgleichung und der
Bewegungsgleichung unter der Voraussetzung hydrostatischer Druckverteilung und tber
den Flief3querschnitt konstanter Geschwindigkeit. Neben der Hangneigung hat der Rauig-
keitsbeiwert (“Strickler-Beiwert’; CUNGE ET AL., 1980) einen deutlichen Einfluss auf das
Abflussvolumen und damit auf die Zeit, die zur Infiltration zur Verfigung steht. Er ist ab-
hangig von der Vegetation und der Bodenbearbeitung. Die Hanggréf3e muss gentigend
klein, bzw. das Entwasserungsnetz entsprechend detailliert gewahlt werden, um dem nach
einem Niederschlagsereignis mit Infiltrationstiberschuss nur anfanglich auftretenden

Schichtabfluss gerecht zu werden.
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2.3.3.6 RANDBEDINGUNGEN

Als obere Randbedingung wird haufig das Infiltrationsmodell nach GREEN & AMPT (1911)
verwendet. Der Boden wird hier in eine wassergeséttigte obere Schicht, fir die Uberstaute
V erhdltnisse angenommen werden, und einen nicht-geséttigten Bereich eingeteilt. Die Tie-
fe dieser Schicht ist zeitlich variabel und beschreibt so das Vordringen einer Feuchte-
Front. Die Geschwindigkeit des Vordringens dieser Schicht ist von einer effektiven Saug-
spannung abhéngig, deren Groéf3e nur von der Bodenart abhangt. Ebenfalls wird oftmals das
Infiltrationsmodell von PHILIP (1957) verwendet. Hier ist die Sorptivitét, ein Mal3 fur die
Wasseraufnahme- und Abgabeféhigkeit des Bodens, die entscheidende Grofie fr die Infilt-
ration. Die Sorptivitét wird in Abhangigkeit von der effektiven Saugspannung und dem
Bodenwassergehalt bestimmit.

Die Losung der Richards-Gleichung auf einem hochaufgelGsten Gitter reduziert die Be-
schreibung des Infiltrationsvorgangs auf die Angabe einer oberen Randbedingung in Form
einer Flussrandbedingung. Der gesamte auf der Erdoberflache auftreffende Niederschlag
infiltriert, bis die Infiltrationskapazitét erreicht wird, oder die oberste Bodenschicht gesét-
tigt ist. Anschlief3end fuhrt das schichtformige Abflief3en des Oberflachenwassers zu einem
Matrixpotenzial an der Erdoberflache entsprechend der Hohe des aufgestauten Wasser-
spiegels:

ha=u. (2.34)
Die untere Randbedingung entspricht der unter Abschnitt 2.3.2.7 (s. S. 31) vorgestellten
Gravitationsflussbedingung. Will man Grundwasser simulieren, so kann der Bodenwasser-
gehalt einfach auf seinem Séttigungswert festgehalten werden. Die Geometrie der Boden-

schichten ergibt dann die Tiefe des Grundwasserstandes.



3 BODEN-VEGETATIONSMODELL

Das vorliegende Boden-Vegetationsmodell ist an das mesoskalige nicht-hydrostatische
Atmosphéarenmodell KAMM2 angekoppelt. Eine detaillierte Modellbeschreibung kann
BALDAUF (2002) entnommen werden. Die Aufgabe des Boden-V egetationsmodells ist die
Bereitstellung von Temperatur, Feuchte und turbulenten Flissen als der unteren Randbe-
dingung des Atmospharenmodells. Das vorliegende Modell (s. Abb. 3.1) wurde - basierend
auf dem Modell von DEARDORFF (1978) — von SCHADLER (1990) entwickelt. Die weitere
Bearbeitung erfolgte durch ADRIAN (1994), LENZ (1996), DoTzek (1999) und GRABE
(2001).

Das Modéll berlicksichtigt eine homogene masselose V egetationsschicht ("big leaf ), die
zwischen dem Boden, der in mehrere Schichten aufgeteilt ist, und der Atmosphére liegt.
Die turbulenten Flusse und die Lufttemperatur und —feuchte werden Uber die Bilanzierung
der Energie- und Wasserfllisse zwischen dem Boden, der Vegetation und der Atmosphére
bestimmt. Diese Flisse werden Uber das Produkt zwischen einem Widerstandswert und der
Differenz der jeweiligen meteorologischen Parameter beschrieben. Die Analogie zum
Ohm'’ schen Gesetz der Elektrizitétslehre erlaubt, diese Widerstande nach Bedarf 'in Reihe’
oder “in Serie” zu kombinieren. Die Vegetation wird ebenso wie der Boden dabei durch die
Vorgabe einer Reihe von Parametern charakterisiert, die in die Parametrisierungen einflie-
[3en. Durch die Verwendung von V egetations- und Bodenklassen und die VVorgabe mittlerer
jahreszeitabhéngiger Parameter konnen verschiedene Vegetations- und Bodenarten sowie
deren jahreszeitliche Verénderung beriicksichtigt werden. Das V egetationsmodell simuliert
die Speicherung von Wasser auf der Vegetation. Dieser Speicher kann durch Niederschlag
oder Taubildung gefillt werden, wéahrend er durch Verdunstung (Interzeption) entleert
wird. Als weitere Grof3e wird die Transpiration parametrisiert. Die einfallende kurz- und
langwellige Strahlung wird von der Vegetationsschicht reflektiert und absorbiert. Ein ge-

wisser Teil erreicht den Erdboden, wo erneut ein grof3er Anteil absorbiert wird.
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Abbildung 3.1: Schematischer Aufbau des Boden-V egetationsmodells.
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Der Warme- und Wassertransport im Boden wird durch prognostische Gleichungen be-
schrieben, in die von der Bodenart abhangige Parametrisierungen einflief3en. Niederschlag,
der den Boden erreicht, infiltriert und wird durch Versickerung und kapillaren Aufstieg im
Boden umverteilt. Kann der Niederschlag nicht vollstandig infiltrieren, so wird das Uber-
schiissige Wasser an der Erdoberflache gespeichert. Aus diesem Speicher flieft ein gewis-
ser Anteil als Oberflachenwasser ab. Uber die Vorgabe der Wurzeldichteverteilung wird

dem Boden das fir die Transpiration benttigte Wasser wieder entzogen.

Im Falle von Schneefall liegt dem Boden eine weitere Schicht auf, die die Schneedecke
reprasentiert. Das Schneemodell (GRABE, 2001) ist konzeptionell an das Schneemodel| der
SVAT-Modelle CLASS (VERSEGHY, 1991) und ISBA (DouVILLE, 1995) angelehnt. Es ist
so konzipiert, dass die Gleichungen des Boden- und Vegetationsmodells weiterhin ihre
Gultigkeit haben.

Der auf dem Bestand aufliegende Schnee fiihrt zu einer Anderung der Oberflachenpara-
meter der Vegetation &, und a, . Dadiese Schneedecke a's massel os betrachtet wird, wird

ihre Warmekapazitét vernachlassigt. Im Falle einer Schneedecke auf dem Boden wird die-
ser Schnee wie eine der Bodenoberflache aufliegende weitere Bodenschicht betrachtet. Es
wird hierbel die Schneedichte, die Warmeleitfdhigkeit und die Warmekapazitdt der
Schneedecke berticksichtigt. In die Berechnung dieser Eigenschaften flief3en Prozesse wie
die Kompaktion der Schneedecke (die Verdichtung des Schnees aufgrund seines Eigenge-
wichts), die so genannte destruktive Metamorphose (Erhéhung der Schneedichte aufgrund
der Alterung des Schnees), das Schmelzen von Schnee und das Gefrieren von FlUssigwas-

ser ein. Weltere Details kdnnen GRABE (2001) entnommen werden.

3.1 BODENMODELL

Das Erdbodenmodell hat die Aufgabe, die die Erdoberflache erreichende Strahlung in die
Energiefllsse des latenten und des fuhlbaren Warmestroms sowie des Bodenwarmestroms
umzusetzen. Weiterhin sorgt das Bodenmodell fur die Umverteilung des den Boden errei-

chenden Niederschlags in einen Oberflachenspeicher und einen infiltrierenden Anteil. Der
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Wassertransport im Boden und der Entzug durch die Wurzeln der Vegetation sind weitere

wichtige Komponenten.

Die Infiltrationsbedingung, die die Anteile des infiltrierenden und des oberflachlich ge-
speicherten Wassers bestimmt, ist abhdngig von den Bodeneigenschaften und dem Was-
sergehalt der obersten Bodenschicht. Der Teil des Oberflachenwassers, der im Gerinne
abfliel?t und zur erneuten Infiltration nicht zur Verfligung steht, wird von der Hangneigung
und der Oberflachenrauigkeit beeinflusst. Die Umverteilung des Wassers im Boden wird
Uber die Flusse in Mikroporen und Makroporen bewerkstelligt. Der Boden wird hierzu in
eine beliebige Anzahl von Schichten (in der in dieser Arbeit verwendeten Version acht
Schichten) mit nach unten exponentiell zunehmender Dicke unterteilt. Auf diesem Gitter
werden die folgenden prognostischen Gleichungen mit Hilfe eines verallgemeinerten
Crank-Nicholson-Schemas, bel dem sich das Verhdltnis explizit-impizit wichten |8sst
(SCHADLER, 1990), berechnet. Der verwendete Zeitschritt wird vom Atmospharenmodell
vorgegeben.

Bel der Beschreibung der Warme- und Wasserfliisse im Boden gentigt es, sich auf die ver-
tikalen Komponenten der jeweiligen prognostischen Gleichungen zu beschranken. Hori-
zontale Flusse konnen in Anbetracht der verwendeten Gitterweiten und Simulationszeiten

vernachlassigt werden. (vgl. Geschwindigkeit lateraler Wasserflisse in Kap. 2.2.3, S. 12).

3.1.1 BODENTEMPERATUR

Die Bodentemperatur wird mit einer prognostischen Gleichung berechnet, die den mole-
kularen Warmefluss beschreibt. Wéarmetransporte durch Wasser, Wasserdampf und Luft
werden gegenuiber dieser molekularen Warmeleitung vernachléssigt. Ebenso werden keine
Phasenumwandlungen berticksichtigt und - wie beim Bodenwasser - nur horizontal e Fliisse
berechnet. Die beiden zentralen Parametrisierungen die Bodentemperatur betreffend sind

die Warmekapazitét des feuchten Bodens und dessen Warmel eitfahigkeit.
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3.1.1.1 BODENTEMPERATURGLEICHUNG

Eine Anderung der Bodentemperatur ergibt sich aus der Divergenz des molekularen War-

oT.
meflusses AB(Q)j:

(072 =2 1,072, G

Darin ist ¢, die volumetrische Warmekapazitét, A, die Warmeleitfdhigkeit des Bodens

und & sein volumetrischer Wassergehalt.

Im Falle der Bodenart "Wasser” bleibt die Bodentemperatur konstant auf ihrem Initialisie-
rungswert (s. Kap. 3.4.1.2, S. 78).

3.1.1.2WARMEKAPAZITAT UND -LEITFAHIGKEIT

Die volumetrische Wéarmekapazitéat des Bodens setzt sich aus den Kapazitéten der Fraktio-
nen der beteiligten Bodenbestandteile zusammen. Es sind dies die mineralischen Anteile
(im wesentlichen Quarze und Tone), der Anteil der Bodenluft und der Bodenwasseranteil.
Dadie Warmekapazitét der Luft um drei Grofienordnungen unter den beiden anderen Frak-
tionen liegt, kann diese vernachlassigt werden. Die Warmekapazitét c, in Abhangigkeit
vom Bodenwassergehalt ergibt sich dann aus der Wéarmekapazitét der trockenen luftleeren

Bodensubstanz ¢, und der von Wasser ¢, zu:

Cs(6) = (1-8,)cs, + . (3.2)
Der Séttigungswassergehalt des Bodens &, steht darin fiir das Porenvolumen.

Zur Bestimmung der Warmeleitfahigkeit des Bodens bietet sich eine Methode nach
JOHANSEN (1975), modifiziert von FAROUKI (1986), an, die gegentber dem haufig ver-
wendeten Verfahren nach McCuMBER & PIELKE (1981) exaktere Ergebnisse liefert
(PETERS-LIDARD ET AL., 1998). Die Methode nach JOHANSEN (1975) ist darlberhinaus

auch zur Verwendung bei gefrorenem Boden erweiterbar.
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Die thermische Leitfahigkeit A, berechnet sich aus einer Kombination aus der Leitfahig-

keit trockenen Bodens A, , und der geséttigten Bodens A; , gewichtet mit Hilfe einer nor-

mierten Leitfahigkeit, der Kersten-Zahl K, :

Ag = Ke(/]B.s - AB,t) + /]B,t ' (3.3
Die Warmel eitfahigkeit trockenen Bodens berechnet sich zu:
01350, , +64,7
oL (34)
’ Po~ 01947:03,t

P, ist hier die Dichte der festen Bodenbestandteile ( g, = 2700 kg m~) und P, dieDich-

te des trockenen Bodens:

Pay = (1_ ‘95):0Q : (3.5
Die Warmeleitfahigkeit geséttigten Bodens ist gegeben durch
Aos = MAG (3.6)

mit der Leitfahigkeit von Wasser A, (A, =057 W m™K™) und der Leitfahigkeit der
mineralischen Bodenbestandteile A,, :

Aw =4 (3.7)
q ist darin der volumetrische Quarzgehalt des mineralischen Bodenanteils, A, die Warme-
leitfahigkeit von Quarz (A, =7,7 W m™ K™) und 4, die Warmeleitfahigkeit der sonstigen
festen Bodenbestandteile. qmuss in Abhangigkeit von der Bodenart bereitgestellt werden
(s.Kap. 3.4.2.1.3, S. 85).

Die Kersten-Zahl fir feine Bodenarten (Partikeldurchmesser < 2 um) ist gegeben durch

K, = Iogg+1. (3.8

S
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3.1.1.3 RANDBEDINGUNGEN

Aufgrund der extrem geringen Temperaturanderungen, die man in nattrlichem Boden im
Bereich des Modellunterrandes z,__, vorfindet, und unter Berilicksichtigung einer Simula-
tionszeit von einigen Tagen, kann man fir die lokalzeitliche Anderung der Bodentempe-

ratur in der untersten Bodenschicht

=0 (3.9)

annehmen.

Als obere Randbedingung des Bodenmodells erhalt man fur den Warmefluss

ar,
2(8) 58

mit dem Bodenwarmestrom B aus der Energiebilanz der Erdoberfléche

=B, (3.10)

z=0

(1-a,)s +L, -1, =H, +V, +B, (3.12)
die sich aus der kurzwelligen ((1— ab)S;) und langwelligen (L, — L) Strahlungsbilanz,
sowie den turbulenten Flussen (H, +V,) und dem Bodenwarmestrom B zusammensetzt

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

3.1.2 BODENWASSERGEHALT

Zur Berechnung der Bodenfeuchte werden einige vereinfachende Annahmen gemacht. So
wird der Wassertransport in der Gasphase vernachlassigt, denn dieser ist einige Grofen-
ordnungen geringer als der Wassertransport in flissiger Form. SCHEFFER (1998) gibt die-
sen Transport unter humiden Bedingungen mit maximal 1 mm Wasser fur eine Schicht von
15 cm Mé&chtigkeit je Nacht an, was einer Differenz des volumetrischen Wassergehalts von
nur A8 = 0,007 m®*m™ entspricht. Weiters wird die Bodenstruktur as unveranderlich be-
trachtet, es tritt also kein Quellen oder Schrumpfen des Bodens und auch keine Ver-
schldammung der Bodenoberflache auf. Eine weitere Annahme ist, dass die bodenhydrauli-
schen Eigenschaften keine Hysterese aufweisen, d.h. sie sind unabhangig von der Vorge-
schichte des Bodens beziiglich Be- oder Entwésserung. Beim Wassertransport in fllssiger

Phase werden thermische und osmotische Gradienten vernachléssigt; das Wasserpotenzial
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setzt sich aso gemald Gleichung 2.1 (s. S. 11) lediglich aus dem Matrixpotenzia ¢ und

dem Gravitationspotenzia ¢, zusammen.

3.1.2.1 BODENWASSERGLEICHUNG

Die prognostische Bodenwassergleichung entspricht der in Kapitel 2.2.2 (s. S. 10) herge-
leiteten Richards-Gleichung

08 J [K(e) dy(6) 079} dK(6) 08

=5 Yo 4 2. (3.12)

d6 o
mit dem Senkenterm r, (2):

V
u (3.13)

Pl
der die Aufnahme von Bodenwasser der Vegetation Uber die Wurzeln fir die Transpiration

(2) = X0 (2)

tr

fo R

ww

beschreibt. Der gesamte Wasserfluss durch die Transpiration wird dabel entspre-

chend der normierten Wurzeldichtefunktion x..,, (s. S. 70) gewichtet.

Fir die Parametrisierung von hydraulischer Leitfahigkeit K(6)und Matrixpotenzial
/(6) stehen die im Kapitel 2.3.1 (s. S. 14) vorgestellten Ansétze nach BROOKS & COREY
(1964), CAMPBELL (1974) und VAN GENUCHTEN (1980) zur Verfligung.

3.1.2.2 UNTERE RANDBEDINGUNG

Der Abfluss am unteren Rand des Bodenmodells A; wird von der unteren Randbedingung
bestimmt. Standardméalig wird die Gravitationsflussbedingung (vgl. Kap. 2.3.2.7, S. 31)

verwendet. Sie folgt aus der Richards-Gleichung (Gl. 3.12) unter der Annahme, dass der
Gradient des Matrixpotenzials Null wird:

op(6.2)|  _ _
S =0 o A=K(0.7). (3.14)

Zivex

Optiona besteht die Moglichkeit, einen undurchl&ssigen Unterrand

70
S| =0 = A=0, (3.15)

Zivax
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oder eine geséttigte Schicht, und damit Grundwasser, zu simulieren:
Az)=4. (3.16)
Z, ist darin der Grundwasser-Flurabstand. In diesem Fall ist kapillarer Aufstieg aus dem

Grundwasser moglich.

3.1.2.3INFILTRATION

Liegt der Interzeptionsspeicher w, auf der Vegetation unterhalb seinem Maximalwert
W, e » SO €rTeicht nur der Teil des Niederschlags den Erdboden, der nicht auf Vegetation
fallt. Ansonsten fallt der gesamte Niederschlag bis zum Boden durch:

PR,b{(l_ o, )PR flr wy <w, o .

(3.17)
Py far wy =w, o

Hier steht der Niederschlag P;, zusammen mit dem Fluss aus einem eventuell vorhande-

nen Oberflachenspeicher § (s. Kap. 3.1.2.4, S. 53) und abzliglich der Verdunstung V,
(s Kap. 3.2.2.2, S. 63) zur Infiltration zur Verfligung. Diese potenzielle Infiltration |, be-

rechnet sich also zu

+i— Vo ,
At pl,

(3.18)

Iy = Prp

Liegt 1, unterhab der Infiltrationskapazitat |, so kann der Niederschlag vollsténdig

infiltrieren. erhdt man aus der Richards-Gleichung (Gl. 3.12, S. 50) unter der An-

I max

nahme von Sé&ttigung an der Bodenoberflache: Der Gradient des Wassergehalts wird Null,

so dass sich der Fluss durch diese Schicht zu |, = K ergibt.

Ubersteigt jedoch die potenzielle Infiltration die geséttigte Leitfahigkeit K, so wird der

Uberschussige Niederschlag dem Oberfl&chenspeicher zugefiihrt und es entsteht Horton-
scher Oberflachenabfluss. Dieser Fall ist insbesondere bei hohen Niederschlagsraten und
feiner Bodentextur zu erwarten. Man erhdt damit die fol gende obere Fluss-Randbedingung
mit der aktuellen Infiltration | :

I, furl, <K
|—{" P (3.19)

CK, furl, > K

S
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Im Falle makroporésen Bodens wird K. in Gleichung 3.19 durch K_ ersetzt (s. Kap.
3.1.2.5, S. 56).

Ist in den darunterliegenden Bodenschichten der Wassergehalt bereits sehr hoch und ist
eine Stauschicht, z. B. aufgrund eines starken Bodenfeuchte-Riickgangs, vorhanden, so
dass die Infiltration zu einer Uberséttigung fiihren wiirde, wird der Infiltrationsiiberschuss
dem Oberflachenspeicher zugefiihrt. Da es in diesem Fall zu einer Aufséttigung des Bo-
dens von unten nach oben kommt, wird hier von Oberflachenabfluss nach Dunne (DUNNE,
1978) oder gesdttigtem Oberflachenabfluss gesprochen. Er ist vor allem bei niedrigeren
Niederschlagsraten und grob texturierten, sandigen Bdden mit hoher Séttigungsleitfahig-
keit zu erwarten. Bei dem in Abbildung 3.2 dargestellten Beispiel entsteht nach etwa 30
Minuten geséttigter Oberflachenabfluss.

0,0
_O_ |n|t E\\
——— 10 min | R
\
--- 20 min ’l \
\
0,2
S
£
Q
@
= 044
0,6
T T T T T T T T T
0,0 0,1 0,2 0,3 04 0,5

Bodenfeuchte in m3 m3

Abbildung 3.2: Aufséttigung des Bodens von unten nach oben Uber einer trockenen Bodenschicht.
Simulation mit der Bodenart “lehmiger Sand” und einem Niederschlag von 50 mm h™.
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3.1.2.4 OBERFLACHENSPEICHER UND -ABFLUSS

Ein FlUssigwasserspeicher an der Erdoberflache entspricht dem Rickhalt an Niederschlag
oder Schmelzwasser in Mulden, Rillen und anderen Vertiefungen ("Pfitzen”) der Erdober-
flache sowie dem flief3enden Oberflachenwasser, bevor es dem Gerinne zugefuhrt wird.
Daneben ist eine weitere Aufgabe dieses Speichers die Niederschlagsmenge zu konservie-
ren, die innerhalb eines Zeitschritts falt und ihrer Gréf3e nach Gber der Infiltrationskapazi-
tét liegt, dainnerhalb der verwendeten Modellzeitschritte ein vollsténdiger Abfluss aus der

jeweiligen Gitterzelle nicht realistisch ist.

Liegt die Niederschlagsrate B, abzuglich der Verdunstung des Erdbodens V, Uber der In-
filtrationskapazitét |, , also der gesdttigten Leitfahigkeit K, (vgl. Kap. 3.1.2.3, S. 51),
oder kann die Bodensaule das zur Infiltration zur Verfigung stehende Wasser nicht voll-
standig aufnehmen, so wird das Uberschiissige Wasser dem Oberflachenspeicher S zuge-
fahrt. Im umgekehrten Fall entleert sich der Oberflachenspeicher. Liegt eine abschmel-

zende Schneedecke vor, so wird dieses Schmelzwasser ebenfalls dem Oberflachenspeicher

zugefuhrt, um dieses Wasser zur Infiltration bereitzustellen.

Es wird angenommen, dass sich das Oberflachenwasser schichtférmig und homogen tber
die Gitterzelle verteilt hangabwarts bewegt, und dass zusammen mit dieser Bewegung stets
ein gewisser Anteil dem Gerinne zugefuhrt wird. In der Hydrologie geht man bei der phy-
sikalischen Beschreibung des Oberflachenabflusses neben der Kontinuitéts- und der Be-
wegungsgleichung von der "Manning-Strickler-Gleichung” (CHow, 1995; HAGER, 1992)
aus.

v, = K RS, . (3.20)
Sie beschreibt die Geschwindigkeit v, des Abflusses Uber einer rauhen (Reibungsbeiwert
nach Strickler Kg, ) geneigten (Hangneigung S;) Oberflache. Diese Gleichung wird der
Gleichung nach Darcy-Weisbach (ABERLE, 2000) vorgezogen, da fur den darin befindli-
chen Reibungsbeiwert wenig Literaturdaten vorhanden sind. Der hydraulische Radius R,
entspricht dem Verhdtnis aus durchstromter Flache und benetztem Umfang. Geht man von
einer rechteckigen durchstromten Fléche aus, so ergibt sich R, zu

hAbA

R = +2n, ' (3.21)
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mit der Breite b, und der Hohe h, des Oberflachenspeichers. Die Annahme schichtférmi-

gen Abflief3ens Uber einer im Verhdtnis zu h, sehr breiten Flache erlaubt nun die Grenz-

wertbildung:
— i hAbA —
R =Im s, =M @2
Unter der Berticksichtigung von
— |
v, = (3.23)
tA

erhdt man aus der zeitlichen Mittelung und Umformung von Gleichung 3.20 mit Glei-

chung 3.22 die mittlere Flie3zeit t,, also die mittlere Zeit, die das Wassser zur weiteren

Infiltration zur Verfigung steht, bevor es das Gerinne erreicht:

mA_ (3.24)

|, ist darin die mittlere Lange des Fliel3wegs, also die Entfernung zum Gerinne. Der
Strickler-Beiwert wurde hier durch den Rauigkeitsbeiwert nach Manning n_, ersetzt

(N, =1/Ky,).

Zur Berechnung der mittleren Flie3strecke des Oberflachenabflusses |, stellte HORTON
(1945) eine Formel bereit. FUr ein typisches Wassereinzugsgebiet berechnete ReEe (1963)
daraus eine Lange von 28 m. Laborexperimente von 1zzARD (1946) fuhrten zu einer Lange

von 22 m, so dassim Mittel ein Wert von 25 m angenommen werden kann.

Geht man von der Annahme aus, dass sich die Zu- und AbflUsse aus benachbarten Gitter-
zellen gegenseitig aufheben, was unter der Annahme |, << Ax gerechtfertigt erscheint, so

lasst sich fur die Hohe des Oberflachenspei chers eine prognostische Gleichung aufstellen:

oh,
ot

=(1,-1)-A. (3.25)
Der erste Teil in Gleichung 3.25 gibt als Quelle den Infiltrationsiiberschuss (s. Kap.

3.1.2.3, S. 51) wieder, der zweite Teil ist die Senke in Form des Abflussesins Gerinne A, .

Beispielrechnungen mit niedrigen Rauigkeitsbeiwerten bei hoher Hangneigung und hohem

Oberflachenspeicher zeigen, dass t, mindestensim Bereich von einigen hundert Sekunden

liegt. t, ist damit deutlich hoher als der im Modell verwendete Rechenzeitschritt At von
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etwa 30 s. Ein gewisser Anteil des Oberflachenwassers wird also innerhalb des Modellzeit-

schritts das Gerinne erreichen und al's Oberflachenabfluss A, abflief3en:
At
AAL = O h,. (3.26)

A
Der Ubrige Teil des Oberflachenwassers steht weiter zur Infiltration im néchsten Zeitschritt

zur Verfigung. Die Hohe des Oberflachenwassers wird auf maximal 2 mm beschrankt.

In Abbildung 3.3 ist beispielhaft die zeitliche Entwicklung der Hohe des Oberflachenspei-

chers h, und der zeitliche Verlauf einiger Wasserflisse an der Erdoberfléche zu sehen.

Anfangs erreicht nur ein geringer Teil des Niederschlags P den Erdboden. Der gréf3ere
Teil wird von der Vegetation zurlickgehalten und fillt den Interzeptionsspeicher w,. Die

Niederschlagsrate am Boden B, liegt noch unterhalb der geséttigten hydraulischen Leitfa-

higkeit K, so dass dieser Niederschlag vollstandig infiltrieren kann.
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Simulationszeit in min
Abbildung 3.3; Simulation der Hohe des Oberflachenspeichers, der Wasserfllisse und der Boden-
feuchte in drei Tiefen wahrend eines Niederschlagsereignisses. Bodenart: ‘Lehm’, Vegetationsart:
"Wiese’, Hangneigung: 10°, B, =20mmh™, n_ =015, Bodenkennwerte nach RAWLS &
BRAKENSIEK (1982), bodenhydraulische Funktionen nach VAN GENUCHTEN (1980).
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Nach etwa zwei Minuten ist der Interzeptionsspeicher der Vegetation gefillt und der ge-
samte Niederschlag dringt bis zum Erdboden vor. Die Niederschlagsrate liegt nun Uber der
Infiltrationskapazitét, so dass sich der Uberschiissige Niederschlag an der Erdoberflache in
Form des Oberflachenspeichers aufstaut. Gleichzeitig entstent Oberflachenabfluss, der mit
der Zunahme des Oberfl&chenspeichers ansteigt. Parallel dazu steigt weiter der Bodenwas-
sergehalt der obersten Bodenschicht (in 1 cm Tiefe) an. Mit der Zunahme des Oberfl&chen-
speichers wird die Flief3geschwindigkeit des Oberflachenwassers grof3er und immer mehr
Wasser wird dem Gerinne zugefuhrt, so dass der Anstieg des Speichers geringer wird.
Nach etwa 30 Minuten wird kein weiterer Niederschlag mehr vorgegeben. In der Folge
kann sich nun der Oberflachenspeicher durch weitere Infiltration entsprechend der gesét-
tigten Leitfahigkeit rasch abbauen. Ebenso geht der Oberflachenabfluss zurtick. Nach 40
Minuten wird in der obersten Bodenschicht Séttigung erreicht und es kann nur noch so viel
Regenwasser infiltrieren, wie an die zweite Bodenschicht weitergegeben wird oder durch
Evapotranspiration dem Boden entzogen wird. Dies fuhrt dazu, dass sich der Oberflachen-
speicher nun langsamer entleert. Nach 48 Minuten ist er vollstandig geleert und der Bo-

denwassergehalt der obersten Bodenschicht geht nun langsam wieder zurtick.

3.1.2.5 MAKROPOROSITAT

M akroporenfluss wird entsprechend BRONSTERT (1994) durch eine Erhéhung der geséttig-
ten hydraulischen Leitfahigkeit K auf den Wert K. parametrisiert:

K:(6,2,9,) = KS(H)[1+(FKS(Z, 3,) —1)M} fiir g <6<86,. (3.27)

6,-6

g, ist hierin der Bodenwassergehalt, ab welchem mit Makroporenfluss zu rechnen ist. Der
Makroporositétsfaktor F, wird abhangig von der Bodentiefe z und der Jahreszeit (J, ist
der julianische Tag im Jahr) bestimmt. Liegt keine Makroporositét vor, so wird F, =1
gewadhit.

Abbildung 3.4 zeigt die Erhéhung der hydraulischen Leitfahigkeit durch Makroporositét
bei einem Lehmboden. Bei hohem Wassergehalt werden Werte erreicht, die der Bodenart
‘schluffiger Lehm” ohne Makroporositét entsprechen.
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Aufgrund der erhéhten Makroporositdt in den obersten Schichten wird der Makroporosi-
tétsfaktor mit der Bodentiefe variiert. Da die Makroporositét mit der Wurzeldichte zu-
nimmt, wie BONELL (1993) feststellte, und in Anlehnung an die biologischen Entste-
hungsmechanismen von Makroporen (absterbende Pflanzenwurzeln, Aktivitét der Boden-
fauna), die den Grofliteil der Makroporenbildung ausmachen (BEVEN & GERMANN, 1982),

wird die Makroporositét in Abhangigkeit von der normierten Wurzelfunktion x,, para

metrisiert:
e (2.94) = P # (% 2P = )Xo (3)- (3.28)
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Abbildung 3.4: Hydraulische Leitfghigkeit bei schluffigem Lehm (uL) und unter Annahme ver-

schiedener Makroporositdtsfaktoren bei Lehm (L). Parametrisierung nach BROOKS & COREY

(1964), Bodenkennwerte nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982)

Der Makroporositétsfaktor kann Werte zwischen einem Minimalwert F, ;. und der maxi-

malen Makroporositéat F, ., annehmen. Uber die Funktion xveg(Jd) wird die jahreszeitli-

che Variation der maximalen Makroporositét in Abhangigkeit von der Aktivitét der Vege-
tation gesteuert, um so die erhohte Makroporositét wahrend der V egetationsperiode wie-
derzugeben (s. Kap. 3.4.2.2.1, S. 87).
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Da bel der Landnutzungsart “Ackerflachen” mit einer Erhdhung der Makroporositét auf-

grund der landwirtschaftlichen Nutzung zu rechnen ist, wird in diesem Fall x . fir die

root
Verwendung in Gleichung 3.28 mit einem logarithmischen Profil multipliziert. Dieses Pro-
fil nimmt in der obersten Schicht den Wert zwel und in der sechsten Schicht den Wert eins
an, reicht also bisin 63 cm Tiefe, was etwa der Tiefe der Pflugsohle entspricht. Unterhalb

dieser Tiefeist esnull, so dass sich dort FKS(zs 0,63 m) =F ergibt.

Kg,min

14 °

12 4

104

maximaler Makroporositatsfaktor

L] L] L] I L] I L] I L] I L] I
0 50 100 150 200 250 300 350
julianischer Tag

Abbildung 3.5: Monatsmittel des maximalen Makroporositétsfaktors als ‘fitting-parameter’. 487
Simulationen wéahrend 1993-1996. Simulationsdauer jeweils 24 h, Parametriserung: VAN
GENUCHTEN (1980), Bodenkennwerte: RAWLS & BRAKENSIEK (1982), F =2, R e =12,

Kg,min
Javeg = 209.

d,veg

Die jahreszeitliche Variation wird durch Simulationen, bel denen F,  as ‘fitting-parame-

ter” bestimmt wird, bestétigt. Fir Abbildung 3.5 wurden 487 Tagessimulationen der Jahre
1994 bis 1996 an der Station Minzesheim (s. Kap. 4.1.1, S. 95) durchgefthrt und dabei
jewells iterativ der Makroporositéatsfaktor bestimmt, fir den die Abweichung der Boden-
feuchte zu den gemessenen Werten der oberen Bodenzone (bis 50 cm Tiefe) am geringsten

war. Fur die Simulationen wurden nur Tage verwendet, an denen die Bodenfeuchte Uber
g, liegt.

Abbildung 3.6 zeigt am Beispiel des Wurzelprofils einer Wiese die sich daraus ergebende
Makroporositét in verschiedenen Bodentiefen.
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Abbildung 3.6: Makroporositét in vier Tiefen der Landnutzung "Wiese. F
Fi. max =12, J =209.

d,veg

3.2 VEGETATIONSMODELL

Das Vegetationsmodell berlicksichtigt die Vegetation (Bestand) mit der sie umgebenden
Bestanddl uft als eine massel ose Schicht, fur die mittlere Parameter wie der Blattflachenin-
dex oder der Bedeckungsgrad angegeben werden kdnnen, ohne die Vegetation vertikal
detailliert aufzulésen ("big leaf-Konzept). Uber die Bilanzierung der Energiefliisse wird
die Temperatur und die Feuchte der Bestandsluft bestimmt, die als Eingabegrélien in das
Atmospharenmodell einflief3en. Die turbulenten Flusse zwischen Boden, Bestandsluft, Be-

stand und Atmosphéare werden dabel mit Widerstandsgesetzen beschrieben.

3.2.1 PROFILBEZIEHUNGEN

Zur Berechnung des Widerstandskoeffizienten (s. Kap. 3.2.4, S. 68) und damit der turbu-

lenten Flisse zwischen Oberrand der vegetationsbedeckten Erdoberflache und der Atmo-



60 3 Boden-V egetationsmodel |

sphére (s. Kap. 3.2.2.1, S. 63) werden die Schubspannungsgeschwindigkeit u,, die cha
rakteristische potenzielle Temperatur ©. und die charakteristische spezifische Feuchte s.
benttigt. Nach der Monin-Obuchov-A hnlichkeitstheorie ergibt sich das Windprofil zu

Ini—klJ (Zj
z M\L

u(z) =u p . (3.29)

L. ist die Monin-Obuchov-Stabilitdtslénge, z, eine Rauigkeitslénge und « die von-
Karman-Konstante (k = 0,4). Damit lassen sich nun Gleichungen fir die Windgeschwin-
digkeit in der Hohe z, —d und z,, bestimmen. Aus deren Subtraktion erhdlt man die
Schubspannungsgeschwindigkeit:

K(M - j
2%,~d Zom
U = : (3.30)
-d -d
LRSS R
In analoger Weise werden die charakteristische Temperatur und Feuchte bestimmt:
klO|, _, -0
o. = — ( % _d%“) , (3.31)
%) -3l
k(9,0
( i Z"“) (3.32)

S = :
-d -d
-2t
z,, und z,, sind Rauigkeitsléngen fur Impuls und fuhlbare W&rme und z, ist die Hohe

Uber der Erdoberfléche. Die integrierten dimensionslosen Profilfunktionen W, (Lij und

Z
W, (fj werden bei neutraler und stabiler Schichtung (Li > 0) nach DoTzeK (1994) und

bei labiler Schichtung (Li < 0) nach PAULSON (1970) berechnet:

-019-> Z
—3],58{1—e L*J fUrrz 0
B (3.33)
2In(ﬂ)+ln(l+xzj—2arctanx+z fUri<O
2 2 2 L.
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-0192 z
- 41,05(1— e L*j fUI’E >0
z
" (_j - S @3
- 2|n(ﬂ) fir-= <0
2 L.
mit
1
1wl
=11-19,3— , 3.35
X L (3.35)
und
Z 2
y=|1-120,") . (3.36)

Im Falle von bewachsenem Boden werden die Rauigkeitslangen fir fuhlbare Warme und
Impuls gleichgesetzt:

Zon = Zow - (3.37)
Windgeschwindigkeit, potenzielle Temperatur und spezifische Feuchte entsprechen in die-
ser Hohe den Werten in der Bestands| uft:

M =uy, (3.38)
Zom

o, =0,, (3.39)

s]ZOM =5, . (3.40)

Fur unbewachsenen Boden wird fur das Verhédltnis zwischen den Rauigkeitsiangen fir Im-
puls und fuhlbare Wérme ein Ansatz nach BRUSTAERT (1979) verwendet:
In(z"—“"j =2 46Re" - 2. (3.41)
H
Darinist Re die Rauigkeits-Reynoldszahl:

_ P2,

)

(3.42)

mit der dynamischen Viskositét 1(T):

303 T jg’z
= 5 . 3.43
AMT) =1722010 T+120(273,15 (343)
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Die potenzielle Temperatur und die spezifische Feuchte im Niveau z,,, erhdt man mit
z, =d +z,, ausden Gleichungen 3.31 und 3.32. In der Hohe z,, werden die Werte der
Bodenoberflache verwendet:
el,, =06, (3.44)
4., =% (3.45)
Fur die Windgeschwindigkeit wird bei vegetationsfreiem Boden die Haftbedingung ange-

wandt;

=0. (3.46)

Zom

Diese fuhrt Uber Wasserflachen zu der Annahme, die Windgeschwindigkeit und die Drift-
geschwindigkeit gleichzusetzen. Fur die Driftgeschwindigkeit wird ein Ansatz nach Wu
(1975) verwendet:

v =055u. (3.47)

Zom

3.2.2 BILANZIERUNG DER TURBULENTEN FLUSSE

Der latente Warmefluss zwischen der vegetationsbedeckten Erdoberfl&che und der Atmo-

sphére V,,,, setzt sich zusammen aus der Verdunstung des Erdbodens V, , des Warmestroms

op
aufgrund von Interzeption oder Kondensation an der Pflanzenoberflache V, und der
Transpiration der Vegetation V,, :

V

top

=V, +V, +V,. (3.48)
Die Addition von V, und V, ergibt den gesamten latenten Fluss zwischen der Vegetation

und der Bestandsluft V, .

Wie bei den latenten Fliissen ergibt die Summe der fihlbaren Flisse zwischen Boden und
Bestandsluft H, sowie zwischen Bestand und Bestandsluft H; den fuhlbaren Warme-

strom zwischen der vegetationsbedeckten Erdoberflache und der Atmosphére H,_ :

top *

Hep = Hy + H, (3.49)

top
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Aus Gleichung 3.48 |asst sich die spezifische Feuchte der Bestandsluft s, und daraus die

einzelnen latenten WarmeflUsse bestimmen. In gleicher Weise erhdt man aus Gleichung
3.49 die Temperatur der Bestandsluft T .

3.2.2.1 DIE WARMEFLUSSE AM OBERRAND

Die Wéarmeflisse zwischen der Bestandsluft und der Atmosphére werden bestimmt zu

Ve = Ay (s - 5,) (3.50)

I’top

und

Hy, = pcpri(eaf -0,). (3.51)

top

Die spezifische Feuchte s, und die potenzielle Temperatur ©, werden dabei vom Atmo-

sphéarenmodell bereitgestellt.

3.2.2.2 DIE WARMEFLUSSE ZWISCHEN BODEN UND BESTANDSLUFT

Der fuhlbare Warmefluss zwischen Boden und Bestandsl uft ist
1
H, = plcpr—(G)b -0,), (3.52)
b
mit der potenziellen Temperatur der Erdoberflache ©, . Sie wird gleich der Erdbodentem-
peratur der obersten Bodenschicht gesetzt.

Die Verdunstung des unbedeckten Bodens ergibt sich aus
1
V= ol (s - ). (353)
b

Die gpezifische Feuchte der Bodenoberflache wird nach enem Ansatz von
ATWATER (1972) bestimmit:

s = @ (T,) +(1-gs; . (3.54)

Mit der Gewichtungsfunktion ¢ wird zwischen der Séttigungsfeuchte an der Bodenober-

flache s, (Tb) und der Feuchte der Bestandsluft s, linear interpoliert. Sie wird in Abhan-
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gigkeit vom Sattigungsdefizit g, und der Feuchte 4, der obersten Bodenschicht nach

SCHADLER (1989) parametrisiert:

o¢(4)
p=6 e +(1-68, )6, (3.55)
mit
q-4
Gip = 9-4 (3.56)
3.2.2.3DIE WARMEFLUSSE ZWISCHEN BESTAND UND BESTANDSLUFT
Der fuhlbare Wéarmefluss zwischen Bestand und Bestandsluft wird bestimmt nach
1
H, = pc,— (0, -0,). (3.57)

er

Die potenzielle Temperatur der Pflanzen ©, erhdt man unter der Annahme einer masse-
losen V egetationsschicht Uber die Energiebilanz der V egetationsoberfléche:

s, +L,(0)=v, +v,(0,)+H,(e,). (3.58)
Darinist S, die kurzwellige Strahlungsbilanz (bestimmt aus GI. 3.77 u. Gl. 3.78, S. 67) an
der Pflanzenoberflache, L, dielangwellige (bestimmt aus Gl. 3.84 u. Gl. 3.85, S. 68), V,

die Transpiration (Gl. 3.63, S. 65) und V, der latente Fluss infolge Interzeption oder Tau-
bildung (Gl. 3.59, S. 64).

Der latente Warmefluss zwischen dem Interzeptionsspeicher der Pflanzen und der Be-
standsluft wird bestimmt nach

V, =, )r(_:(sﬂ (T)-s). (359)

Der benetzte Flachenanteil der Pflanzenoberflache x, wird nach DEARDORFF (1978) be-

X, :[ Wo ] _ (3.60)

Wd,max

rechnet:
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w, ist darin das pro Quadratmeter Boden auf den Pflanzen vorhandene Wasservolumen,

das sich nach
AN 1
=g, P- 3.61
a Ty, (361)
berechnet. Wird der Maximalwert (BOUGEAULT, 1991)
W, e = 0,2010° m o, LAl (3.62)

erreicht, so tropft tberschiissiges Wasser zum unbedeckten Erdboden durch. w, . ist abh-
héngig vom Vegetations-Bedeckungsgrad ¢, und vom Blattflachenindex LAl , der das

Verhdltnis der Blattoberfldche des Bestandes zu seiner Grundflache angibt. Da Taubildung
auf dem gesamten transpirierenden Flachenanteil stattfinden kann, wird in diesem Fall
X¢ =1 gesetzt.

Transpiration ist auf dem nicht benetzten Flachenanteil der Pflanzen (1- X, ) moglich:

1-x
Vtr :ﬂw I,.S +rf (Ssat(Tf)_Saf)' (363)

Zum Widerstand zwischen Pflanzenoberflache und Bestandsluft r,, der die aerodynami-

schen Eigenschaften des Pflanzenbestandes wiedergibt, kommt hier der Stomatawiderstand

ry, aso der Widerstand zwischen Pflanzeninnerem und -oberfléche, hinzu. r beschreibt

die Regelung der Transpiration der Pflanze durch das Offnen und Schlielen der Spal toff-
nungen (Stomata).

3.2.3 STRAHLUNGSBILANZ

3.2.3.1 KURZWELLIGE STRAHLUNGSBILANZ

Die am oberen Rand des Boden-V egetationsmodells einfallende kurzwellige Strahlung ist

(SCHADLER, 1989 und STEPHENS, 1978)
Sep = Sb(R— aw)'l'r COSi . (3.64)
Darin ist S, die Solarkonstante (S, =1360W m™) und T, ein Transmissionskoeffizient,

r

der die Extinktion durch Wolken beschreibt:
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T =1- ﬂ’ﬁ |
4
inh,| 1
sin S(Jrsinhsj

7. ist ein von der Wasserdampfmasse der Luftsdule abhangiger empirischer Parameter,

(3.65)

ebenso wie S, der selbst von 7 sowie vom Sinus der Sonnenhdhe sinhg abhangt

(STEPHENS, 1978).

In Gleichung 3.64 ist R die Extinktion der solaren Strahlung aufgrund von Streuung
(KONDRATJEV, 1969):

R=103- 0.08 (3.66)
Jsinhg '
a,, beschreibt die Absorption durch Wasserdampf (MCcDONALD, 1960):
—00386( £ joﬁ 3.67
aW - Y% ths ’ ( " )
mit der optischen Dicke Z :
z=H
Z= [psdz (3.68)
z=h
und dem Sinus der Sonnenhdhe (Zenitdistanz; OKE, 1978):
sinhg = sing sind + cosg coso cost,,, (3.69)
mit der geografischen Breite ¢, der Erddeklination 6 und dem Stundenwinkel der Sonne
t,. Fur o gilt:
360 2
=2345°s (2 1+ — )— vy
0 =2345°sin| 280 365Jd 360 (3.70)
mit dem Julianischen Tag J, . Der Stundenwinkel der Sonne berechnet sich zu
2n
t, = m(th ~tyor), (3.71)

wobei t,,,, diemittlere Ortszeit in Stunden ist.
In Gleichung 3.64 ist i der Winkel zwischen der Hangnormalen und dem Sonnenstrahl, so
dass man fur cosi

cosi = cosa, sinhg +sina coshg cos(wS - w) (3.72)
erhalt, mit a,, dem Winkel zwischen der Hangnormalen und der Vertikalen, W, dem Azi-

mutwinkel der geneigten Fléche, und Wy, dem Azimutwinkel der Sonne:



3.2 Vegetationsmodel 67

sing cosodcost,, —cos@sind
Y, = arccos( / . ¢ j . (3.73)

coshg
Die kurzwellige Strahlungsbilanz des Erdbodens setzt sich zusammen aus dem Anteil der
Strahlung, der nicht von Vegetation zuriickgehalten wird (Vegetation wird a's fir kurzwel -
lige Strahlung undurchdringlich angesehen):

S =(1-0,)st,. (3.74)
abzlglich einem reflektierten Antell:
S =a,(6)(1-,)s,. (3.75)
Der Ruckgang der Bodenalbedo a, mit zunehmendem Bodenwassergehalt wird beschrie-
ben durch
a,(0) = a, —ﬁmb , (3.76)

S r

mit der Albedo des trockenen Bodens a,, und der Albedodifferenz zwischen trockenem

und geséttigten Boden Aa, .

Fur die Vegetation erhdt man die kurzwellige Strahlungskomponenten
S =0 S, (3.77)
und
S =a,0;S,,. (3.78)
Am Oberrand der Vegetation kommt zur kurzwelligen Ausstrahlung noch der von den

Pflanzen reflektierte Anteil hinzu:

Sep = ab(e)(l_ O )Sﬁnp +0; 0 Sep - (3.79)

3.2.3.2LANGWELLIGE STRAHLUNGSBILANZ

Die langwellige Einstrahlung am Oberrand des Vegetationsbestandes wird mit der
Angstrém-Formel bestimmt:
Ll

top

=1,198>7 0T, (3.80)

mit der Stefan-Boltzmann-Konstante o .
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Dielangwellige Ein- und Ausstrahlung an der Bodenoberfléache L, und L, sowie die lang-

wellige Ausstrahlung am Oberrand des Bestandes L;,, werden nach PIELKE (1984) berech-

top

net:

e.oTt+01-¢, Je.oT?
Ly =[-0, ), + o, — b-c ), >, (3.81)
&, & — &€

T4+ (1- T
L, = (-0, )(sbaTb“ +(1—£b)Li0p)+af £,0Ty' + (128 ), T, , (3.82)

&, & —E&

L, )+o, (ef ot +(1- &, )L, ) . (3.83)

top

= (1— o, )(EbUTb4 + (1— gb) L,

top

Darinsind &, und &, das Emissionsvermdgen des Erdbodens und der V egetation.

Die langwellige Einstrahlung auf die Vegetation L, ergibt sich aus der atmosphérischen

Gegenstrahlung und der vom Boden ausgehenden Strahlung:

(3.84)

top

|_¢f =0, [Ll + £bJTb4 +(1_€b)€f0-Tf4}.

E, tE —EE
Da die Vegetation nach oben und unten langwellig ausstrahlt, erh&lt man fir die Ausstrah-
lung L} :

(3.85)

top

Lo (gf oTh o )+ £,0Tt +(1-¢, )gbaszu] |

& T & ~ &
Das Emissionsvermogen des Erdbodens wird — wie die Albedo — in Abhéngigkeit vom
Bodenwassergehalt parametrisiert:

6-4
&(6) =g, - 0-g Ag,. (3.86)

Der Wert bei trockenem Boden &, liegt demnach um die Differenz Ag, Uber dem Emissi-

onsvermogen geséttigten Bodens.

3.2.4 \WIDERSTANDE

Der Widerstand am Oberrand des Boden-V egetationsmodells r, . ergibt sich aus den Pro-

top

filbeziehungen der Prandtl-Schicht (s. Kap. 3.2.1, S. 59) zu



3.2 Vegetationsmodel | 69

L v

r.top - KU,

(3.87)

Der Widerstand fir den latenten Wéarmestrom zwischen Pflanzenoberflache und Be-
standgluft ist nach THOM (1972) und TACONET ET AL. (1986)

_ 1+05LAl

=— " 3.88
" 0,04u, LAI (388)

mit der Windgeschwindigkeit in der Bestandsluft u, und dem Blattflachenindex LAl .

Der zugehorige Widerstand fir den fuhlbaren Flussist
I’f

- 3.89
Mo S, (3.89)

S; wird als "Trockenfaktor” bezeichnet und beschreibt das Verhdtnis der gesamten Pflan-

zenoberflache zum transpirierenden Oberflachenteil der Blétter LAl und wird berechnet
nach

_SAl + LA (3.90)
Sr = LAl '

mit der Flache der nicht transpirierenden — aber Warme austauschenden — Pflanzenteile pro
Quadratmeter Grundflache SAl .

Der Stomatawiderstand wird nach DEARDORFF (1978) und TACONET ET AL. (1986) berech-
net:

y a
rs = I’.smin US Sﬂax + A = ' (391)
LA S, +0,035, O ™ @iz

Darinist r

smin

der minimale Stomatawiderstand, der sich unter fr die Vegetation optima-
len Umweltbedingungen ergibt, S, die jahreszeitlich variierende maximal mdgliche
kurzwellige Einstrahlung, S, die aktuelle kurzwellige Einstrahlung, 6, der Bodenwas-

sergehalt am Welkepunkt der Pflanzen und X, die Wurzelfunktion. o, ist der Beschat-

tungsfaktor:
o, =1+05LAI , (3.92)
der den Widerstand erhdht, da ein gewisser Anteil der Blattflache aufgrund von Beschat-

tung nicht zur Transpiration beitragt.
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Der Stomatawiderstand beinhaltet damit den Antrieb zur Transpiration Uber die Verfig-
barkeit von Licht sowie von Bodenwasser. Welitere Faktoren wie das Séttigungsdefizit der
Bestandsluft oder Stressfunktionen durch Anndherung der Bestandstemperatur an einen
kritischen Wert, bei dem sich die Stomata schlief3en, werden vernachlassigt. Dies konnte
durch vergleichende Simulationen mit einem Stomatawiederstand (Xiu & PLEIM, 2001),
welcher derartige Stressfunktionen beinhaltet, bestétigt werden.

Das Matrixpotenzial am permanenten Welkepunkt betragt —153 m (SCHEFFER, 1998). Mit
diesem Wert kann der zugehorige Bodenwassergehat 4, nach den in Kapitel 2.3.1

(s- S. 14) genannten Parametrisierungsansitzen bestimmt werden.

Die Dichteverteilung der Wurzeln im Boden wird Uber die Wurzelfunktion von LENZ
(1996) gesteuert:

z

2 VA P G k
x,oot(z):ZaT'k(—j e . (3.93)
k=1 Zrmax

Aufgrund der Summation kénnen auch Wurzelverteilungen mit zwei Maxima besser abge-
bildet werden. Die Normierung wird so durchgefihrt, dass das Integral von der Erdoberfl&
che bis zur maximalen Durchwurzelungstiefe z. . ergibt:

=7 prax

[ %o (2dz=1. (3.94)

z=0
Erreicht in einer bestimmten Bodenschicht der Bodenwassergehalt den permanenten Wel-

kepunkt g, , so wird in dieser Schicht x., Null gesetzt, um weiteren Wasserentzug durch

root
Transpiration aus dieser Schicht zu verhindern. Aufgrund Gleichung 3.94 entzieht die Ve-
getation dann mehr Wasser aus anderen Bodenschichten, um die Transpiration aufrecht zu
erhalten.

Unter der Annahme von logarithmischen Wind-, Temperatur- und Feuchte-Profilen und

einer neutralen Schichtung erhdlt man fur den Widerstand am Boden r, aus den Profilbe-

2
. |n(ad2;20b]
- — |~ T 7
r,= "y p : (3.95

ziehungen (s. Kap. 3.2.1, S. 59):

af
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Darin wird der Parameter a, der die vertikale Erstreckung des logarithmischen Profils
zwischen der Bodenoberflache und der Verdrangungshthe d steuert, generdll a =0,2

gesetzt. z,, ist diefur Impuls, Warme und Wasserdampf einheitliche Rauigkeitslange.

3.2.5 WINDGESCHWINDIGKEIT IM BESTAND

Grundlage fur die Bestimmung der Windgeschwindigkeit im Bestand u,; ist die Annahme

eines Modellprofils, welches von der Prandtl-Schicht bis zur Hohe d +z,, &s logarith-
misch angenommen wird. Unterhalb dieser Hohe und im Bestand nimmt das Profil den

héhenkonstanten Wert u,, an, wahrend es sich direkt tber dem Boden wieder logarith-

misch dem Wert Null in Hohe der Bodenrauigkeitslénge z, annahert.

Aus Messungen (z. B. BRUTSAERT, 1979) ist bekannt, dass im Bestand die Windgeschwin-
digkeit nicht hohenkonstant ist, sondern exponentiell abnimmt. Aus der Mittelung eines

solchen Profils (GOUDRIAAN, 1977) erhdlt man u,, zu (SCHADLER, 1989; LENZ, 1996)

1-e2
N - (3.96)

mit dem Parameter a, der die Dichte des Bestandes charakterisiert. Unter der Vorausset-

uaf = Vtop

zung, dass die Schubspannung am oberen Rand des Bestandes fur das Modellprofil und das
exponentielle Profil gleich sind, erhdlt man nach einigen Umformungen (GOUDRIAAN,
1977):

U, =C,,U. . (3.97)

af veg
Der Parameter ¢, ist dabei abhangig von der Dichte des Bestandes a, von der Bestands-

hohe h,,, vom Blattflachenindex LAI, sowie von der Form und Grofe der Blétter der

Vegetation. Da diese Parameter nur sehr grob bestimmbar sind, schldgt LENZ (1996) eine

andere Methode zur Berechnung von c,, vor: Unter der Annahme einer neutralen Schich-

tung erhat man mit dem logarithmischen Windgesetz (Gl. 3.29, S. 60) am Oberrand des
Bestandes

=ulh, —d):%m(mezgw_d) (3.99)
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Zusammen mit Gleichung 3.96 und 3.97 ergibt sich ¢, dann zu

_[1-e™ 1 meg—dj
Ceg = 2 Kln( ) (3.99)

LENZ (1996) weist auf die Ungenauigkeit dieser Gleichung aufgrund der Vernachléssigung

von u, gegenuber |V, | in Gleichung 3.30 (s. S. 60) hin, doch zeigen Sensitivitatsstudien

von SCHADLER (1990), dass die Simulationsergebnisse nur unwesentlich von c,,, abhan-

gen.

3.3 NUMERISCHE LOSUNG

Zur Berechnung von u., ©, und g. wird die Monin-Obuchov-Lange L. benttigt, die
durch

L. =- 3.100

: (3.100)

K—0O,
o,

gegeben ist. Zusammen mit den Profilbeziehungen (Gl. 3.30 u. Gl. 3.31, S. 60) und der
Windgeschwindigkeit im Bestand u,, (Gl. 3.96, S. 71) erhdlt man eine Gleichung, aus der

sich (z, —d)/ L. iterativ bestimmen |&sst:

2
)3
In( -Y +W, | |k
7 —d g(a—d(ea—eaf){ Z ) MU L)L) e
= o — - 5 .(3.101)
SR G RS R ee
Zon L L
Hierzu wird ein Bisektionsverfahren verwendet:
z, —d 1{za—d| za—d|* ]
2 == + , (3.102)
Lof., 20 L |, L |,

mit dem Iterationsindex k. Der zweite Term in Gleichung 3.102 ist der zuvor iterierte
Wert fir (za —d)/ L. aus Gleichung 3.101. Aus L. erhédt man u., mit dem sich schlief3-
lich die Widersténde r

wpr To» Ty UNd 1y, berechnen lassen, so dass man aus einer Bilanzie-
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rung der fuhlbaren Warmeflusse H H, und H, die potenzielle Temperatur der Be-

top ?

standsluft ©,, erhdlt.

Die potenzielle Temperatur der Vegetation ©, wird ebenfalls iterativ aus der Bilanzierung
der Energiefliisse an der Vegetationsoberflache (Gl. 3.58, S. 64) bestimmt. Es wird hierzu
das Newton-Raphson-V erfahren verwendet:
Flot)
oF(ot)
00,

okt =0 - (3.103)

F(G)f ) ist darin die implizite Funktion der Gleichung 3.58 (s. S. 64).

0
AAZ
O Y Y Y
T A
A i+
Zi+1 14 Z| -
_______________ }'_________________.
AzZ* \
Y
% \ Az
_}' ______________
Az i
y A%
Z, A
\
Z

Abbildung 3.7: Schema des Bodenmodellgitters mit Schichtgrenzen (gestrichelte Linien) und
Schichtmitten (durchgezogene Linien).

Die prognostischen Gleichungen fir die Bodentemperatur (Gl. 3.1, S. 47), die Boden-
feuchte (Gl. 3.12, S. 50) und die Schneedichte (GRABE, 2001) werden auf einem Modell-
gitter mit exponentiell zunehmender Schichtdicke (s. Abb. 3.7) berechnet. Die Schichten

werden dabel von unten nach oben gezahlt. Fur diei-te Schicht ergibt sich die Dicke

3
Az =——— furi<lI A
z 2100 ari , (3.104)
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wobe | diefrai wahlbare Gesamtanzahl der Bodenschichten ist. Die oberste Bodenschicht
hat die Dicke
Az =0,02m. (3.105)

Die Variablen werden jeweils auf den Schichtmitten z berechnet:

2| -i+l _ 1
47100
Man erhdt entsprechend Abbildung 3.7 fir die diskretisierte Form der prognostischen Bo-

(3.106)

dentemperaturgleichung:

At T, —Tg, Ty, —Taio
TH-—M _Tt- - (/1 H+ B, +B,|+l _/1 H— B, _B,I lj ’ 3107
B,i B,i CB(H,I)AZ B( d ) AZ B( d ) AZ ( )
und fir die Bodenfeuchte:
At -4 -6 Xeoot i
t+At _ gt — T * 1+1 _ = 1-1 oK | = oot i
: q Az (D, A7 D. —AZ_ + K" - K ] At o V., (3.108)
mit dem Bodenwassergehalt an den Schichtgrenzen
T
2 (3.109)
3— = 1-1 + HI
' 2

Da die hydraulische Leitfahigkeit sehr stark variiert, wird sie nach HAVERCAMP &
VAUCLIN (1979) aus dem geometrischen Mittel der benachbarten Schichtmitten berechnet:

K" = VKK
(3.110)
K = VKK,
Fur die Diffusionskoeffizienten erhét man
Y
D-+ - K-+_
' 7 AP
- 3.111
5 -2 o
L 96,

Die Gleichungen 3.107 und 3.108 werden mit einem verallgemeinerten Crank-Nicholson-
Verfahren gel6st. Dessen allgemeine Form fir eine Grole A lautet:

A — A= At(aF " +(1-a)F) + AR (3.112)
Dabel steuert die Zahl a die Gewichtung zwischen der rein expliziten Berechnung

(a =0) und der impliziten Berechnung (a =1). a = 0,5 liefert das Ubliche semi-implizite
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Crank-Nicholson-Verfahren. Die Funktion F ist bei der Berechnung von T, der gesamte

rechte Teil von Gleichung 3.107, wahrend fir die Berechnung von &8 nur die Diffusions-
koeffizienten D verwendet werden und der Rest von Gleichung 3.108 als rein explizit

berechneter Teil R hinzugefugt wird.

Der Bodenwassergehalt wird explizit unter dem Séttigungswassergehalt gehalten. Das
hieraus entstehende Restglied wird der dartiber liegenden Bodenschicht hinzugeflgt, daein
Uber der Séttigungsfeuchte liegender Bodenwassergehalt nur durch einen zu hohen Zufluss
aus der dartiber liegenden Bodenschicht entstehen kann. Sollte sich dadurch auch in dieser
Schicht eine Ubersittigung ergeben, so wird erneut an die dariiber liegende Schicht (iber-
schiissiges Wasser abgegeben u.s.w. Ist die oberste Schicht erreicht, so wird das in diese
Schicht zu viel infiltrierte Wasser der Infiltration abgezogen und dem Oberflachenspeicher

hinzugeflgt.

Die Diskretisierung der prognostischen Schneedichtegleichung ist in GRABE (2001) be-
schrieben.

3.4 [INITIALISIERUNG

Fur den Betrieb des Modells missen Kartierungen der Orografie, der Landnutzung und der
Bodenart bereitgestellt werden. Zur Berechnung des Oberfl&chanabflusses ist dartiber hin-
aus eine Kartierung der Hangneigung notwendig, denn die Ermittlung der Hangneigung
aus gemittelten Orografiedaten ergiebt zu geringe Hangneigungswerte. Testrechnungen
zeigen, dass sich erst ab einer Gitterweite von etwa 50 m realistische Hangneigungen erge-

ben.

Das Modell arbeitet momentan mit acht Landnutzungsarten, zu denen samtliche Vegetati-
onsparameter (z. B. Blattflachenindex, Wurzelprofil, Makroporositétsfaktor, Rauigkeits-
lange) bereitgestellt werden miissen (s. Kap. 3.4.2.2, S. 87). Die Anzahl der Landnutzungs-
arten |&sst sich aber beliebig vergrofiern.

Die Landnutzung "Ackerflachen” weist erhebliche zeitliche und raumliche Variationen der

V egetationsparameter auf, da sich Ackerflachen aus sehr verschiedenen Pflanzenarten zu-
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sammensetzen und sich diese Zusammensetzung aufgrund der landwirtschaftlichen Bear-
beitung stark andert. Dennoch ist diese Landnutzung sehr wichtig, da beispielsweise in
Deutschland Uber die Halfte der Flache landwirtschaftlich genutzt wird. Das Modell ver-
wendet fur "Ackerflachen” die mittleren Parameter verschiedener Winter- und Sommer-
Getreidearten sowie Daten von Mais, Kartoffeln, Ruben, und Blattfriichten. Eine weitere
heterogene Landnutzungsart ist “Grinland”. Diese Klasse schliefst Brachflachen, natirli-
ches Grunland und nicht klassifizierte Flachen ein, wéhrend Wiesen und Weiden eine ei-
gene Landnutzungsklasse bilden. Unter der Landnutzungsart “Sonderkulturen” werden Fl&
chen mit Kleingérten, Wein- und Obstanbau zusammengefasst. Waldfl&chen werden in die
Klassen "Laubwald’, 'Nadelwald” und "Mischwald” unterteilt. Schliefdlich verwendet das
Modell die Landnutzungsart "besiedeltes Gebiet” fur Siedlungen, Industriefléachen und
sonstige bebaute Fléchen.

Zur Unterscheidung der Bodenarten wird die USDA-Klassifikation mit zwolf Bodenarten
verwendet, doch kdnnen hier aternativ beliebig viele Bodenklassen gebildet werden, die
Uber ihren Sand- und Tongehalt charakterisiert werden. Die Bodenkennwerte werden in

diesem Fall mit Pedotransferfunktionen bestimmit.

Da das Modell prognostische Gleichungen verwendet, wird eine Reihe von Anfangswerten
benttigt. Den atmosphérischen Tell betreffend sind dies Profile fur die Temperatur, die
Luftfeuchte und die Windgeschwindigkeit. Fir das Boden-V egetationsmodell sind die Pro-
file der Bodentemperatur und -feuchte vorzugeben. Da diese Grél3en im allgemeinen nicht
flachendeckend vorliegen, sie aufgrund ihrer Abhangigkeit von topografischen Faktoren
aber dennoch stark variieren, missen Verfahren entwickelt werden, die ein gemessenes

Profil auf die Verhdtnisse an anderen Gitterpunkten tbertragen lassen.

3.4.1 ANFANGSWERTE

3.4.1.1 ANFANGSWERT DES BODENWASSERGEHALTS

Als Eingabeprofil fir den Bodenwassergehalt kann ein an jedem beliebigen Ort des Mo-
dellgebiets gemessenes Profil verwendet werden, doch muss dieses anschliefiend an die

Boden- und V egetationsverhaltnisse der anderen Gitterpunkte angepasst werden.
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Zur Anpassung an die jewellige Bodenart wird das Anfangsprofil der Bodenfeuchte mit
dem Wassergehalt bel Feldkapazitét normiert und in dieser Form als guiltig fUr die gesamte
Simulationsregion angenommen. Mit dem Wassergehalt bel Feldkapazitét der anderen Bo-
denarten, die jeweils mit eéinem pF-Wert® von 2,5 berechnet werden, |asst sich dieses Profil

so auf die anderen Gitterpunkte Ubertragen:

a2)

f

d2) =6, (3.113)

Bodenart(Initialisierungsort)

Bel der Variation des Bodenwasser-Anfangsgehalts beziiglich der Landnutzung wird be-
rucksichtigt, dass der Bodenwassergehalt nach wenigen Wochen Simulationszeit unabhén-
gig von seinem Initialisierungswert wird, wie Arbeiten von GROVES (1989), MAHOUF
(1991) und CAPEHART & CARLSON (1994) zeigen. Dazu wurden zehntégige Simulationen
mit zwel Niederschlagsereignissen fur jede Vegetationsklasse durchgeftihrt, um damit
Verhdtnisse zwischen Wassergehalten an Standorten mit unterschiedlicher Vegetation zu
bestimmen. Ausgehend von einem vertikal einheitlichen Bodenwassergehalt von 25 %
wurde am ersten Simulationstag ein sechstiindiger Niederschlag mit einer Summe von
10 mm und am sechsten Tag ebenfalls ein Niederschlagsereignis mit der gleichen Intensitét
vorgegeben. Als weitere Bedingung wurden sommerliche Strahlungstage vorgegeben. In
zeitlicher Dauer von Niederschlags- und Trockenperiode sowie bezlglich der Nieder-
schlagsmenge, entspricht diese Simulation damit grob einem langjéhrigen Mittel. Abbil-
dung 3.8 zeigt beispielhaft das Verhédltnis zweler Wassergehalte am Ende der Simulation.

Zur Regression wurde ein Polynom dritten Grades verwendet, mit welchem Korrelations-
koeffizienten von 0,79 bis 0,99 erreicht werden. Diese Polynome dienen nun dazu, den
Anfangswassergehalt bel einer bestimmten Vegetationsart auf andere Vegetationsarten zu
Ubertragen. Man erreicht damit beispielsweise einen hdheren Wassergehalt in der oberen
Bodenzone bei "Nadelwald” und "Ackerflachen” im Gegensatz zu "Wiese’, da "Wiese” auf-
grund der hdheren Wurzeldichte im Oberboden dem Boden mehr Wasser durch Transpira-
tion entzieht. Umgekehrt bewirkt "Nadelwald” eine geringere Bodenfeuchte in tieferen Bo-
denschichten. Unterhalb der maximalen Durchwurzelungstiefe von 2,55 m bleibt der Initi-

alisierungswert der Bodenfeuchte beztiglich der Landnutzungsart konstant.

% Der pF-Wert entspricht dem Logarithmus des Matrixpotenzials in cm. Ein pF-Wert von 2,5 entspricht somit

einem Matrixpotenzial von etwa - 3,16 m.
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0,0 0,0
1 o
0,5 4 0,5
O O
1,0 1,0
S
c
= T O
[¢D)
3]
= 1,5 1,5
2,0 S 2,0
2,5 4 2,5 4
I T I T L] I L] I L]
0,95 1,00 1,05 0,95 1,00 1,05
eNadeIwaId 18 Wiese eAckerfIachen / GWiese

Abbildung 3.8: Verhdtnis des Bodenwassergehalts von "Nadelwald” (links) und "Ackerflache’
(rechts) zum Wassergehalt von "Wiese” nach zehntagiger Simulation (siehe Text).

3.4.1.2 ANFANGSWERT DER BODENTEMPERATUR

Ebenso wie bel der Bodenfeuchte kann auch bel der Bodentemperatur ein Profil vorgege-
ben werden. Alternativ kann die Bodentemperatur der obersten Schicht aus der Lufttempe-
ratur der untersten Rechenfl&che des Atmosphérenmodells generiert werden. Es wird dann
noch ein klimatologischer Wert an der untersten Bodenschicht vorgegeben und ein loga
rithmisches Profil aus diesen beiden Werten bestimmt. Die klimatol ogische Bodentempe-
ratur wird nach

Toamp \Zr) . (2 365
To(Zree) = To it (Zrwe) * A”"z( )S'nissz(‘]d_‘]dm(zm)J’TD (3.114)

berechnet. Vorgegeben wird der Jahresmittelwert T .. (zm) die Jahresamplitude

Ts. ampl (zm) und der Julianische Tag Jd,max(z,mx) , an dem das Temperaturmaximum liegt.

Standardmaldig wird der in Abbildung 3.9 dargestellte Jahresgang verwendet, der nach Da-

ten von HAUSMANN (in GEIGER, 1961) generiert wurde.
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Abbildung 3.9: Klimatol ogischer Wert der Bodentemperatur in 3 Tiefen.

Die Bodentemperatur der obersten Schicht wird an den Initialisierungswert der Lufttempe-
ratur der untersten Rechenfl&che gekoppelt. Diese wird dem Modell in einer Eingabe-Datei
vorgegeben. Beispielsweise kann die Bodentemperatur 1 K unter der Lufttemperatur der

ersten Rechenflache liegen:

T,(z) =T(h,)-1K. (3.115)

Das Bodentemperaturprofil erh&lt man dann aus einer logarithmischen Interpolation:

TB (Zi) - TB (Zmax) z
T,(2) = log—— + T,z ). (3.116)
Iogi21 e ( )
Zmax

Im Fale der Bodenart "Wasser” wird als Bodentemperatur Uber die gesamte Tiefe die

Temperatur der untersten Bodenschicht verwendet.

Um den Rickgang der Bodentemperatur mit der Hohe zu berlicksichtigen, wird eine
Transformation beztiglich der Orografie durchgefihrt: Entsprechend des in der Eingabe-
Datei angegebenen Temperaturgradienten der Atmosphéare y wird das Temperaturprofil
variiert:

Tg (Z’ h) =Ty (Z’ h ) - (h -h, )y- (3.117)
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3.4.2 BODEN- UND VEGETATIONSPARAMETER

3.4.2.1 BODENPARAMETER
3.4.2.1.1 Bodenhydraulische Funktionen und Bodenkennwerte

Das Bodenmodell bietet die Moglichkeit, verschiedene Parametrisierungen der bodenhy-
draulischen Funktionen (hydraulische Leitfahigkeit und Matrixpotenzia) zu verwenden. Es
sind dies die unter Kapitel 2.3.1 (s. S. 14) angegebenen Funktionen nach CAMPBELL
(1974), BROOKS & COREY (1964) und VAN GENUCHTEN (1980). Die Bodenkennwerte, die
zur Berechnung dieser bodenhydraulischen Funktionen notwendig sind, werden in der Hy-
drologie haufig durch direkte Messungen im Feld oder Labor erfasst. Fur das allgemein-
gultige KAMM2-Modell bietet es sich an, auf Literaturdaten zurtickzugreifen, die die Bo-
denkennwerte entsprechend der Bodenart klassifiziert angeben. Als weitere Alternative
besteht die Mdglichkeit der variablen (klassenunabhangigen) Zuweisung von Bodenkenn-
werten entsprechend der KorngrélRe mittels empirisch ermittelten Polynomen. Eine Uber-
sicht solcher sogenannter Pedotransferfunktionen findet sich z.B. in TIETE &
TAPKENHINRICHS (1993) oder SCHAAP & LEIJ (1998).

In KAMM2 wurde die zwolfteilige USDA-Klassifikation (s. Abb. 2.1, S. 9) eingefihrt.
Diese Klassifikation wird sehr hdufig verwendet, so dass auch eine grof3e Anzahl an vali-
dierten Literaturwerten zur Verfigung steht. Im Modell besteht die Moglichkeit unter-
schiedliche Bodenkennwerte nach CLAPP & HORNBERGER (1978), RAWLS & BRAKENSIEK
(1982), CARSEL & PARISH (1988) und RAWLS (in SCHAAP & LEIJ, 1998) zu wahlen (siehe
Anhang A.2). Dartber hinaus kann auch, z. B. bei einer von der USDA-K lassifikation ab-
weichenden Bodenkartierung, die Pedotransferfunktion nach RAwWLS & BRAKENSIEK
(1985) gewahlt werden (siehe Anhang A.3). Diese Pedotransferfunktion wird sehr haufig
verwendet und zeigt gute Ergebnisse (DIEKKRUGER & ARNING, 1995; WAGNER ET AL.,
2001). Man erhalt damit die Moglichkeit, beliebige klassenunabhéngige Bodenartkartie-
rungen zu verwenden. Fir jede Bodenart wird hierbei der prozentuale Gewichtsanteil der
Texturanteile Ton (Partikeldurchmesser < 2 um), Schluff (2 um bis 63 pm) und Sand (63
um bis 2000 um) bendtigt. Jede Bodenart l&sst sich nun im Texturdreieck eindeutig festle-
gen und es werden entsprechend dieser Gewichtsanteile die zugehdrigen Bodenkennwerte
mit Hilfe der Pedotransferfunktion exakt ermittelt. Man umgeht damit den Fehler, bel einer
Kartierung mit geringer Klasseneinteilung Bodenarten wahlen zu muissen, die urspriinglich
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far einen kleinrdumigeren Bereich bestimmt wurden und damit im Mittel nicht genau der
verwendeten Bodenkartierung entsprechen (vgl. Kap. 4.2.2.7, S. 144). Umgekehrt kdnnen
beliebig detaillierte Bodenkartierungen mit mehr als zwolf Klassen verwendet werden.

Den Bodenarten der haufig verwendeten 5-Klassen-Einteilung der Bodentextur, zu der
aber keine Bodenkennwerte existieren, konnen beispielsweise mittlere Gewichtsanteile
anstatt USDA-Bodenarten (LICHTNER, 1999) zugeordnet werden (s. Tab. 3.1). Mit Hilfe
dieser Texturfraktionen lassen sich nun mittels einer Pedotransferfunktion die benétigten
Bodenkenngrofien, wie die hydraulische Leitféhigkeit bei Séttigung oder der residuale
Wassergehalt, exakter berechnen, as dies mit einer Zuordnung zu Bodenarten der USDA-

Klassifikation moglich wére.

Bezeichnung Ton- bzw. Sandanteil Zuﬁﬁg?&;i}lp" mittlgrair d-la-r?tne-i IbZW'
grob <18 % Ton, > 65 % Sand lehmiger Sand 9% Ton, 77 % Sand
<35% Ton, > 15 % Sand
mittel oder Lehm 20 % Ton, 40 % Sand

> 18 % Ton, > 65 % Sand

schluffig-toniger

mittel-fein <35% Ton, <15 % Sand 18 % Ton, 8 % Sand

Lehm
fein 35% < Ton < 60 % toniger Lehm 48 % Ton, 26 % Sand
sehr fein > 60 % Ton Ton 73 % Ton, 13 % Sand

Tabelle 3.1: Zuordnung von Texturfraktionen zur Bodentexturklassifikation nach LICHTNER
(1999).

Abbildung 3.10 zeigt am Beispiel der Texturklasse ‘fein” den Unterschied beim Matrixpo-
tenzia und der hydraulischen Leitfahigkeit zwischen einer Zuordnung zur USDA-Klasse
‘toniger Lehm” und der Berechnung mittels der Pedotransferfunktion nach RAawLs &
BRAKENSIEK (1985).
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Abbildung 3.10: Matrixpotenzial und hydraulische Leitfahigkeit der Texturklasse ‘fein’, berechnet
entsprechend der Zuordnung zur USDA-Bodenart “toniger Lehm’ nach RAWLS & BRAKENSIEK
(1982) und mittels der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK (1985).

Wird die Pedotransferfunktion verwendet, so wird — entsprechend der Prozentangaben in
Tabelle 3.1 — eine feinere Kornung berticksichtigt als bel der Bodenart "toniger Lehm’”. In
der Folge ist bei der Berechnung mittels der Pedotransferfunktion das Matrixpotenzia ho-
her und die hydraulische Leitféhigkeit geringer. Die Unterschiede sind so grof3, dass die
Kurven aus der Zuordnung zur USDA-Klassifikation hier etwa den Pedotransfer-Kurven

der néchstgroberen Bodentextur ‘mittel-fein” ("Lehm”) entsprechen (s. Abb. 3.11).

Im Rahmen dieser Arbeit wurden einige vergleichende Simulationen mit Bodenkennwer-
ten aus Pedotransferfunktionen und Bodenkennwerten aus dieser ungenauen Zuordnung
durchgefiihrt. Es ergaben sich bei den turbulenten Fliissen Differenzen von etwa 20 Wm™

und bei der Temperatur in 2 m Hohe von fast 1 K.

Im Falle gefrorenen Bodens wird die hydraulische Leitfghigkeit auf einen sehr kleinen
Wert von K =10 ms™ gesetzt (BRADEN, 1995), um so den Wassertransport zwischen

den Bodenschichten zu verhindern.
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Abbildung 3.11: Matrixpotenzial und hydraulische Leitfahigkeit der Texturklasse ‘mittel-fein’,
berechnet entsprechend der Zuordnung zur USDA-Bodenart ‘Lehm” nach RAWLS & BRAKENSIEK
(1982) und mittels der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK (1985).

3.4.2.1.2 Albedo und Emissionsver mogen

Die Albedo trockenen Bodens a,, und die Albedodifferenz zwischen trockenem und ge-
séttigtem Boden Aa, wurde mit Hilfe des Texturdreiecks (s. Abb. 2.1, S. 9) fur die zwolf

Bodenklassen ermittelt. Dabei variiert die Albedo linear in Abhangigkeit des Ton- bzw.
Sandgehalts. Als Stiitzstellen dienen in PIELKE (1984) enthaltene Daten. Es ergeben sich
diein Tabelle 3.2 angegebenen Werte.

Fur das Emissionsvermogen des Erdbodens &, wird wie bei der Albedo der Wert bei tro-
ckenem Boden und die Differenz zum Emissionsvermégen bei geséttigtem Boden benétigt.
OKE (1978) gibt fur trockenen Boden &, =0,9 und fir feuchten Boden 0,98 an, so dass
sich die in Tabelle 3.2 angegebenen Werte ergeben. Fur die Bodenarten “organisch” (Torf)
und "Wasser” wurden die Emissionswerte PIELKE (1984) entnommen.
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e Terddeds | ra,
5 % (Sand) 0,35 0,15
75 % (Ton) 0,25 0,10
Bodenart Qo Aa, Eo Ag,
Sand 0,35 0,15 0,9 0,08
lehmiger Sand 0,34 0,15 0,9 0,08
sandiger Lehm 0,32 0,14 0,9 0,08
sandig toniger Lehm 0,30 0,13 0,9 0,08
Lehm 0,30 0,13 0,9 0,08
schluffiger Lehm 0,29 0,12 0,9 0,08
Schluff 0,29 0,12 0,9 0,08
sandiger Ton 0,29 0,12 0,9 0,08
toniger Lehm 0,28 0,11 0,9 0,08
schluffig toniger Lehm 0,27 0,11 0,9 0,08
schluffiger Ton 0,26 0,10 0,9 0,08
Ton 0,25 0,10 0,9 0,08
organisch 0,15 0,10 0,98 0
Wasser 0,10 0,00 0,993 0

Tabelle 3.2: Albedo ay,,, Albedodifferenz Aa, , Emissionsvermdgen &,, und Differenz des Emis-
sionsvermdgens A&, (siehe Text) nach Bodenklassen.

In Abbildung 3.12 ist die Albedo und das Emissionsvermdgen am Beispiel dreier Bodenar-
ten zu sehen. Der Sandboden weist aufgrund seines hohen Quarzgehalts die hiéchste Al-
bedo auf. Mit zunehmender Bodenfeuchte geht die Albedo linear zuriick, um bei geséttig-
tem Boden nahezu die Halfte ihres Wertes bei trockenem Boden zu erreichen. Ebenso geht
das Emissionsvermdgen mit zunehmendem Wassergehalt zurlick. Beim residualen und

Séttigungs-Wassergehalt ist das Emissionsvermdgen der jeweiligen Bodenarten gleich,
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aufgrund der unterschiedlichen Bodenkennwerte hat jedoch beim gleichen Wassergehalt

der Sandboden das héchste Emissionsvermégen und der Tonboden das geringste.
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Abbildung 3.12: Albedo der Bodenoberflache a, (linke Ordinate) und Emissionsvermogen &,

(rechte Ordinate) dreier Bodenarten in Abhangigkeit vom Bodenwassergehalt. Bodenkenngrofen
nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982).

3.4.2.1.3 Warmekapazitat und -leitfahigkeit

Zur Bestimmung der volumetrischen Warmekapazitét c, ist die Angabe der Warmekapa-
zitdt der trockenen Bodensubstanz c;, notwendig. Da die trockene Bodensubstanz vor
allem aus mineralischen Teilen besteht, variiert sie nur unwesentlich mit der Bodenart.
Mineralische Bodenbestandteile bestehen im wesentlichen aus Tonmineralen und Quarz,
die eine nahezu gleiche Warmekapazitét von 2,1 J cm™ K™ aufweisen. Fir sandige Boden
kann man einen etwas hoheren Wert von 2,4 J cm™ K™ annehmen, der mit zunehmendem
Tongehalt linear bis auf 2,1 Jcm™ K™ abféllt (PIELKE, 1984). Die sich daraus ergebenden
Werte fur die Wéarmekapazitat sind in Tabelle 3.3 angegeben. Zu beachten gilt, dass die

Warmekapazitét der trockenen Bodensubstanz nicht der des trockenen Bodens entspricht.
Zur Berechnung der Warmeleitfahigkeit der mineralischen Bodenbestandteile A,, wird,
neben der Leitfahigkeit von Quarz (A, =7,7 W m™ K™), die Warmeleitfahigkeit der sons-

tigen festen Bodenbestandteile A, ben6tigt. Diese wird nach JOHANSEN (1975) bestimmit:
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2WmtK™? g>02m*m?®
= (3.118)

3Wm?'K™® g<02m’m?’
Fur den Quarzgehalt des Bodens werden Mittelwerte nach PETERS-LIDARD ET AL. (1998)
verwendet (s. Tab. 3.3).

Bodenart Cg, INIM°K™ qinm*m?
Sand 2,4-10° 0,92
lehmiger Sand 2,4-10° 0,82
sandiger Lehm 2,310° 0,60
sandig toniger Lehm 2,310° 0,60
Lehm 2,310° 0,40
schluffiger Lehm 2,310° 0,25
Schluff 2,3-10° 0,10
sandiger Ton 2,2:10° 0,52
toniger Lehm 2,410° 0,35
schluffig toniger Lehm 2,2:10° 0,10
schluffiger Ton 2,1-10° 0,10
Ton 2,1-10° 0,25

organisch 0,83-10° 0

Tabelle 3.3: Warmekapazitét der trockenen Bodensubstanz Cg, und Quarzgehalt g verschiedener
Bodenarten und “organisch’.

Entsprechend Abbildung 3.13 nimmt, wegen der hoheren Warmel eitfahigkeit von Wasser,
oberhalb des residualen Wassergehalts die Leitfahigkeit des Bodens zu. Aufgrund des ho-
heren Quarzgehalts ist die Warmeleitfahigkeit des Sandbodens nahezu doppelt so hoch wie
die des quarzarmen Tonbodens.

PETERS-LIDARD ET AL. (1998) konnten die Uberlegenheit dieser Parametrisierung gegen-
Uber dem haufig verwendeten Verfahren von MCCuUMBER & PIELKE (1981) zeigen.
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Abbildung 3.13: Die Warmeleitfahigkeit dreier Bodenarten in Abhéngigkeit des Bodenwasserge-
halts nach Johansen (1975). Bodenkenngréfzen nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982).

3.4.2.2VEGETATIONSPARAMETER

3.4.2.2.1 Vegetationsfunktion

Uber die Vegetationsfunktion xveg(Jd) wird der Jahresgang einiger Vegetationsparameter
und der Makroporositét gesteuert. xveg(Jd) nimmt dabei Werte zwischen null (Ende Ja-
nuar: J, = 27,5) und eins (Ende Juli: J, = 210) an:

1- COS(IT+ 27TJd_21C)j 2
365

X (Ja) = (3.119)

2

Ein Vergleich mit den in BRONSTERT ET AL. (2001) zusammengefassten Jahresgangen ver-
schiedener Vegetationsparameter zeigt, dass Uber die Vorgabe dieser V egetationsfunktion

gemessene Jahresgange mit nur wenigen Parametern hinreichend realistisch wiedergege-

ben werden konnen.
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3.4.2.2.2 Makroporositatsfaktor

Aufgrund des hohen Matrixpotenzias bei niedrigem Wassergehalt setzt Makroporenfluss
erst kurz vor oder bei Erreichen der Feldkapazitét des Bodens ein, so dass der Anfangs-

wassergehalt, ab welchem Makroporenfluss auftritt, auf den Wert bei Feldkapazitat 6,

gesetzt wird:
G =6 . (3.120)

Der minimale und maximale Makroporositétsfaktor F, und F .., kann vegetationsab-

K,min
hangig gewahlt werden, da die Art des Bestands mit seiner jeweiligen Krautschicht, Streu-
auflage und Wurzelverteilung einen grof3en Einfluss auf die Makroporositéat hat. So weisen
beispielsweise WOHLRAB ET AL. (1992) auf eine mittlere bis hohe Makroporositét bei
Waldflachen und eine mittlere Makroporositdt bei Grinland hin. Bel Ackerflachen kann —
abhangig vom Bearbeitungszustand — die Makroporositét sehr hoch oder sehr niedrig sein.
Die geringste Makroporositét ist aufgrund von Bodenverdichtungen bei Weiden und Son-
derkulturen vorzufinden. Ausgehend von dieser Aussage wird bei Waldflachen F, ., =10

und bei den Ubrigen Landnutzungsarten F, ., =5 angenommen. Dieser Wert wird bei der

Landnutzungsart "Wiesen und Weiden” durch Simulationen bestétigt (s. Kap. 4.1, S. 95).

F wird generell auf eins gesetzt.

Kg,min

3.4.2.2.3 Blattflachenindex und Bedeckungsgrad

Der Blattflachenindex stellt einen der wichtigsten Oberflachenparameter des Modells dar,
denn er beeinflusst wesentlich den Stomatawiderstand (vgl. Gl. 3.91, S. 69) und bestimmt
die Grofe des Interzeptionsspeichers (vgl. Gl. 3.62, S. 65) und des Widerstands fur die
turbulenten Flusse zwischen Pflanzenoberflache und Bestandsluft (vgl. Gl. 3.88, S. 69). Er
ergibt sich aus Quadratmetern Blattflache bezogen auf 1 m? Bodenoberflache. Da er stark
vom Entwicklungszustand der Vegetation abhéngt, ist er einer deutlichen jahreszeitlichen
Schwankung unterworfen. Diese ist besonders bei den Landnutzungsarten "Laubwald” und
"Sonderkulturen” ausgepragt, wahrend der immergrine Nadelwald kaum einen Jahresgang
zeigt. Aufgrund dieser Periodizitét wird der Blattflachenindex aus einem Minimawert

LAl ;, und einem Maximalwert LAl bestimmt:
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LAl = LAI, + (LA, — LA )x (3. (3.121)
Bei der Landnutzungsklasse "Ackerflachen” ist der Blattflachenindex nur mit grof3er
Schwierigkeit zu bestimmen, da hier ein Mittelwert aus sehr vielen verschiedenen Vegeta-
tionsarten mit unterschiedlichen Entwicklungszyklen berticksichtigt werden muss. Bel
MUNCH (1993) sind fur sieben haufig angebaute Ackerfriichte Jahresgange zu finden, aus

deren Mittelwert LAl ,, und LAl ermittelt werden kOnnen. Aus weiteren Literaturanga-

ben (z. B. MENZEL, 1997) in BRONSTERT ET AL. (2001) wurden die in Tabelle 3.4 angege-

benen Werte bestimmt.

Landnutzungsart LAl ;, LAl . O min O max
besiedeltes Gebiet 1 2 0,7 0,7
Laubwald 0,5 8 0,7 0,95
Mischwald 4 10 0,8 0,95
Nadelwald 9 13 0,9 0,9
Sonderkulturen 05 5 0,7 0,75
Ackerflachen 1 35 0,15 0,8
Wiesen und Weiden 2 4 0,9 0,95
Grinland 15 4 0,75 0,85

Tabelle 3.4: Blattflachenindex LAl und Vegetationsbedeckungsfaktor o, verschiedener Land-
nutzungsarten.

Der Vegetationsbedeckungsgrad o, gibt den von Vegetation bedeckten Anteil einer Land-

nutzungsklasse an. Neben dem Interzeptionsspeicher (vgl. Gl. 3.62, S. 65) spielt er bei der
Strahlungsbilanzierung (s. Kap. 3.2.3, S. 65) eine Rolle. Wie der Blattflachenindex ist auch

der Bedeckungsfaktor einer jahreszeitlichen Variation unterworfen:

af = Uf,m‘n + (O-f,max - Uf,m'n)xveg(‘]d) ' (3122)
Werte fur Minimal- und Maximalwert des Bedeckungsfaktors wurden den Literaturanga-

ben in BRONSTERT ET AL. (2001) entnommen.
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3.4.2.2.4 Aerodynamische Parameter

Als weitere GrofRen mussen die Rauigkeitslange fur den Impuls z,, und die Verdran-

gungshohe d, die zur Berechnung der "SterngrofRen” (s. Kap. 3.2.1, S. 59) benétigt wer-

den, jahreszeitlich variiert werden:
zOM = ZOM,min +(ZOM,r’r’ax - ZOM,m'n)Xveg(‘]d) ! (3123)
d=dp (Ao =X (a) (3.124)
Angaben zur Belegung dieser Parameter (s. Tab. 3.5) wurden den in WIERINGA (1993)

angegebenen Literaturangaben entnommen.

Zovmin | Zommex | Zo i Orox | Cugmin | Cuegmex
Landnutzungsart
inm inm inm inm inm
Gewasser 2,510* | 2,510* 0 1-10° | 1.10° 0 0
besiedeltes Gebiet 0,7 0,7 0,005 5 5 2,4 2,4
Laubwald 0,7 0,8 0,01 8 9 1,9 2,1
Mischwald 0,85 0,9 0,01 10 10,5 1,8 1,9
Nadelwald 1,0 1,0 0,01 12 12 1,75 1,75
Sonderkulturen 0,25 0,3 0,005 15 2 1,8 2,4
Ackerflachen 0,02 0,07 | 0,003 0,1 0,4 1,2 1,4
Wiesen und Weiden | 0,02 0,03 | 0,002 01 0,15 1,2 1,2
Griinland 0,07 008 | 0002 | 035 0,4 2,4 2,4

Tabelle 3.5: Rauigkeitsiange fur den Impuls Z,, , Verdréangungshthe d und Profilparameter Cueg
verschiedener Landnutzungsarten.

Zur Berechnung der Windgeschwindigkeit im Bestand u, ist die Bereitstellung des Pro-
filparameters ¢, notwendig. Dieser wird nach Gleichung 3.99 (s. S. 72) berechnet, worin
die Rauigkeitsange z,, , die Hohe des Vegetationsbestandes h,,, und der Parameter a,

der die Dichte des Bestandes beschreibt, e nflief2en.
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Dies hat zur Folge, dass auch beim Profilparameter eine jahreszeitliche Schwankung be-

rucksichtigt werden muss:

C\/eg = Cveg,m'n + (C\/egmax - C\/eg,min)xveg (‘]d) ' (3125)
h,, Wird aus der Verdrangungshtdhe d abgeschétzt:
3
Ne = Ed : (3.126)

Die Werte fir a stammen aus der Arbeit von CioNnco (1965), wobei die Minimalwerte von
‘Laubwald’, "Mischwald” und "Sonderkulturen” etwas verringert wurden, da mit dem
Laubfall auch die Bestandsdichte zurtickgeht.

Die Rauigkeitslange der Bodenoberflache ermittelt LENz (1996) aus

1
Zy, = 00 (3.127)

mit der Hohe der Rauigkeitselemente h, . Fir Waldfl&chen schétzt er diese, wegen der dort
relativ hohen Streuschicht, auf h, =01 m. Bei den anderen Landnutzungsklassen ist sie

entsprechend niedriger. LENZ (1996) begriindet diese grobe Abschatzung mit der geringen

Bedeutung des Parameters z,, fur die turbulenten Fliisse am Oberrand des Bestands.

3.4.2.2.5 Wur zelprofil

LENz (1996) ermittelte fur verschiedene Vegetationsgesellschaften Haufigkeitsverteilun-
gen einzelner Pflanzenarten. Uber die Wurzeldichteprofile der einzelnen Arten konnte er
so die Parameter der Wurzeldichtefunktion x,., (Gl. 3.93, S. 70) ermitteln (s. Tab. 3.6).

a,, nimmt dabei stets den Wert eins an.

Abbildung 3.14 zeigt das normierte Wurzeldichteprofil von vier Landnutzungsarten. ES ist
das nahe der Erdoberfl&ache liegende Maximum der Vegetationsart "Wiesen und Weiden’
zu erkennen. Bel "Ackerflachen” und "Laubwald” liegt dieses entsprechend tiefer.
"Nadelwald” ist durch zwei Maxima aufgrund tiefwurzelnder Kiefern und flachwurzelnder

Fichten charakterisiert.
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L andnutzungsart b, C1 &, b, C> Z; e
besiedeltes Gebiet 0,37 -2,7 0 0 0 2,45
Laubwald 16 -5,6 0 0 0 15
Mischwald 1,2 -5,0 0 0 0 2,0
Nadelwald 1,0 -5,8 700000 11,3 -17,8 2,0
Sonderkulturen 1,7 -6,4 0 0 0 2,45
Ackerflachen 0,49 -4,6 0 0 0 1,7
Wiesen und Weiden 0,33 -6,7 0 0 0 1,55
Grinland 0,33 -6,7 5 17 -6,4 2,45

Tabelle 3.6: Parameter des Wurzel dichteprofils verschiedener Landnutzungsarten.

Tiefe in m

-
—
—_—
—_
—_
—

e —— Laubwald
20— ——— - ——-— Nadelwald - 2,0
------------ Ackerflachen
R qe— - Wiesen und Weiden | [
25 ¥ T ¥ T T ¥ ¥ 2,5
0,0 0,2 0,4 0,6 1,0

normierte Wurzelfunktion

Abbildung 3.14: Normierte Wurzel dichtefunktion von vier Landnutzungsarten.
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3.4.2.2.6 Weitere Vegetationspar ameter

Die Albedo a, und das Emissionsvermigen &, der Vegetation, die den Strahlungshaus-

halt des Bestandes bestimmen, wurden, ebenso wie der minimale Stomatawiderstand r_,

und der Flachenindex der nicht transpirierenden Pflanzenteile SAl , von LENZ (1996) Uber-
nommen, der diese aus einer Reihe von Literaturangaben ermittelte. Der fur die Geschwin-

digkeit des Oberflachenabflusses wichtige Rauigkeitsbeiwert nach Manning n,, wurde

anhand von Literaturdaten aus MOORE & FOSTER (1990) und SHEN & JULIEN (1993) ge-
wahlt. Bel Waldflachen und insbesondere bel Laubwald wird, aufgrund der starker ausge-
pragten Krautschicht, von einer htheren Oberflachenrauigkeit ausgegangen. Sonderkultu-
ren und Ackerflachen weisen eine nur geringe Rauigkeit auf, da hier der lockere Bestand,
das zeitweilige Brachliegen und das Fehlen weiterer Vegetation zu einem schnellen Ab-
fliefken des Oberflachenwassers fuhrt (WOHLRAB ET AL., 1992). Da die Oberflachenrauig-
keit auch unabhéngig von der Landnutzung durch viele Faktoren beeinflusst wird, mussen

diese Werte jedoch a's sehr grob angesehen werden.

I’SO

Landnutzungsart a; & SAl Ny
insm*
besiedeltes Gebiet 0,15 0,9 250 30 0,02
Laubwald 0,15 0,96 120 0,9 0,35
Mischwald 0,13 0,96 120 0,6 0,3
Nadelwald 0,11 0,97 120 0,6 0,25
Sonderkulturen 0,18 0,97 180 0,6 0,05
Ackerflachen 0,2 0,96 100 04 0,05
Wiesen und Weiden 0,2 0,96 150 1,25 0,15
Grinland 0,18 0,96 150 12 01

Tabelle 3.7: Albedo a;, Emissionsvermdgen &;, minimaler Stomatawiderstand r,, Flachenin-

dex der nicht transpirierenden Pflanzenteile SAl und Rauigkeitsbeiwert nach Manning n,, ver-
schiedener Landnutzungsarten.
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Zur Uberpriifung der Parametrisierungen und der Parameter, um die das Modell erweitert

wurde, werden in diesem Kapitel Sensitivitétsstudien und Simulationen vorgestellt.

Zunéchst (Kap. 4.1, S. 95) werden eindimensionale Simulationen mit einer “off-line’-Ver-
sion des Boden-V egetationsmodells durchgefiihrt. Das Modell wird hierbel mit gemesse-
nen meteorol ogischen Daten initialisiert und ohne Atmospharenmodell betrieben. Als Ein-
gabegroflen wahrend der Simulation werden am Oberrand des Boden-V egetationsmodells
die gemessenen Werte von Temperatur, Feuchte, Wind und Strahlung vorgegeben. Ein
Vergleich der ssimulierten mit der gemessenen Bodenfeuchte erlaubt dann eine Beurteilung
der Qualitét des Modells. Besonderes Augenmerk soll in diesem Kapitel auf die verschie-
denen Parametrisierungsmaglichkeiten der bodenhydraulischen Funktionen (s. Kap. 2.3.1,
S. 14) gerichtet werden, mit dem Zidl die Parametrisierung, die die besten Simulationser-

gebnisse liefert, zu extrahieren.

Im zweiten Unterkapitel werden Sensitivitdtsstudien gezeigt, die zum Ziel haben, den Ein-
fluss von hydrologischen Parametern, Parametrisierungen und Prozessen auf die Atmo-
sphére aufzuzeigen. Diese Studien betreffen zunachst (Kap. 4.2.1, S. 115) die Bodenkenn-
werte, Uber deren Analyse Hinweise herausgearbeitet werden konnen, welche Genauigkeit
bei der Vorgabe dieser Bodenkennwerte notwendig ist, um ein hinreichend genaues Simu-
lationsergebnis zu erhalten. Dartiber hinaus l&sst diese Analyse Schliisse auf die Wichtig-
keit von Prozessen zu, in die diese Bodenkennwerte eingebunden sind. Explizit untersucht
werden hydrologische Prozesse und Parametrisierungen in Kapitel 4.2.2 (s. S. 127): Um zu
zeigen, welche Auswirkung beispielsweise der Oberflachenspeicher oder die Makroporo-
sitét auf die Atmosphére hat, werden Simulationen mit und ohne diese Prozesse gezeigt. Es
konnen daraus Empfehlungen abgeleitet werden, welche Prozesse berticksichtigt werden
sollten und welche vernachlassigbar sind. Zum Vergleich werden Simulationen mit unter-
schiedlicher Bodenfeuchte-Initialisierung und unter Verwendung unterschiedlicher Boden-
arten gezeigt. Aus diesen Simulationen lésst sich zudem abschétzen, welchen Maximal-
fehler man bei der Interpretation von Simulationsergebnissen einkalkulieren muss, wenn
ein ungenauer Anfangswert der Bodenfeuchte gewahlt oder eine falsche Bodenart verwen-
det wird.
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In Kapitel 4.3 (s. S. 149) wird schliefdich eine dreidimensionale Simulation vorgestellt, die

es erlaubt, den Einfluss der Bodenhydrologie in eéinem realen Gebiet zu beurteilen.

4.1 VALIDIERUNG

4.1.1 DATENGRUNDLAGE UND M ODELLANPASSUNG

Zur Validierung des Boden-Vegetationsmodells steht ein Datensatz des Regionalen Kli-
maprojekts (REKLIP; FIEDLER, 1995) zur Verfugung. Innerhalb dieses Projekts wurden
die wichtigsten meteorologischen Parameter im Bereich des Oberrheingrabens und seiner
angrenzenden Gebirge flachendeckend und kontinuierlich Gber mehrere Jahre erfasst. Ne-
ben meteorol ogischen Grofen wurden bei drei Stationen (Karlsdorf, Linkenheim, Miinzes-
heim; s. Abb. 4.1) auch die Bodentemperatur und der volumetrische Bodenwassergehalt in
den Tiefen 5cm, 10 cm, 20 cm, 30 cm und 40 cm gemessen. Die Messung der Boden-
feuchte erfolgte mit Brandelik-Sonden. Alle Messwerte liegen als 10-Minuten-Mittelwerte
vor. Abzuglich einiger Tage mit Datenausfallen und der Wintermonate Dezember, Januar

und Februar stehen die in Tabelle 4.1 angegebenen Zeitrdume zur Verflgung.

Station Simulations-Zeitraum Anzahl der Simulationstage
Karlsdorf 24.08.1994 bis 18.11.1996 575
Linkenheim 28.08.1992 bis 20.08.1993 153
MUnzesheim 15.07.1991 bis 07.11.1994 429

Tabelle 4.1: Verfligbare Simulationszeiten.

Das Boden-V egetationsmodel | wird im folgenden “off-line”, aso ohne Atmospharenmodel|
betrieben. Eingabewerte sind hierbel Lufttemperatur, -feuchte und Windgeschwindigkeit
der Messhohe 10 m (Munzesheim: 8 m), sowie die Strahlungsbilanzkomponenten, der
Luftdruck und der Niederschlag. Letzterer kann, trotz moglicher starker kurzzeitiger
Schwankungen innerhalb dieses Intervalls, problemlos als 10-Minuten-Mittelwert verwen-
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det werden, denn wie Sensitivitétsanalysen von MERz (1996) zeigen, hat die zeitliche Dis-
kretisierung der Niederschlagsintensitét in diesem Bereich keinen relevanten Einfluss auf

die Infiltration.

Hohe Gber NN in m:

(oo o0 a0 ) I I O N
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455 455
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445 445
440 440

435 435
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415 420 425 430 435 440 445 450 455 460 465 470 475 480 485 490 495
Ost (km UTM)

Abbildung 4.1: Lage der Stationen im mittleren Oberrheingraben.

Die Station Linkenheim befindet sich im Zentrum des Oberrheingrabens in orografisch
homogenem Gelande. Der Bodentyp ist als Braunerde anzusprechen; das Ausgangssubstrat
in diesem Bereich sind Sande (ROESCHMANN, 1986). Die Bodenart ist entsprechend der
USDA-Klassifikation ’schluffig-toniger Lehm” (LICHTNER, 2000), die Vegetationsart ist
"Wiese'.

Die Station Karlsdorf liegt etwas weiter Ostlich, ebenfalls noch im Oberrheingraben und
damit in homogenem Gelénde. Auch hier ist die Vegetationsart "Wiese”. Der Bodentyp in
Karlsdorf ist Gley, das Ausgangssubstrat sind fluvisole Sedimente (ROESCHMANN, 1986).
Fur die Simulationen wird von der vertikal homogen verteilten Bodenart “sandiger Lehm’

ausgegangen (LICHTNER, 2000).

MUnzesheim liegt bereits in der Higelregion des Kraichgaus auf einer Kuppe, ebenfalls
ohne nennenswerte Hangneigung. Die Umgebung ist landwirtschaftlich genutzt, so dass

dort als Vegetationsart “Ackerflachen” fur die Simulationen verwendet wird. ES muss hier
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von radikalen Veranderungen des Bodengefliges und damit der bodenhydraulischen Eigen-
schaften in den oberen Schichten (Bodenverdichtungen, Bodenlockerungen, Verschlam-
mung) und der Vegetationsparameter aufrund der ackerbaulichen Bearbeitung ausgegan-
gen werden. Wahrend des Simul ationszeitraums wurden im Frihjahr und in den Sommer-
monaten Sonnenblumen und im Herbst Winterweizen oder Senf angebaut. Im Gebiet des
Kraichgaus ist der Bodentyp eine Tschernosem-Parabraunerde, das Ausgangssubstrat ist
Lo (ROESCHMANN, 1986). Eine Zuordnung der Bodentextur zur USDA-Klassifikation
ergibt die Bodenart "Lehm” (LICHTNER, 2000).

Diese dreli Stationen decken somit den Bereich von leicht grober Textur bis zur mittel-fei-

nen ab. Alle drei Bodenarten sind in Mitteleuropa sehr haufig vorzufinden.

Die eindimensionale Modellvariante ist auch in der Lage, eine Horizont-Einteilung der
Bodenarten zu verwenden, sofern die Horizontgrenzen den Schichtgrenzen des Modells
entsprechen. Testsimulationen haben aber gezeigt, dass dies zu keiner wesentlichen Ver-

besserung der Simulationsergebnisse fuhrt.

Modell Messung

0,01; 0,03; 0,07; 0,15; 0,31,

Tiefe der Schichtmittein m 0,63 1.27: 2.55

0,05;0,1;0,2;0,3; 0,4

0; 0,02; 0,05; 0,11; 0,23; 0,47;

Tiefe der Schichtgrenzein m 0,05; 1.91: 2,84

0; 0,075; 0,15; 0,25; 0,35; 0,45

Tabelle 4.2: Tiefen der Schichtmitten und Schichtgrenzen des Bodenmodells ("Modell”) und der
gemessenen Bodenfeuchte ("Messung’).

Die gemessene Bodenfeuchte muss zur Initiaisierung und zum spéateren Vergleich mit den
simulierten Werten auf die Tiefen der Schichtmitten z des Bodenmodells umgerechnet
werden. Die gemessenen und simulierten Bodenfeuchtewerte werden dabel als konstant
innerhalb der jeweiligen Schicht angenommen. Die Schichtgrenzen der Messung ergeben
sich aus der Mittelung der Tiefen der Schichtmitten z; , an denen die Messungen vorlie-
gen, da bel der Messung - abgesehen von der ersten Messtiefe - konstante Schichtdicken
verwendet wurden (s. Tab. 4.2).
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Modell Messung
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Abbildung 4.2: Schichtmitten (durchgezogene Linien) und Schichtgrenzen (gestrichelte Linien)
zur Umrechnung der gemessenen Bodenfeuchte ("Messung’) auf das Gitter des Bodenmodells
("Moddl").

Entsprechend Abbildung 4.2 erhdlt man die auf das Modellgitter transponierte Boden-

feuchte g, aus der gemessenen Bodenfeuchte 6, zu
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Die Indizes weisen jeweils auf die Tiefe der Schichtmitte hin. Im Folgenden wird zum
Vergleich der simulierten Bodenfeuchte mit der gemessenen Bodenfeuchte stets diese

transponierte Bodenfeuchte verwendet.
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Zur Bestimmung der Makroporositéatsparameter wurden Simulationen von jeweils 24
Stunden Dauer Uber die in Tabelle 4.1 angegebenen Zeitrdume durchgefihrt. Neben dem

maximalen Makroporositatsfaktor F wurde auch der julianische Tag des Eintretens

K,max

der maximalen Makroporositat J, ..., variiert. Die geringste Abweichung des simulierten

Tagesgangs der Bodenfeuchte zur gemessenen Bodenfeuchte bis zu einer Tiefe von 50 cm

ergab sich in Karlsdorf und Linkenheim bel nicht makroporésem Boden ( F =1), was

Kg,max
durch die hohe Trittbelastung am Stationsort, die zu einer Bodenverdichtung fihrt, be-
grindet werden kann. Im Gegensatz dazu konnte bei der Station Miinzesheim ein Opti-

mum mit F =10 erreicht werden. Dort wurde bel der Stationswartung darauf geach-

Kg,max
tet, den Boden entsprechend der landwirtschaftlichen Bearbeitung in der Stationsumge-

bung zu lockern. Der julianische Tag mit maximaler Makroporositét lag bei J, ., = 210,

also Ende Juli.

Bel den folgenden Simulationen muss berticksichtigt werden, dass die Messung und die
natirliche Variabilitét der Standortfaktoren Fehler hervorrufen konnen. Messfehler kdnnen
durch eine ungenaue Positionierung der Messsonden im Boden entstehen. In Verbindung
mit der Ubertragung des gemessenen Bodenfeuchteprofils auf das KAMM 2-Bodengitter
konnen - insbesondere bei vertika stark variierender Bodenfeuchte — solche Fehler sehr
grofl3 werden. Weitere Fehler entstehen durch die grobe Klassifikation der Bodenart, die
entsprechend der 12-teiligen USDA-Klassifikation vorgenommen wird. Die Klassenein-
teilung der V egetationsparameter kann ebenfalls zu einer Abweichung zu den V egetations-
parametern am Stationsort fuhren, insbesondere weil nur ein mittlerer Jahresgang tber die
Vegetationsfunktion (s. Kap. 3.4.2.2.1, S. 87) berticksichtigt wird, dieser aber durch Mahd
oder Ernte von den Standortbedingungen abweichen kann. Dies kann - zusammen mit wei-
terer landwirtschaftlicher Bearbeitung - besonders bei der Station Miinzesheim eine zeit-
lich und loka stark schwankende Makroporositédt und damit Fehler hervorrufen. Bei der
Station Karlsdorf kann von sehr homogenen Standortfaktoren beziiglich des Bodens und
der Vegetation ausgegangen werden, so dass die Interpretation der Ergebnisse dieser Stati-

on im Vordergrund stehen soll.
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4.1.2 PARAMETRISIERUNG DER BODENHYDRAULISCHEN FUNKTIONEN

Neben den bodenhydraulischen Funktionen (s. Kap. 2.3.1, S. 14) beeinflusst ebenfalls die
Wahl der Bodenkennwerte das Simulationsergebnis eines SVAT-Modells. Einen direkten
Nachweis der Qualitét einer Parametrisierung (die aus einer Kombination aus Funktionen
und Bodenkennwerten besteht) kann der Vergleich von simulierter mit gemessener Boden-

feuchte erbringen.

CUENCA ET AL. (1996) machten einen Vergleich von drei unterschiedlichen Parametrisie-
rungen: Die Funktionen von CAMPBELL (1974) mit den Bodenkennwerten nach CLAPP &
HORNBERGER (1978), die Funktionen nach BROOKS & COREY (1964) mit Bodenkennwer-
ten nach CosBY ET AL. (1984) sowie die Funktionen nach VAN GENUCHTEN (1980) mit den
Bodenkennwerten nach RAWLS ET AL. (1982). Es wurde ein Strahlungstag, initialisiert mit
Daten des HAPEX-MOBILHY -Experiments, simuliert, wobei die Bodenart "sandiger
Lehm’” war. Vegetation wurde nicht berlicksichtigt. Es wurden erhebliche Unterschiede der
Simulationsergebnisse bei den turbulenten Flissen, der Strahlungsbilanz, dem Bodenwaér-
mestrom und der Grenzschichthohe festgestellt, ohne dass eine Aussage dariiber gemacht

werden konnte, welche Parametrisierung die beste ist.

Ein weiterer Vergleich verschiedener Parametrisierungen stammt von SHAO & IRANNEJAD
(1999) mit Simulationen des Modells ALSIS Uber ein Jahr. Die Initialisierungsdaten
stammten ebenfalls aus dem HAPEX-MOBILHY -Experiment; die Bodenart war “schluffi-
ger Lehm’. Es wurde hier ebenso das Modell nach CLAPP & HORNBERGER (1978) sowie
die Funktionen nach BROOKS & COREY (1964) mit Parametern nach RAWLS & BRAKEN-
SIEK (1982), und die Funktionen nach VAN GENUCHTEN (1980) mit Bodenkennwerten nach
CARSEL & PARRISH (1988) verwendet. Als weitere Modellvariante wurde mit Funktionen
nach BROADBRIDGE & WHITE (1988) simuliert. Die Funktionen nach VAN GENUCHTEN
(1980) zeigten hierbei die beste Ubereinstimmung mit der gemessenen Bodenfeuchte. Das
Modell nach BROADBRIDGE & WHITE (1988) lieferte die schlechtesten Ergebnisse, so dass

auf die Verwendung dieses Modells im Folgenden verzichtet wird.

Die Klasseneinteilung der Bodenart kann dazu fuhren, dass die verwendeten Bodenkenn-
werte nicht exakt den Bodenkennwerten des Standorts entspricht. Es ist deshalb notwen-
dig, Tests der Parametrisierungen an mehreren Stationen durchzufiihren, um Interpretati-

onsfehler zu minimieren. Wie der Vergleich der verschiedenen Parametrisierungen im Fol-
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genden zeigt, hangen die Eigenschaften der bodenhydraulischen Funktionen stark vom
Bodenwassergehalt selbst ab, so dass immer verschiedene Simulationszeitraume mit unter-
schiedlichen Umweltbedingungen betrachtet werden sollten. Bisherige Vergleiche der Pa-
rametrisierung der bodenhydraulischen Funktionen beschrankten sich stets auf einen Stati-
onsort oder wurden mit SVAT-Modellen fir globale Simulationsanwendungen durchge-
fahrt. Es soll im Folgenden ein Vergleich der Parametrisierungen gemacht werden, der
unterschiedliche Standortbedingungen (insbesondere beziiglich der Bodenart) und Simula-
tionszeiten berlicksichtigt und sich dabel auf die Simulation von Tagesgéangen, wie sie in
der mesoskaligen Modellierung bendtigt werden, konzentriert. Aus den Ergebnissen soll

die Parametrisierung hervorgehoben werden, die die besten Ergebnisse liefert.

bodenhydraulische Funktionen Bodenkennwerte Abkurzung
CAMPBELL (1974) CLAPP & HORNBERGER (1978) C/CH
CAMPBELL (1974) RAWLS & BRAKENSIEK (1982) C/RB
BROOKS & COREY (1964) RAWLS & BRAKENSIEK (1982) BC/RB
BROOKS & COREY (1964) RAWLS (in SCHAAP & LEIJ, 1998) BC/R
VAN GENUCHTEN (1980) RAWLS & BRAKENSIEK (1982) vG/RB
VAN GENUCHTEN (1980) CARSEL & PARRISH (1988) vG/CP
VAN GENUCHTEN (1980) RAWLS (in SCHAAP & LEIJ, 1998) VG/R

Tabelle 4.3: Verwendete Parametrisierungen und ihre Abkirzungen.

Fur die anschlieffenden Simulationen werden die in Tabelle 4.3 angegebenen Parametrisie-
rungen verwendet, die grafisch in Abbildung 4.3 fir die Bodenart “sandiger Lehm” darge-
stellt sind. Die bodenhydraulischen Funktionen nach CAMPBELL (1974) und BROOKS &
CoOREY (1964) werden sehr haufig in SVAT-Modellen verwendet. Besonders das C/CH-
Modell ist dort sehr weit verbreitet. Im Bereich der hydrologischen Modellierung wird
hingegen standardmal3ig die Parametrisierung nach VAN GENUCHTEN (1980) verwendet.

Es ist zu sehen, dass die Unterschiede zwischen den Parametrisierungen sehr grof3 sind.
Das Matrixpotenzia der vG/CP-Parametrisierung ist am geringsten, das der C/CH-Para-
metrisierung am hochsten. Unter den Ubrigen Parametrisierungen erzeugen das vG/RB-
und BC/R-Modell noch relativ hohe Saugspannungen.
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Bel den BC- und vG-Funktionen macht sich gegentiber den C-Funktionen der Einfluss des
residualen Wassergehalts bel niedriger Bodenfeuchte bemerkbar, was zu einem héheren
Matrixpotenzia fuhrt. Darliber hinaus ist zu sehen, dass sich das Matrixpotenzial im Be-
reich des Séttigungswassergehalts bei den C- und BC-Funktionen dem Wert ¢, annahert,

wahrend es bei den vG-Funktionen dem Wert null zustrebt, was bei hoher Bodenfeuchte zu

einem niedrigeren Matrixpotenzia gegentber den anderen beiden Funktionen fihrt.
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Abbildung 4.3: Bodenhydraulische Funktionen der verwendeten Parametrisierungen der Bodenart
‘sandiger Lehm’.

Fur die Diffusion im Boden ist der Gradient des Matrixpotenzials verantwortlich, also die
Steigung der Kurve in Abbildung 4.3. Diese ist — bel mittlerer Bodenfeuchte - bei den C-
und BC-Funktionen etwas hoher als bei den vG-Funktionen, was bel vertikalen Boden-

feuchtegradienten zu einer Angleichung der Bodenfeuchte fihrt. Ein niedriges Matrixpo-
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tenzia ist darliber hinaus mit einer hohen hydraulischen Leitféhigkeit gekoppelt, wie bei-
spielsweise bei der vG/R-Parametrisierung zu sehen ist. Die geringste Leitfahigkeit weist
die vG/RB-Parametrisierung auf, also die Parametrisierung, die auch ein relativ hohes Mat-
rixpotenzial hat. Wassertransporte werden in diesem Modell eher durch Saugspannungs-
gradienten als durch die Gravitationskraft angetrieben. Umgekehrt ist bel der vG/CP-Pa-
rametrisierung die Leitfahigkeit sehr hoch und das Matrixpotenzial bzw. dessen Steigung

gering.

Es wurde fur jede dieser Parametrisierungen der in Tabelle 4.1 angegebene Zeitraum simu-
liert, wobei nach jedem Einzeltag neu initialisiert wurde. Dabei wurde der Betrag der Dif-
ferenz zwischen gemessener und simulierter Bodenfeuchte kontinuierlich ermittelt und
Uber die Anzahl der simulierten Einzeltage gemittelt. Es wurden hierflr die obersten finf
Bodenschichten (1 cm, 3 cm, 7 cm, 15 cm, 31 cm) verwendet. In Tabelle 4.4 ist diese mitt-

lere Abweichung fur die verwendeten Parametrisierungen dargestellt.

Bodenkennwerte
CH RB cP R
N C 0,044 0,040 - -
) c
g S
= | E BC - 0,034 - 0,046
[
X |7
VG - 0,023 0,067 0,025
E| g C 0,041 0,043 - -
21 s
T| Z BC - 0,040 - 0,106
c| 5
= e vG ; 0,031 0,052 0,042
= ) )
HN: C 0,077 0,047
o
% g BC - 0,042 - 0,109
[ [
D LE
= VG - 0,023 0,035 0,079

Tabelle 4.4: Mittlere Differenz des Betrags zwischen gemessener und simulierter Bodenfeuchte
der oberen finf Schichten.

Trotz der variierenden Landnutzung zusammen mit der Bodenbearbeitung l&sst sich die
Bodenfeuchte in Minzesheim so gut simulieren wie an den anderen beiden Stationen. Un-
ter den verschiedenen Parametrisierungen selbst sind jedoch erhebliche Unterschiede fest-
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zustellen. Die Abweichung zur gemessenen Bodenfeuchte ist im schlechtesten Fall drei bis

funf mal hdher als bei der besten Parametrisierung.

Das beste Simulationsergebnis erhalt man mit der vG/RB-Parametrisierung, aber auch die
BC/RB- und C/RB- Modelle liefern noch recht gute Ergebnisse. Von den vier hier verwen-
deten Bodenkennwert-Sétzen trifft der RB-Datensatz die Bodenverhdtnisse an den Stati-
onsorten also am besten. Der R-Datensatz liefert nur in Karlsdorf ein gutes Ergebnis, wah-
rend der CP-Datensatz dort schlecht abschneidet, bel den anderen beiden Stationen aber

einen geringen Fehler erzeugt.

Mit den vG-Funktionen erhdt man in jedem Fall ein besseres Resultat a's mit den beiden
anderen Funktionen. Dies wird besonders an der Stelle deutlich, wo die gleichen Boden-
kennwerte verwendet werden. Hier ist auch der Vortell der Verwendung des residualen
Wassergehalts bei den BC-Funktionen gegentiber den C-Funktionen — unter Beibehaltung
der RB-Bodenkennwerte — festzustellen. Die in der bisherigen KAMM-Version und vielen
anderen SVAT-Modellen verwendete C/CH-Parametrisierung fuhrt zu einer zwei bis vier

mal héheren Abweichung als die vG/RB-Parametrisierung.

Trotz der unterschiedlichen Boden- und Vegetationsverhdtnisse und den differierenden
Simulationszeitraumen sind diese Abweichungen an allen drei Stationen ahnlich, was die

Uberlegenheit der vG-Funktionen und der RB-Bodenkennwerte zeigt.

Eine detaillierte Betrachtung einzelner Simulationen soll nun zeigen, wie sich die Paramet-
risierung der bodenhydraulischen Funktionen unter speziellen Bedingungen auf das Mo-
dellergebnis auswirkt. Da sich die Ergebnisse der drei Stationen — trotz der unterschiedli-
chen Standortbedingungen — gleichen, wird diese Betrachtung auf die Station Karlsdorf
beschrankt, da hier der verfligbare Datensatz am groféten ist und die Boden- und Vegetati-

onsverhdtnisse am homogensten sind.

Zunéchst sind in den Abbildungen 4.4 bis 4.5 die gemessenen und simulierten Werte zwei-
er Strahlungstage zu sehen. Im Anschluss werden zwei Niederschlagssimulationen gezeigt,

zum einen bei niedriger, zum anderen bei hoher Bodenfeuchte.
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Abbildung 4.4: Gemessene kurzwellige Einstranlung und Niederschlag vom 10.08.1995 0.00 Uhr
bis 11.08.1995 24.00 Uhr in Karlsdorf.

Der 10./11. 08. 1995 war ein nahezu typischer Strahlungstag mit leichter Bewo6lkung am
Nachmittag (s. Abb. 4.4). Am zweiten Tag wurde zur Mittagszeit in 2 m Hohe eine Tem-
peratur von 29 °C erreicht. Nachts ging sie auf etwa 12 °C zur(ck.

Abbildung 4.5 zeigt die vom Modell ssimulierte Bodenfeuchte in den Tiefen 3cm, 7 cm
und 15 cm. Die gemessene Bodenfeuchte bewegt sich bei etwa 0,15 m®* m™, also einem
mittleren bis niedrigen Wert. Aufgrund von vorangegangenen Niederschlagen nimmt die
Bodenfeuchte nach unten ab. Im weiteren Verlauf ist eine Umkehr dieses Profils mit einer

niedrigeren Bodenfeuchte in den oberen Schichten zu erwarten.

Die Modéllierungsergebnisse gleichen sich: Die Bodenfeuchte in 15 cm Tiefe wird sehr
gut simuliert, wahrend sich die Feuchte in den beiden oberen Schichten schneller als bei
der Messung anndhert. Bei diesem niedrigen Wassergehalt sind die Adsorptions- und Ka-
pillarkréfte deutlich groRer as die Gravitationskraft. Folglich werden die Unterschiede
zwischen den Parametrisierungen im wesentlichen durch den Diffusionskoefizient D,, (Gl.
2.7, S. 12) bestimmt. Dieser ergibt sich aus der Anderung des Matrixpotenzials mit der
Feuchte, multipliziert mit der hydraulischen Leitfahigkeit. Die hydraulische Leitféhigkeit
sorgt dann fur eine Tiefenverlagerung des Profils, wobei die Feuchtedifferenzen zwischen
den Schichten erhalten bleiben.
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Abbildung 4.5: Bodenfeuchte in drei Tiefen vom 10.08.1995 0.00 Uhr bis 11.08.1995 24.00 Uhr
in Karlsdorf.
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Abgesehen vom BC/RB-Modell haben die C- und BC-Parametrisierung einen hoheren
Diffusionskoeffizienten (vgl. Abb. 4.3), der zu einer friheren Angleichung der Boden-
feuchte in den unterschiedlichen Schichten fuhrt: In 3 cm Tiefe geht die Feuchte recht stark
zurlick; in 15 cm Tiefe bleibt sie hingegen nahezu konstant. Das beste Ergebnis erhdt man
mit den vG- und der BC/RB-Parametrisierung.

Wie Abbildung 4.3 zeigt, sind die Unterschiede zwischen den Parametrisierungen entschei-
dend vom Bodenwassergehalt abhéngig. Im Folgenden soll deshalb ein Niederschlagser-

eignis bei trockenen und bel feuchten Bodenverhaltnissen gezeigt werden.

In Abbildung 4.6 sind die kurzwellige Einstrahlung und der Niederschlag in Karlsdorf vom
17.05.1995 2.00 Uhr bis 19.05.1995 2.00 Uhr dargestellt. Die Bodenfeuchte lag an diesem
Tag bei etwa 0,3 m* m™, was furr die Bodenart “sandiger Lehm’ ein relativ hoher Wert ist.

Uber die zwei Tage kam es mehrfach zu Niederschlagen; in der Summe ergaben sich

knapp 20 mm.
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o Q
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Abbildung 4.6: Gemessene kurzwellige Einstrahlung und Niederschlag vom 17.05.1995 2.00 Uhr
bis 19.05.1995 2.00 Uhr in Karlsdorf.

Die zugehdrige Simulation der Bodenfeuchte zeigt Abbildung 4.7.
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Abbildung 4.7: Bodenfeuchte in drei Tiefen vom 17.05.1995 2.00 Uhr bis 19.05.1995 2.00 Uhr in
Karlsdorf.
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Anaog zum vorigen Fall sorgt der hohe Diffusionskoeffizient bei den C- und BC-Funktio-
nen zu einer Angleichung der Bodenfeuchte in den drei Schichten. Im Vergleich zum vori-
gen Fall ist nun aber auch die Bodenfeuchte hoher und der Gravitationskraft, die Uber die
hydraulische Leitfahigkeit einflief3t, kommt eine gréf3ere Bedeutung zu: In den beiden obe-
ren Schichten geht bei der Simulation mit diesen Funktionen die Feuche trotz des Nieder-
schlags zuriick. Aufgrund der hohen hydraulischen Leitféhigkeit bleibt der Bodenwasser-
gehalt etwa 0,05 m*> m™ unter den gemessenen Werten. Dies ist auch die Ursache furr das
Abfallen der Bodenfeuchte beim vG/CP-Modell. Es kommt hier zeitweise sogar zu einer
Umkehr des Bodenfeuchteprofils mit den niedrigeren Werten im oberen Bereich. Insbe-
sondere bei den C- und BC-Funktionen fuhrt die hohe hydraulische Leitfahigkeit bei sehr
feuchtem Boden zu einer hohen Infiltration und zu grofRen Abflussraten am Modellunter-
rand. Die besten Ergebnisse liefern, wie am vorigen Strahlungstag, die vG-Parametrisie-

rungen.

Dass die Qualitét der Simulation abhdngig vom Anfangswassergehalt des Bodens ist, zeigt
die Simulation eines Niederschlagsereignisses vom 20.06.1995 10.00 Uhr bis 22.06.1995
10.00 Uhr (s. Abb. 4.8 u. Abb. 4.9). Es kam an diesem Tag zu zwei Niederschlagsereignis-
sen mit 7 bzw. 10 mm. Die Bodenfeuchte lag zwischen 0,1 und 0,15 m®* m*,
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Abbildung 4.8: Gemessene kurzwellige Einstrahlung und Niederschlag vom 20.06.1996 10.00 Uhr
bis 22.06.1996 10.00 Uhr in Karlsdorf.

Hier hat die niedrige Leitfahigkeit der vG/RB- und vG/R-Parametrisierung zur Folge, dass
die Feuchte in der obersten Bodenschicht erst um einige Minuten verzogert ansteigt. Insbe-
sondere beim vG/RB-Modell erhoht sich in 7 cm Tiefe die Feuchte nur sehr lagsam, da das
Bodenwasser noch in der dartiberliegenden Schicht gehalten wird und dort ein zu hoher
Wassergehalt simuliert wird. Erst beim zweiten Niderschlagsereignis, wenn aufgrund der
hoheren Feuchte die Leitfahigkeit hoher ist, erfolgt auch in 7 cm Tiefe ein stérkerer An-
stieg. Simulationen zeigen, dass man durch die Annahme von Makroporenfluss, durch eine
Erhohung der geséttigten Leitfahigkeit, bel dieser Parametrisierung eine Verbesserung des
Ergebnisses erzielt, doch fihrt diese Makroporositét dann bel htherem Wassergehalt zu
schlechteren Resultaten. Die schnelle Reaktion der Bodenfeuchte in 7 und 15 cm Tiefe
deutet ebenfalls darauf hin, dass ein gewisser Antell des Niederschlags in Makroporen an
untere Schichten weitergeleitet wird, doch reicht die in diesem Modell verwirklichte Para-
metrisierung der Makroporositét - abhangig vom Bodenwassergehalt - nicht aus, hier bes-

sere Ergebnisse zu erzielen.
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Abbildung 4.9: Bodenfeuchte in drei Tiefen vom 20.06.1996 10.00 Uhr bis 22.06.1996 10.00 Uhr
in Karlsdorf.
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Abbildung 4.10: Bodenfeuchte in vier Tiefen des Monats Mai 1996 in Karlsdorf. Parametrisie-
rung: vG/RB.
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Mit den C- und BC-Funktionen kénnen die Messungen besser as unter Verwendung der
vG-Parametrisierungen wiedergegeben werden. Anfangs wird der Wassergehalt zwar et-
was Uberschétzt, doch im weiteren Verlauf passt sich die simulierte Feuchte wieder dem
Messergebnis an. Erst beim zweiten Niederschlagsereignis wird die Bodenfeuchte in der

oberen Schicht vom Modell wieder unterschétzt.

Die Verwendung eines residualen Wassergehalts spielt bei den C-Funktionen keine Rolle,
wie ein Vergleich der CH-Bodenkennwerten — ohne residualen Wassergehalt — mit den

RB-Kennwerten zeigt.

Als Ergebnis lasst sich festhalten, dass die vG/RB-Parametrisierung die besten Ergebnisse
bei Kurzzeitsimulationen liefert. Dies wird insbesondere durch die mittlere Abweichung
zur gemessenen Bodenfeuchte Uber einen langeren Zeitraum und unter Verwendung ver-
schiedener Bodenarten (vgl. Tab. 4.4) bestétigt. Dass mit dem Modell auch langere Zeit-
raume realistisch wiedergegeben werden konnen, zeigt Abbildung 4.10.

Zum Monatsanfang ist die Bodenfeuchte in den oberen Schichten noch sehr gering, so dass
- infolge der damit verbundenen geringen hydraulischen Leitféhigkeit - das Niederschlags-
ereignis nach einem Tag Simulationszeit zu einer hohen Bodenfeuchte an der Erdoberfl&
che und einem nur maldigen Anstieg in 7 cm Tiefe fuhrt. Die gemessene Bodenfeuchte rea-
giert in dieser Tiefe schneller, was auf Makroporenfluss hindeutet. Nach zwel Tagen Si-
mulationszeit macht sich dieser Effekt aufgrund der jetzt htheren Bodenfeuchte nur noch
in 15 cm Tiefe bemerkbar, wahrend er beim Niederschlagsereignis nach 17 Tagen Simula-

tionszeit auch in dieser Tiefe verschwindet.

Abgesehen von den letzten beiden Tagen simuliert das Modell mit der vG/RB-Parametri-
sierung eine realistische Bodenfeuchte, insbesondere bei mittlerem bis hohem Bodenwas-
sergehalt.



114 4 Simulationen

4.2 SENSITIVITATSANALYSE

Der Austausch von Impuls, Masse und Warme zwischen Atmosphére und Erdoberflache
erfolgt Uber die turbulenten FlUsse, so dass Uber deren Betrachtung die Sensitivitéat der At-

mosphére auf bodenhydrol ogische Prozesse sehr gut gezeigt werden kann.

Eine generelle Problematik von Modellen bringen Parametrisierungen und die Anzahl der
darin bendtigten Parameter mit sich, da die empirische Bestimmung dieser Werte immer
mit Unsicherheiten verbunden ist. Ein weiterer Faktor ist die erh6hte Rechenzeit, die aus
der Verwendung sehr vieler Parameter folgt. Deshalb sollten empirische Parameter mog-
lichst genau bestimmt und nur so viele Parameter verwendet werden, dass ein akzeptables
Verhdtnis zwischen Simulationsergebnis und Rechenzeit erreicht wird.

Eine Sensitivitdtsanalyse nach SPEAR & HORNBERGER (1980) kann hier Aufschluss geben,
welche Parameter bel bestimmten Parameterbereichen zu gréf3eren Auswirkungen bel den
Ausgabewerten des Modells fihren. Man erhélt damit Hinweise auf kritische Parameter,
die moglichst genau bestimmt werden miissen, oder Parameter die nur geringen Einfluss

auf die Atmosphére haben und damit al's grobe Mittelwerte verwendet werden kénnen.

Die Beschreibung hydrologischer Prozesse im Boden erfolgt mittels bodenhydrol ogischer
Grolien (Bodenkennwerte), also besteht die naheliegendste Sensitivitdtsanalyse in der Va
riation dieser Grof3en. Diese Bereiche beinhalten die Variation der Bodenkennwerte tber
die Bodenart, z. B. zwischen den beiden Bodenarten "Sand” und "Ton’, oder die Variation
Uber verschiedene Literaturangaben der gleichen Bodenart. Diese Literaturwerte sind aus
Feldmessungen gemittelte Werte, die oft mit einer hohen Standardabweichung behaftet
sind, da innerhalb einer Bodenart je nach ihrem geomorphologischen Aufbau erhebliche
Unterschiede bestehen kdnnen. Somit bietet sich auch eine Variation tber diese Standard-

abweichung an.

Zur Abschétzung der Auswirkung verschiedener hydrologischer Prozesse auf die boden-
nahe Atmosphére besteht die einfache Mdglichkeit, Simulationen mit und ohne diese Pro-
zesse durchzuftihren. Solche Prozesse sind z. B. die Speicherung von Wasser an der Erd-
oberflache in Form des Oberflachenspeichers, die Variation des Anfangswassergehalts des
Bodens in Abhangigkeit von der Bodenart oder die Berticksichtigung einer Stauschicht im
Boden.



4.2 Sensitivitatsanalyse 115

Zu beachten gilt bei diesen Abschatzungen stets, dass Abhangigkeiten zu auf3eren Bedin-
gungen bestehen. Beispielsweise zeigten DIRMEYER ET AL. (2000), dass die Genauigkeit
der Simulation der Bodenfeuchte besonders bei trockenem Boden und spérlicher Vegeta
tion wichtig ist, bei feuchtem Boden eine Anderung der Parametrisierungen hydrol ogischer
Prozesse aber geringere Auswirkungen hat. Neben der Bodenfeuchte und der Vegetation
sind es im wesentlichen die Strahlungsumsétze an der Erdoberfléche (Strahlungstag / be-
wolkter Tag), womit auch unterschiedliche Warmefllsse im Boden beriicksichtigt werden,
die zu Sengitivitdtsdnderungen fuhren. Zur Beachtung der Wasserflisse im Boden muss
zwischen Tagen mit und ohne Niederschlagsereignissen unterschieden werden. Ebenso
mussen die Anfangsbedingungen beziglich der Temperatur in Boden und Atmosphére

berticksichtigt werden.

Die Wirkungsweise bodenhydraulischer Parameter und Prozesse beschrénkt sich nicht nur
auf die unmittelbare Verteilung des Bodenwassers, die in der Folge Uber die Transpiration
oder die Bodenwarmeleitfahigkeit die Entwicklung der Atmosphére beeinflusst, sondern
auch auf andere Grof3en, in deren Parametrisierung diese Bodenkenngréf3en eine Rolle
spielen. Diese Parametrisierungen betreffen die spezifische Feuchte an der Bodenoberfl&-
che (vgl. Gl. 3.55, S. 64), die Welkepunktfeuchte und damit auch den Stomatawiderstand
(vgl. Gl. 3.91, S. 69) sowie die Albedo des Erdbodens (vgl. Gl. 3.76, S. 67).

421 SENSITIVITATSANALYSE NACH SPEAR UND HORNBERGER

Die Sensitivitétsanalyse nach SPEAR & HORNBERGER (1980) kann Hinweise auf kritische
Parameter und Parameterbereiche geben. Man erhdlt damit auch eine Aussage Uber die
Bedeutung der Prozesse, in die der jeweilige Parameter involviert ist. Beispielsweise wird
die geséttigte hydraulische Leitfahigkeit als der Bodenparameter angesehen, auf den die
Atmosphére die hdchste Sensitivitdt zeigt (KABAT ET AL., 1997; MERz, 1996). Es ist zu
untersuchen, in wie weit sich eine Erhéhung dieser Leitfahigkeit durch Einfuhrung des

M akroporositéatsfaktors auf atmosphérische Grof3en auswirkt.

Die Senditivitétsanalyse nach SPEAR & HORNBERGER (1980) verwendet die statistische
Aussage aus einer grof3en Anzahl von Simulationsldufen mit einer zufadligen Variation der

zu untersuchenden Parameter. Dabel kann jeder Simulationslauf so eingestuft werden, dass
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er ein bestimmtes Verhalten B zeigt oder nicht dieses Verhaten (B) zeigt. Man erhalt
damit einen Teil von Parametersdtzen fur den B gilt, und den anderen Teil der Parameter-
sitze, fir den B gilt. Die Art der Parametersétze und ihre Unterschiede lassen dann auf die
Sengitivitét des Modells auf die einzelnen Parameter schlief3en. Zeigt sich bel der Variation

eines Parameters &, keine Differenzierung des Simulationsergebnisses, also

t(&)=t(&18)=f(&B), (4.1)
so hat dieser Parameter keinen Einfluss auf das Auftreten oder Nicht-Auftreten des Ereig-
nisses und der Parameter verhdlt sich insensitiv innerhalb eines a priori zugetellten Be-
reichs im mehrdimensionalen Parameterraum. Dieser Schluss ist alerdings nur dann zulés-
sig, wenn von einer geringen Kovarianz zwischen den Parametern ausgegangen werden

kann (SPEAR & HORNBERGER, 1978).

Die grafische Auftragung der kumulativen Wahrscheinlichkeit fir das Eintreten des Ereig-
nisses ( F(Ek|B)) und dessen Nicht-Eintreten ( F(Eklﬁ)) macht also eine Aussage daruber,
wie sensitiv sich das Modell gegentiber diesem Parameter verhélt. Dazu kann die Stichpro-

benfunktion
A = SUP|S, (X) = S, (X)] (4.2

des Kolmogorow-Smirnow-Tests verwendet werden. S, und S, sind dabei Verteilungs-

funktionen, die F(¢’k|B) und F(fk |§) entsprechen. d, , entspricht also der maximalen

n

vertikalen Distanz der beiden Auftragungen.

Als Ereignisgrof3en bieten sich in einem meteorologischen Modell die Evapotranspiration
und der flhlbare Warmestrom an. Die Ergebnisse der Monte-Carlo-Simulationen lassen
sich dann z. B. nach der Hohe der mittleren Evapotranspiration ordnen und dann in 2

gleich grof3e Teile aufspalten. Ein Teil, z. B. der mit hoher Evapotranspiration, entspricht

dann B und der andere Teil B.

Diese Sensitivitdtsanayse wurde unter anderem am SVAT-Modell TOPUP (BEVEN &
QUINN, 1994) angewandt (FRANKS ET AL., 1997). Bezliglich der Evapotranspiration hatte
die verflgbare Wasserkapazitat in der Wurzelzone den grofdten Einfluss, noch vor Wider-
standsgroéfien der Vegetation und der Erdoberflache.
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Diese Sensitivitétsanalyse wurde ebenfalls im hydrologischen Modell SAKE verwendet
(MERZz, 1996), wobel hier nur die bodenhydraulischen Parameter untersucht wurden. Die
Hohe des Oberflachenabflusses reagierte dabel bel Niederschlagsereignissen am sensitivs-
ten auf die Séttigungsleitfahigkeit Ks. Es wird weiterhin auf das Initialisierungsprofil as
sensitiven Parameter hingewiesen. Die zeitliche Diskretisierung des Niederschlags ist von

untergeordneter Rolle.
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Abbildung 4.11: Mittlere Evapotranspiration bei 1000 Simulationen mit zufélliger Variation der
bodenhydraulischen Parameter. Mlinzesheim, 17.05.1992.

Abbildung 4.11 zeigt das Ergebnis von 1000 Simulationen enes Strahlungstages
(17.05.1992), bei denen die finf BodenkenngrofRen zuféllig variiert wurden. Der Variati-
onsbereich entspricht der Variation entsprechend den Bodenarten “Sand” und "Ton’. ES
wurden die Parameterwerte nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982) verwendet. Simuliert wur-
de mit dem Boden-Vegetationsmodell, angetrieben von Messdaten der REKLIP-Station
Mnzesheim. Die Grafik zeigt den Riickgang der mittleren Evapotranspiration mit der Zu-
nahme des residualen Wassergehalts 4, im wesentlichen bedingt durch eine Zunahme des
Stomatawiderstands. Dennoch ist fur ale Bereiche des residualen Wassergehalts eine er-
hebliche Schwankung der Evapotranspiration festzustellen, je nach Wahl der weiteren vier

Parameter.

Wird die mittlere Evapotranspiration in Abhangigkeit von der geséttigten hydraulischen
Leitfahigkeit K, dargestellt, so ist dort keine Proportionalitét zu sehen (s. Abb. 4.11,
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rechts): Jeder Bereich der Leitfahigkeit deckt einen grof3en Bereich der Evapotranspiration
ab. Dies deutet bereits auf die grof3ere Sensitivitéat der Atmosphére auf den residualen Was-
sergehalt gegenuiber der Séttigungsleitfahigkeit hin. Die weiteren drei Parameter (Sétti-
gungswassergehat 6., Séttigungsmatrixpotenzial ¢, Porengrofe-Parameter A) liegen

zwischen diesen beiden Extrema.

Die folgenden Simulationen wurden mit dem Boden-Vegetationsmodell “off-line’, ange-
trieben durch gemessene meteorologische Grof3en (s. Kap. 4.1.1, S. 95), durchgefuhrt. Es
wurden die Bodenparameter Séttigungdeitfahigkeit K., Séttigungswassergehalt 6, resi-
dualer Wassergehalt g , Matrixpotenzial bei Séttigung ¢/, Porengrof3e-Parameter A, Ma-

kroporositétsfaktor F , Hangneigung® a und der Rauigkeitsbeiwert nach Manning N,

Uber den gesamten Bodenartbereich (Bodenkennwerte nach RAWLS & BRAKENSIEK, 1982)

zuféllig variiert. Jeweils 8000 Simulationen wurden durchgefiihrt®.

Esist zwar zu beobachten, dass z. B. ein grobkdrnigerer Boden neben einer htheren hyd-
raulischen Leitfdhigkeit auch ein geringeres Matrixpotenzial hat, doch wird hier davon

ausgegangen, die Parameter seien nicht korelliert.

Ein typisches Beispidl fur die Sensitivitét der Atmosphére auf die Variation von Boden-
und V egetationsparametern der Strahlungstag am 25.07.1995 in Karlsdorf (s. Abb. 4.12).

* Die Variation der Hangneigung betrifft hier lediglich das Sohigefélle S in Gleichung 3.24 (s. S. 54) und
nicht die Strahlungskomponenten in Kapitel 3.2.3.
® Vergleiche mit dem Ergebnis bei 800 Simulationslaufen haben gezeigt, dass kein relevanter Unterschied

zum Ergebnis bei 8000 Simulationsldufen festzustellen ist. So kénnen 8000 Simulationslaufe al's statistisch
ausreichend beurteilt werden.
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Abbildung 4.12: Simulierte Temperatur in 2 m Hohe, gemessene kurzwellige Einstrahlung, simu-
lierte Bodenfeuchte und gemessener Niederschlag am 25.07.1995 in Karlsdorf.

Die gemessene kurzwellige Einstrahlung und die simulierte Lufttemperatur in 2 m Hohe
zeigen den charakteristischen Verlauf eines sommerlichen Strahlungstages. Der Boden-
wassergehalt liegt auf einem mittleren bis niedrigen Niveau. In Folge kapillaren Aufstiegs
kann der Bodenfeuchteverlust durch Evapotranspiration ausgeglichen werden, so dass sich
der Bodenwassergehalt kaum andert. Nur in der obersten Bodenschicht macht sich eine

Austrocknung bemerkbar.

Das Ergebnis der Monte-Carlo-Simulation, die kumulative Wahrscheinlichkeit des Eintre-
tens von hoher bzw. niedriger Evapotranspiration, ist in Abbildung 4.13 zu sehen. Die bo-
denhydraulischen Parameter wurden Uber den gesamten Bodenartbereich, wie er von
RAWLS & BRAKENSIEK (1982) angegeben wird, variiert. Der maximale Makroporositéts-
=1 und F

faktor wurde zwischen F =10, die Hangneigung zwischen a =0°

Kg,max Ks,max

und a =30 ° und der Rauigkeitsbeiwert nach Manning zwischen n, =0 und n_ =0,35
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variiert. Es lasst sich damit zeigen, welcher Parameter den grofdten Einfluss auf die Atmo-
sphére hat, wenn die Simulation bel unbekannter Bodenart durchgefihrt wird, welcher Pa-

rameter al'so moglichst genau vorgegeben werden sollte.
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Abbildung 4.13: Kumulative Wahrscheinlichkeit des Eintretens der Ereignisse ‘hohe Eva-
potranspiration” (gestrichelt) und "niedrige Evapotranspiration” (durchgezogen) bei 8000 Si-
mulationen mit einer Variation der Parameter ber den jeweils in der Abszisse angegebenen Be-
reich. Karlsdorf, 25.07.1995.

Die hochste Sensitivitét ist beim residualen Wassergehat 6 und beim Porengrof3e-
Parameter A festzustellen, wahrend die Hangneigung a und der Rauigkeitsfaktor nach
Manning n,, entsprechend dem Fehlen eines Oberflachenspeichers keine Sensitivitét zei-
gen. Da die Wasserfllisse im Boden wahrend eines Strahlungstages sehr gering sind, rea-
giert die Atmosphére nur sehr schwach auf die weiteren Bodenparameter. Der Schliissel-
prozess an einem Strahlungstag ist die Transpiration, gesteuert durch den Stomatawider-
stand (Gl. 3.91, S. 69), der stark von der Welkepunktfeuchte und damit von § und A ab-
hangt. Dies zeigt sich auch in Abbildung 4.14, wo der Stomatawiderstand in Abhangigkeit
der die Welkepunktfeuchte bestimmenden Bodenparameter dargestellt ist. ESist zu sehen,
dass 4 und A einen sehr grofien Bereich des Stomatawiderstands r, abdecken. Weitere

Simulationen zeigen, dass die Sensitivitét bei § und A bel Vegetationsarten wie Wald
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noch stark zunehmen kann. Mit abnehmender Bodenfeuchte nimmt der Einfluss von 4

aufgrund seiner limitierenden Eigenschaft weiter zu.
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Abbildung 4.14: Der Stomatawiderstand r, in Abhangigkeit des Séttigungswassergehalts 6., des
residualen Wassergehalts 6, , des Matrixpotenzials bei Séttigung ¢/, und des Porengré3e-Parame-
ters A . Variation jeweils von nur einem Parameter; andere Parameter wie Bodenart 'Lehm” nach
RAWLS & BRAKENSIEK (1982). Bodenwassergehalt 8=0,3m>m™; kurzwellige Einstrahlung

Sep =800Wm™; maximale kurzwellige Einstrahlung S, =1000W m™; Vegetationsart
"Ackerflache’.

Dieses Ergebnis ist besonders von Bedeutung, wenn die Parametrisierung der bodenhyd-
raulischen Funktionen nach CAMPBELL (1974) verwendet wird, wie dies in vielen SVAT-
Modulen mesoskaliger meteorologischer Modelle der Fall ist, da hier der residuale Was-
sergehalt auf Null gesetzt ist. Die Welkepunktfeuchte sollte in diesem Fall nicht mittels des
Matrixpotenzials aus der Parametrisierung berechnet werden, sondern es sollte auf Litera-

turwerte (z. B. LEE & PIELKE, 1992) zurtickgegriffen werden.

Ein &hnliches Ergebnis erhdt man bei der Betrachtung des fuhlbaren Warmestroms (s.
Abb. 4.15). Die Sengitivitét auf die Variation des Bodenwassergehalts bei Séttigung ist hier
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noch etwas starker, was auf die Abhangigkeit der Temperaturleitfahigkeit und der Warme-

kapazitét des Bodens vom |uftgefillten Porenvolumen zurtickzufUhren ist.
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Abbildung 4.15: Kumulative Wahrscheinlichkeit des Eintretens der Ereignisse "hoher fuhlbarer
Warmestrom” (gestrichelt) und "niedriger fuhlbarer Warmestrom” (durchgezogen) bei 8000 Simu-
lationen mit einer Variation der Parameter iber den jeweils in der Abszisse angegebenen Bereich.
Karlsdorf, 25.07.1995.

Da die bodenhydraulischen Parameter empirisch aus Feld- oder Laborexperimenten ermit-
telt werden, findet man in der Literatur haufig sehr unterschiedliche Angaben bel der glei-
chen Bodenart. Wie sich diese Unsicherheit auf die Atmosphére auswirkt, kann eine Sen-
sitivitdtsanalyse zeigen, bei der die Parameter Uber den Bereich unterschiedlicher Litera
turangaben variiert werden. Im Folgenden werden die Literaturwerte von CLAPP & HORN-
BERGER (1978), RAWLS & BRAKENSIEK (1982), CARSEL & PARISH (1988) und RAWLS (in
SCHAAP & LEIJ, 1998) bei der Bodenart “sandiger Lehm’ verwendet. Die Variation er-
streckt sich Uber den maximalen Bereich der Literaturangaben. In Abbildung 4.16 ist die
kumulative Wahrscheinlichkeit fir das Eintreten von hoher und niedriger Evapotranspira-
tion in Abhéngigkeit der finf bodenhydraulischen Grofien nach 5000 Simulationen darge-
stellt.
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Abbildung 4.16: Kumulative Wahrscheinlichkeit des Eintretens der Ereignisse "hohe Eva
potranspiration” (gestrichelt) und "niedrige Evapotranspiration” (durchgezogen) bei 5000 Si-
mulationen mit einer Variation der Parameter iber den jeweils in der Abszisse angegebenen Be-
reich. Karlsdorf, 25.07.1995.

Erneut zeigt sich die hohe Sensitivitét der Evapotranspiration auf die Variation von & . Die
Schwankungsbreite dieser Literaturwerte wirkt sich also sehr stark auf das Modellergebnis

aus, was besonders auf den Wert § =0 der Bodenkennwerte nach CLAPP & HORNBERGER

(1978) zurlickzufuhren ist. Bel einer Bodenart mit feinkornigerer Textur, wo aso der resi-
duale Wassergehalt weit hoher liegt, macht sich dies noch starker bemerkbar.

A nimmt sehr hohe Werte an, was sich in einer Umkehr der kumulativen Wahrscheinlich-
keit bemerkbar macht: Im unteren Bereich erzeugen niedrige Porengrof3e-Parameter auch
eine niedrige Evapotranspiration, wie schon in Abbildung 4.13. Dies ist darauf zurlickzu-
fuhren, dass der Stomatawiderstand bei sehr kleinen A -Werten stark ansteigt und die Tran-
spiration hemmt (vgl. Abb. 4.14). Umgekehrt fuhren im oberen Bereich hohe Werte zu
einer niedrigen Evapotranspiration: Der verringerte kapillare Aufstieg in den Wurzelbe-
reich aufgrund des kleineren Matrixpotenzials dominiert Gber die nur noch geringfligige
Abnahme des Stomatawiderstands.

Die Unterschiede bei den Literaturangaben rihren unter anderem daher, dass naturliche
Bdden sehr heterogen aufgebaut sind und sich so kleinrdumig grof3e Unterschiede ergeben
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konnen. Dies aul3ert sich auch darin, dass Messungen mit einer zum Teil hohen Standard-
abweichung behaftet sind. Eine Variation der Bodenparameter Uber diese Standardabwel -
chung gibt Aufschluss dartiber, inwieweit sich dies auf die Evapotranspiration auswirkt. In
Abbildung 4.17 ist die kumulative Wahrscheinlichkeit bei einer Variation Uber die in
RAWLS & BRAKENSIEK (1982) bei der Bodenart “sandiger Lehm” ver6ffentlichte Standard-

abweichung dargestellt. Diese ist fur den Séttigungswassergehalt €., den residualen Was-
sergehalt g, das Matrixpotenzial bei Sattigung ¢/, und den Porengrof3e-Parameter A an-

gegeben.
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Abbildung 4.17: Kumulative Wahrscheinlichkeit des Eintretens der Ereignisse ‘hohe Eva-
potranspiration” (gestrichelt) und ’niedrige Evapotranspiration” (durchgezogen) bei 4000 Si-
mulationen mit einer Variation der Parameter Uber den jeweils in der Abszisse angegebenen Be-
reich. Karlsdorf, 25.07.1995.

Hier fuhrt lediglich die Variation des Séttigungspotenzials zu einer geringen Sensitivitat.
Dieser Parameter muss bel einer Messung also nicht so genau bestimmt werden wie die

anderen drei, auf die die Evapotranspiration sehr sensitiv reagiert.

Ganz andere Verhdtnisse findet man an Niederschlagstagen vor. Hier sind die Energieum-
setzungen an der Erdoberfl&che geringer. Insbesondere die Transpiration und damit der
Einfluss des Stomatawiderstands ist weniger stark. Gleichzeitig hat man erhebliche Was-
serumverteilungen im Boden, so dass den diesen Wassertransport bestimmenden Bodenpa-
rametern eine hohere Bedeutung zukommt. Dies ist vor allem die hydraulische Leitfahig-

keit, die den Bodenwassertransport unter dem Einfluss der Gravitationskraft bewerkstel-
ligt.
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Abbildung 4.18: Simulierte Temperatur in 2 m Hohe, gemessene kurzwellige Einstrahlung, simu-
lierte Bodenfeuchte und gemessener Niederschlag vom 17.05.1996 12.00 Uhr bis 18.05.1996 12.00
Uhr in Karlsdorf.

Beispielhaft zeigt Abbildung 4.19 die Sensitivitdt der Evapotranspiration auf eine Varia-
tion der Bodenkennwerte Uber den Bereich der Bodenart. Simulationsstart war am
17.05.1996 in Karlsdorf (s. Abb. 4.18). Nach 6 Stunden kommt es um 18.00 Uhr zu Nie-
derschlagen mit einer Intensitdt von etwa 10 mm in 20 Minuten, die zu einem kurzzeitigen
Auffillen des Oberflachenspeichers und einer starken Feuchtezunahme der obersten Bo-
denschichten fuhren. Dennoch ist dieser Niederschlag zu gering, um eine Sensitivitét auf

die Hangneigung a oder die Bodenrauigkeit n., zu zeigen. Neben dem Matrixpotenzial
bei Séttigung ¢, zeigt nun vor allem auch die Séttigungsleitfahigkeit K, eine hohe Sensi-
tivitdt, da bei hoher Infiltration im wesentlichen sie fir den Waeltertransport des Bo-
denwassers verantwortlich ist. Der geséttigte Wassergehalt 6, fuhrt nur aufgrund des im
Mittel niedrigen Bodenwassergehalts zu einer geringen Sensitivitét, doch liegt die Sensiti-

vitét auf diesen Parameter auch an anderen Tagen sehr niedrig.
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Abbildung 4.19: Kumulative Wahrscheinlichkeit des Eintretens der Ereignisse "hohe Eva
potranspiration” (gestrichelt) und "niedrige Evapotranspiration” (durchgezogen) bei 8000 Si-
mulationen mit einer Variation der Parameter ber den jeweils in der Abszisse angegebenen Be-
reich. Karlsdorf, 17.05.1996 12.00 Uhr bis 18.05.1996 12.00 Uhr.

Weitere Simulationen mit anderen Simulationstagen und unter Berticksichtigung der Luft-

temperatur und des fuhlbaren Warmestromes zeigen, dass §, K., A und F, an Nie-

Ks,max
derschlagstagen die sensitivsten Parameter sind. An Strahlungstagen hingegen reagiert die
Atmosphére sehr stark auf eine Variation von § und A (s. Abb. 4.13). Das Ausmal3 der
Sensitivitét ist jedoch immer sehr stark von den Feuchteverhdtnissen im Boden und der
Niederschlagsintensitét abhéngig. Erst Simulationen mit einer verdoppelten und ver-
vierfachten Niederschlagsmenge demonstrieren, dass die Atmosphére auch eine Sensitivi-
tét auf eine Variation der Hangneigung und des Rauigkeitbeiwerts nach Manning zeigt.
Dennoch ist diese Sensitivitéat im Vergleich zu den anderen Bodenkennwerten gering.

Ahnliche Ergebnisse erhdt man, wenn man als Ereignisgrofe den fiihlbaren Warmestrom

oder Simulationen mit den Daten der Stationen Linkenheim und Karlsdorf betrachtet.
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4.2.2 SENSITIVITAT DER ATMOSPHARE AUF HYDROLOGISCHE PARAMETER

UND PROZESSE

Um die Sensitivitét hydrologischer Parameter und Prozesse auf die Atmosphére zu testen,
wurden Simulationen mit unterschiedlichen Umgebungs- und Randbedingungen (Boden-
und Vegetationsart, Anfangswert der Bodenfeuchte) durchgefiihrt. Hierzu wurde das ge-
samte KAMM2-Modell verwendet. Lediglich das Wolken-Modul wurde ausgeschaltet, um
eine Kontrolle Gber den Niederschlag und die Strahlungsfliisse zu haben. Als Sensitivitéts-
grofRen wurden die turbulenten Flisse am Oberrand des Bodenvegetationsmodells sowie
die Lufttemperatur und die spezifische Feuchte in 2 m Hohe verwendet. Darliber hinaus
werden in den folgenden Grafiken die simulierte Bodenfeuchte der oberen Bodenschichten

6, (1cm Tiefe), € (3 cm Tiefe) u.s.w. sowie die aufsummierten Flisse des Niederschlags

5(P,), der Infiltration (1) und des Oberflachenabflusses 5(A, ) dargestellt.

Es wurden Simulationen mit und ohne bestimmten hydrol ogischen Komponenten durchge-
fahrt, um aus dem Vergleich den Einfluss auf die Sensitivitatsgrofien abschétzen zu kon-
nen. Da sich Anderungen bei diesen Grofken am starksten bei hohen Energieumsetztungen

bemerkbar machen, wurde ein sommerlicher Strahlungstag Ende Juli (J, = 210) smuliert.

Die kurzwellige Einstrahlung steigt an einem solchen Tag im Tagesverlauf auf knapp
1000 W m? an. Als Anfangswert der relativen Feuchte am Unterrand des Atmospharen-
modells wurde 80 % gewahlt; fir die Lufttemperatur wurde 15 °C vorgegeben. Diese ging
mit einem Temperaturgradient von 0,0065 K m™ mit der Hohe zuriick. Als geostrophische
Windgeschwindigkeit wurden 10 m s vorgegeben. Der Beginn der Simulationen lag bei
0.00 Uhr.

Zur Simulation eines Niederschlagsereignisses wurden gemessene Niederschlagswerte der
Station Minzesheim vom 27.06.1994 (s. Abb. 4.20) verwendet. An diesem Tag fielen
78,4 mm Niederschlag innerhalb von drel Stunden. Dieses Niederschlagsereignis wurde
dem Modell als Eingabeparameter vorgegeben. Sdmtliche weiteren Parameter wurden wie
beim Strahlungstag bel assen.
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Abbildung 4.20: Niederschlagsereignisvom 27.06.1994 in M iinzesheim.

Die Tagesmaxima bel den Simulationen liegen bei der Evapotranspiration bei etwa
350 W m™, beim fiihlbaren Warmestrom bei 200 W m™. Die Lufttemperatur in 2 m Hohe
steigt im Tagesverlauf von 12 °C auf ungefahr 23 °C an. Die spezifische Feuchte liegt zwi-
schen 8 g kg™ und 12 g kg™,

Als Anfangsprofil der Bodenfeuchte wurde in den meisten Féllen ein vertikal konstanter
Wassergehalt gewahlt, der dem Bodenwassergehalt bel der Feldkapazitét der jeweiligen
Bodenart entspricht. Im Falle der Bodenart "Lehm’, die als Bodenart mit mittlerer Textur
angesehen werden kann, betragt dieser etwa 0,21 m®* m>. Zur Simulation bei extrem tro-
ckenen und feuchten Boden wurden zusétzlich Simulationen mit einer Bodenfeuchte von
0,15 m*m™ und 0,4 m* m durchgefiihrt. Es ist im Folgenden zu beachten, dass der Ein-
fluss auf die Atmosphére bei Vorgabe von Feuchteprofilen mit hohen vertikalen Gradien-

ten hoher sain kann.

Als Vegetationsart wurde "Wiese” mit einem maximalen Makroporositétsfaktor von

F =5 verwendet, sofern bel den jeweiligen Simulationen nichts anderes angegeben

K¢ max
ist. Die Transpiration, die auf Anderungen des Bodenwasserhaushalts besonders stark rea-
giert, wére z. B. bai Waldflachen zwar grofer, doch sind die Ergebnisse bei der Verwen-
dung der Vegetationsart "Wiese” besser mit gemessenen Werten vergleichbar und die

Temperatur und die Feuchte in 2 m Hohe werden Uber dem Bestand bestimmt.
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Zur Parametrisierung von hydraulischer Leitfahigkeit und Matrixpotenzial wurden die
Funktionen nach VAN GENUCHTEN (1980) mit den Bodenkennwerten nach RAWLS &

BRAKENSIEK (1982) verwendet. Diese hatten in Kapitel 4.1.2 (s. S. 100) die besten Ergeb-
nisse gezeigt.

4.2.2.1 ANFANGSWERT DER BODENFEUCHTE

Dass dem Anfangswert der Bodenfeuchte eine grof3e Wirkung auf die Atmosphére zu-
kommt, ist einleuchtend. Wie grof3 dieser Einfluss sein kann, soll im Folgenden an einem
Beispiel gezeigt werden. Da Niederschlag zu einer Angleichung des Feuchteprofils bei
unterschiedlichen Initialisierungen fuhrt, wurden diese Simulationen ohne die V orgabe von
Niederschlag gemacht. Als Anfangswert der Bodenfeuchte wurde ein Wert von
0,15 m* m™ und 0,4 m* m® gewahlt.
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Abbildung 4.21: Differenz der Simulation mit hohem und niedrigem Anfangswert der Boden-
feuchte.
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In Abbildung 4.21 ist die Differenz der turbulenten Flisse sowie die der Lufttemperatur
und der spezifischen Feuchte in 2 m Hohe bel diesen Anfangsprofilen zu sehen. Bei einer
Simulation mit hohem Anfangswert liegt die Evapotranspiration um die Mittagszeit etwa
50 W m {iber der Simulation mit niederigem Bodenfeuchte-Anfangswert, da die Energie-
umsetzung an der Erdoberfl&che ohne Wasserstress der Vegetation primér tber Verduns-
tung und Transpiration erfolgen kann. In der Folge ist der fiihlbare Warmestrom 40 W m™
geringer. Dementsprechend liegt die Lufttemperatur 1,5 °C niedriger und die spezifische
Feuchte 1,5 g kg™* hoher.

4.2.2.2 OBERFLACHENSPEICHER

Der Oberfléchenspeicher bewirkt eine Zwischenspeicherung des nicht infiltrierten Wassers
an der Erdoberflache, so dass dies nicht vollstdndig dem Oberflachenabfluss zugefihrt
wird und zu einem spéteren Zeitpunkt infiltrieren kann. Ohne diesen Oberfl&chenspeicher
erhdlt die Bodensdule weniger Wasser, was zu geringerer Transpiration und hoherer Er-
warmung der bodennahen Luft fuhrt. Dieser Effekt wird sich besonders stark auswirken,
wenn die Infiltrationskapazitét Gberschritten wird. Diesist bel geringer hydraulischer Leit-
fahigkeit, also bei feinkoérniger Bodentextur und geringer Makroporositét, sowie bei hohen
Niederschlagsraten der Fall. Weiters bewirkt eine geringe Bodenfeuchte ein langsameres
Voranschreiten einer Feuchtefront im Boden, was ebenfalls die Infiltration einschranken
kann. Da die Hohe des Oberflachenspeichers von der Hangneigung abhangt, spielt der O-
berflachenspeicher besonders bei wenig geneigten Flachen eine Rolle. Hier ist vor alem
die maximale Hohe des Speichers von Bedeutung, die in dieser Arbeit auf 2 mm gesetzt
wurde. Diese geringe Hohe lasst vermuten, dass der Oberflachenspeicher keinen sehr gro-

[3en Einfluss auf die bodennahen meteorol ogischen Parameter hat.

Um den Einfluss der Wasserspeicherung an der Erdoberflache zu zeigen, wurden aus den
oben genannten Grinden Simulationen mit einem tonigen Boden ohne Makroporositét und
Hangneigung durchgefiihrt. Als Anfangsfeuchte des Bodens wurde ein konstanter Wert

von 0,25 m® m* gewahlit. Dieser liegt knapp iber der Welkepunktfeuchte des Bodens
(4, =023m>m>),
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mit Oberflachenspeicher

ohne Oberflachenspeicher
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Abbildung 4.22: 24-stiindige Simulation eines Niederschlagsereignisses mit (links) und ohne
(rechts) Oberflachenspeicher.

Die Niederschlagsrate ist zusétzlich vom Modellzeitschritt abhangig. Da das Modell mit

sehr niedrigen Zeitschritten im Bereich unter einer Minute arbeitet, kénnen hier sehr hohe

Raten entstehen. Wirde der Infiltrationsiiberschuss dem Oberflachenabfluss zugefihrt, so

hétte dies eine geringere Bodenfeuchte zur Folge. Dies wird sich bei einer stark flukturie-

renden Niederschlagsrate besonders stark auswirken. Bel SVAT-Modellen, die Stunden

oder Tageswerte der Niederschlagshohe a's Eingabegrofie verwenden, kann eine Speiche-

rung des Wassers an der Erdoberfl&che vernachléssigt werden.
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Abbildung 4.22 zeigt fir den oben geschilderten Fall Simulationen mit und ohne Oberfl&
chenspeicher. Die etwas hohere Infiltration sorgt — insbesondere am Vormittag — zu einer
leicht erhohten Bodenfeuchte der obersten Schicht. In den tiefer gelegenen Schichten sind

keine Unterschiede festzustellen. Die Verringerung der Evapotranspiration ohne den Ober-
flachenspeicher (s. Abb. 4.23) betragt etwa 25 W m™, was zu einer Temperaturerhthung

am Abend von tber 0,5 K flihrt.

Fuhrt man vergleichende Simulationen mit grobkdrnigeren Bodenarten aus, so verschwin-

den diese Unterschiede, da mehr Niederschlag infiltrieren kann und sich der Oberfl&chen-

speicher nicht mehr so stark fllt.
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4.2.2.3 GRUNDWASSER

Ein Grundwasserspiegel in einer gewissen Tiefe des Bodens (Flurabstand) bewirkt kapilla-
ren Aufstieg in den nichtgeséttigten Bodenraum. Bel Simulationen von 24 Stunden Dauer
ist die dadurch bedingte Anderung der Bodenfeuchte allerdings sehr gering. Wesentlich
entscheidender ist der Zugang der Wurzeln zu feuchterem Boden, wodurch die Transpira
tion erheblich gesteigert werden kann. Wie stark sich diese Erhéhung der Transpiration auf
das Simulationsergebnis auswirkt, soll im Folgenden untersucht werden. Es soll die Frage
geklart werden, ob die Bereitstellung einer Flurabstandkartierung als weiteres Eingabefeld
des Modélls zu einer Verbesserung des Modellergebnisses fuhrt. Da dieser Einfluss von
der Hohe des Grundwasserspiegels abhangig ist, werden Simulationen mit zwei unter-
schiedlichen Flurabsténden (1,91 m und 0,95 m), die den Schichtgrenzen entsprechen (vgl.
Abb. 3.7), durchgefihrt.

Es wird angenommen, der Grundwasserflurabstand (Index "GW ’) sal zeitlich konstant, so
dass der Fluss an der Grenzflache geséttigte / ungeséttigte Bodenzone jW‘GW dem

Grundwasserzu bzw. -abfluss |, entspricht:

Yo, )—1j (4.3)

Jow = jW‘GW = K(H’ Z)(T

GW

Zuné&chst wurden Simulationen mit der Vegetationsart "Wiese” und der Bodenart "Lehm’
durchgefiihrt. Da sich Unterschiede vor alem bel trockenem Boden bemerkbar machen,
wurde ein Anfangswassergehalt von 0,15 m®> m™ gewahlt. Unter diesen Umstanden ist die

Transpiration stark eingeschrankt, da diese Bodenfeuchte nur knapp tber der Welkepunkt-
feuchte (4, =0,1m®> m™) liegt. Niederschlag wurde nicht vorgegeben. Bei einem Flurab-

stand von 1,91 m ergaben sich keine Unterschiede zur Simulation ohne Grundwasser, denn
die Wurzeln dieser Vegetationsart reichen nicht bis in diese Tiefe und der Feuchtegewinn
der Uber dem Grundwasser liegenden Schicht ist zu gering, um einen Einfluss auf atmo-
sphérische Groéf3en zu haben. Im Gegensatz dazu kam es bei einem Flurabstand von 0,91 m
zu leichten Unterschieden zur Simulation ohne Grundwasser (s. Abb. 4.24). Die Vegeta
tion kann nun ihren Wasserbedarf durch die Transpiration aus dem Grundwasser decken,
denn die Wurzeln der Vegetationsart "Wiese” reichen bisin diese Schicht (vgl. Abb. 3.14).
In der Folge wird die Evapotranspiration am Nachmittag um 4 W m hoher, der fiihlbare
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Warmestrom geht um etwa 3 W m zuriick. Der Temperaturriickgang in 2 m Hohe bleibt
unter 0,1 K.

6
4 -
E 24
=
£ 0+ ~ >
[} >~ -
] SNo /
5 2 - \\~ -
L i \‘___———/
adl— AV,
J|-—— 2aH,,
'6 T T T T T T T
0,2 0,0002
o
X
(2]
o 0,14 - 0,0001 <
S £
E e T T T -~ \\ ~ 2
- /_/,/ T Ne 5
< 0,04 i - 0,0000 3
[} v L
Qo L
5
2 01- - -0,0001 &
—— AT(2m) N
1 -—— 4s@2 m) g)&
0,2 : , ; , ; , ; -0,0002
0 6 12 18 24

Simulationszeit in h

Abbildung 4.24: Differenz der Simulation mit einem Grundwasser-Flurabstand von 0,95 m und
ohne Grundwasser. Bodenart: ‘Lehm’, Vegetationsart: "Wiese'.

Unter realen Verhaltnissen wird man hohe Grundwasserstdnde vor allem im Bereich von
Flussauen vorfinden. Als Vegetationsart hat man an diesen Standorten haufig "Laubwald’
und als Bodenart "Sand’. Wie die folgenden Simulationen (s. Abb. 4.25) zeigen, bewirkt
unter diesen Umstanden die Berticksichtigung eines hohen Grundwasserstandes nur wenig
goblere Unterschiede, als bei "Wiese” und "Lehm’. Aufgrund der niedrigen Welkepunkt-
feuchte des Sandbodens wurde hier mit 0,1 m®* m* initialisiert.
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Abbildung 4.25: Differenz der Simulation mit einem Grundwasser-Flurabstand von 0,95 m und
ohne Grundwasser. Bodenart: “Sand’, V egetationsart: "Laubwald’.

4.2.2.4MAKROPOROSITAT

Der Makroporositét des Bodens kommt insbesondere beim Infiltrationsvorgang eine hohe
Bedeutung zu, da dann die Bodenfeuchte sehr hohe Werte erreicht und so eine Infiltration
in die Makroporen stattfinden kann. Dies fuhrt gegentiber nicht makroporésem Boden zu
einer hdheren Wasseraufnahme des Bodens. Aber auch in tieferen Schichten kann bel ho-
her Bodenfeuchte ein schnellerer Transport nach unten stattfinden, was in dartiber liegen-
den Schichten mit einer Abnahme der Bodenfeuchte verbunden ist. Abbildung 4.26 zeigt
dies am Beispiel eines Lehm-Bodens, dessen Anfangsbodenfeuchte bei 0,15 m® m lag. Es

wurden Simulationen ohne Makroporositét (Fy_ ., =1) und mit stark makroporésem Bo-

den (Fy_ e =10) durchgefuhrt.
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mit Makroporositat ohne Makroporositat

o
~
1

o
w
]

o
N
]

Bodenwassergehalt in m3 m-3

o
=
1
1

o
o
[0}
i

!

I
!

!

!

!
1
!

!

!

!

i
i
!

i

!

i

i

!

1
I

!

I

I
I
I

I

!

I

I
-
!

I

!

i

o

o

o
1
1

Fluss-Summe in m
o o
o o
o =
1 1
M
p—
1 1
M
=

0100_ T T T T T T T N T T T T T T

0 6 12 18 240 6 12 18 24
Simulationszeit in h Simulationszeit in h

Abbildung 4.26: 24-stiindige Simulation eines Niederschlagsereignisses mit ( F
und ohne Makroporositét ( F

=10, links)

K, max

«.ma = 1, rechts). Anfangswassergehalt: 0,15 m® m>.

Der makroporoése Boden fuhrt zu einer leicht erhéhten Infiltration und einem geringeren
Oberfléachenabfluss gegentiber dem nicht makroporésen Boden. Der entscheidende Unter-
schied besteht aber in der Welterleitung des infiltrierten Wassers in den oberen Schichten:
Ohne Makroporositat wird der Boden nur direkt an der Oberflache geséttigt, wahrend dar-
unter die Bodenfeuchte nur sehr langsam ansteigt oder, so in der dritten Bodenschicht,
konstant bleibt. Mit Makroporositét hingegen steigt auch in dieser Tiefe die Bodenfeuchte
deutlich an und in der zweiten Schicht wird sogar Séttigung erreicht. Am Nachmittag glei-
chen sich die Profile wieder an, so dass der Einfluss auf die Transpiration gering ist. Insbe-
sondere der bel beiden Simulationen nahezu gleiche Bodenwassergehalt der obersten Bo-
denschicht bedingt, dass die Oberflachenparameter (Emissionsvermégen und Albedo)
gleich sind. Die geringere Feuchte des nicht makroporésen Bodens im Wurzelbereich fihrt
dennoch zu einer Verringerung der Evapotranspiration um etwa 6 W m. Um den gleichen



4.2 Sensitivitatsanalyse 137

Betrag steigt der fihlbare Wéarmestrom an. Bei der Lufttemperatur in 2 m Héhe aulRert sich
diesin einer Zunahme von etwa 0,25 K.
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Abbildung 4.27: Differenz der Simulation ohne (F ., =1) und mit Makroporositat
(Fi_ma = 10). Anfangswassergehalt: 0,15 m® m®.

Liegt der Anfangswassergehalt jedoch hoher (z. B. bel Feldkapazitét), so sind diese Diffe-
renzen deutlich geringer, da dann der Niederschlag schneller infiltrieren und weitergel eitet
werden kann. Die Séttigung der obersten Schicht dauert beim Boden ohne Makroporositét
dann nur etwa 3 h an. Eine weitere Steigerung des Bodenwassergehalts (z. B. bis in den
Bereich des Séttigungswassergehalts) fuhrt zu umgekehrten Verhdtnissen: Das infiltrie-
rende Wasser kann nun sehr viel schneller nach unten abgefiihrt werden, so dass mit Mak-
roporositét im Tagesverlauf in den oberen Bodenschichten nun eine geringere Boden-
feuchte erreicht wird. Dies hat zur Folge, dass im Vergleich zum nicht-makropordsen Bo-
den dann die Evapotranspiration zurtickgeht und die Lufttemperatur ansteigt. Dies zeigen
die Abbildungen 4.28 und 4.29 am Beispiel einer Simulation mit der Anfangsfeuchte von
0,4m*m? Der latente Wérmestrom ist beim nicht makroporésen Boden etwa 4 W m™
hoher; die Temperatur 0,1 K geringer.
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Abbildung 4.28: 24-stiindige Simulation eines Niederschlagsereignisses mit ( Fstmax =10, links)

und ohne Makroporositét ( F

Kg,max

= 1, rechts). Anfangswassergehalt: 0,4 m®> m>,

Wird fur die Simulation statt eines Lehmbodens eine sandige Bodentextur verwendet, so

werden die Differenzen beim Bodenwasser und bei den bodennahen meteorologischen

Parametern noch grofer. Da die hohere geséttigte Leitfahigkeit sandiger Boden noch mit

dem Makroporositétsfaktor multipliziert wird, fuhrt dies zu sehr hohen makropordsen Leit-
fahigkeiten. Eine solche Simulation wird im Abschnitt 4.3.4 (s. S. 165) gezeigt.
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Abbildung 4.29: Differenz der Simulation ohne (F
(F =10). Anfangswassergehalt: 0,4 m* m>.

=1) und mit Makroporositét

Kg,max

K,max

4.2.2.5 PARAMETRISIERUNG DER BODENHYDRAULISCHEN FUNKTIONEN

In Kapitel 4.1.2 (s. S. 100) war zu sehen, dass die Wahl einer Parametrisierung einen gro-
[3en Einfluss auf die Bodenwasserverteilung der Bodenséule haben kann. Durch eine Vari-
ation der Bodenfeuchte &ndern sich die Oberflachenparameter an der Erdoberfléche (Al-

bedo a, (Gl. 3.76, S. 67) u. Emissionsvermogen & (Gl. 3.86, S. 68)), die spezifische
Feuchte an der Erdoberfléche 5 (Gl. 3.54, S. 63) sowie die Warmeleitfahigkeit und —

kapazitét in der Bodensaule (Kap. 3.1.1.2, S. 47). Bel geringer Bodenfeuchte steigt dartiber
hinaus der Stomatawiderstand r (Gl. 3.91, S. 69) an.

Neben diesem indirekten Einfluss des Parametrisierungsschemas Uber die Variation der
Bodenfeuchte andert die Parametrisierung des Matrixpotenzials aber auch direkt einige

Parameter des Boden-V egetationsmodells. Da die Bodenfeuchte des permanenten Welke-
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punkts g, Uber das Matrixpotenzial bestimmt wird, wird der Stomatawiderstand beein-
flusst. Das Matrixpotenzia fliefdt Uber die ¢-Funktion (Gl. 3.55, S. 64) aber auch in die

Berechnung der spezifischen Feuchte der Bodenoberflache ein. Mit dem Matrixpotenzial
wird dartiber hinaus die Bodenfeuchte bei Feldkapazitét berechnet, was den Bodenwasser-
gehalt, ab welchem Makroporenfluss moglich ist, beeinflusst. Dies wirkt sich wiederum

auf die Infiltration und die Bodenwasserverteilung aus.

Daneben flief3en aber einige Bodenkennwerte nicht nur Gber die Parametrisierungen der
bodenhydraulischen Funktionen, sondern auch direkt in einige Bereiche des Bodens ein.

Séttigungswassergehalt 6, und residualer Wassergehalt  beeinflussen wie die Boden-

feuchte die Albedo und das Emissionsvermogen des Erdbodens sowie die spezifische
Feuchte an der Erdoberfléche. Der Séttigungswassergehalt bestimmt zudem, da er dem
Porenvolumen des Bodens entspricht, die Warmekapazitat und —eitfahigkeit des Bodens.

Fur die folgenden Simulationen wurde als Anfangswert der Bodenfeuchte der Wasserge-
halt bei Feldkapazitét verwendet. Als Bodenart wurde "Lehm” gewahlt. Fir die Makropo-

rositdt wurde ein mittlerer Wert von F =5 vorausgesetzt. Fur die sieben verschiede-

K max
nen Parametrisierungen (s. Tab. 4.3, S. 101) ergeben die Simulationen die in Abbildung
4.30 dargestellten Kurvenscharen. Bei der Evapotranspiration ergeben die verschiedenen
Parametrisierungen Unterschiede bis etwa 20 W m™, beim fiihlbaren W&rmestrom sind es
nur 7 W m™. Bei Temperatur und spezifischer Feuchte werden die maximalen Differenzen
am Abend erreicht. Sieliegen bei 0,3 K bzw. 0,4 g kg™.
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Abbildung 4.30: Evapotranspiration (oben, durchgezogen), fuhlbarerer Wérmestrom (oben, gestri-
chelt), Lufttemperatur in 2 m Hohe (unten, durchgezogen, linke Ordinate) und spezifische Feuchte
in 2 m Hohe (unten, gestrichelt, rechte Ordinate) bei der Simulation mit sieben verschiedenen Pa-
rametrisierungen der bodenhydraulischen Funktionen. Bodenart: "Lehm’.

Abbildung 4.31 zeigt die gleichen Simulationen unter Verwendung der Bodenart “sandiger
Lehm’, eine ebenfalls haufig in der Natur vorkommende Bodenart mit deutlich grobkérni-
gerer Textur. Die Differenzen sind hier etwas héher und liegen bei den turbulenten Fllssen
bei 30 W m? bzw. 20 W m%. Den wesentlichen Ausschlag fiir diese hohen Abweichungen
unter den verschiedenen Parametrisierungen gibt aber die vG/CP-Parametrisierung, die
eine sehr niedrige Evapotranspiration mit hohem fihlbaren Warmestrom und hoher Tem-

peratur erzeugt.

Fuhrt man die gleichen Simulationen fir einen Tag aus, an dem die kurzwellige Einstrah-
lung nur noch einem Drittel der eines Strahlungstages entspricht, so gehen die Differenzen
zwischen den unterschiedlichen Parametrisierungen stark zurtick: Bei den turbulenten

Fliissen liegen sie dann im Bereich von nur 1 W m™.
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Abbildung 4.31: Evapotranspiration (oben, durchgezogen), fuhlbarerer Wérmestrom (oben, gestri-
chelt), Lufttemperatur in 2 m Hohe (unten, durchgezogen, linke Ordinate) und spezifische Feuchte
in 2 m Hohe (unten, gestrichelt, rechte Ordinate) bei der Simulation mit sieben verschiedenen Pa-
rametrisierungen der bodenhydraulischen Funktionen. Bodenart: “sandiger Lehm’.

4.2.2.6 BODENART

Uber die Wahl der Bodenart werden die Bodenparameter vorgegeben, die neben den bo-
denhydrologischen Grof3en auch die Warmekapazitét und -leitfahigkeit, sowie die Albedo
und das Emissionsvermdgen bestimmen. Wie im vorigen Kapitel erwahnt, beeinflusst die
Bodenart ferner die spezifische Feuchte der Erdoberflache, den Stomatawiderstand und
den Makroporenfluss. Uber diese GroRen ist ein hoher Einfluss auf die untere Atmosphére
zu erwarten. Die folgenden Simulationen sollen an einem Beispiel zeigen, wie stark dieser
Einfluss sein kann. Diese Simulationen kénnen al's Groftfehl erabschéatzung betrachtet wer-
den, wenn Simulationen ohne Bodenkartierung durchgeftihrt werden. Es wurden dazu Si-
mulationen mit allen Bodenarten der USDA-Klassifikation gemacht. Als Anfangswasser-
gehalt wurde die Bodenfeuchte bei Feldkapazitéat gewahlt.
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Abbildung 4.32: Evapotranspiration (oben, durchgezogen), fuhlbarerer Wérmestrom (oben, gestri-
chelt), Lufttemperatur in 2 m Hohe (unten, durchgezogen, linke Ordinate) und spezifische Feuchte
in 2 m Hohe (unten, gestrichelt, rechte Ordinate) bei der Simulation mit zwdlf verschiedenen Bo-
denarten der USDA-K lassifikation.

Die Simulationen (s. Abb. 4.32) ergeben beim latenten Warmestrom am Nachmittag Unter-
schiede von tber 30 W m™, beim filhibaren Warmestrom zur Mittagszeit von 15 W m™.
Bel der Lufttemperatur und der spezifischen Feuchte liegen die maximalen Differenzen in
den Abendstunden. Sie betragen 0,6 K bzw. 1 g kg™*. Diese Ergebnisse decken sich mit den
von LENZz (1996) durchgefuhrten Untersuchungen. Der Einfluss der Bodenkennwerte auf
viele Bereiche des Boden-V egetationsmodells fuhrt dazu, dass die Maxima und Minima
von jewells unterschiedlichen Bodenarten erreicht werden: Hohe Evapotranspirationsraten
werden von lehmigen Boden, niedrige Werte von sandigen Boden hervorgerufen. Beim
fuhlbaren Wéarmefluss hingegen fihren sandige Boden ebenfalls zu niedrigen Flussraten.
Hier sind es die tonreichen Boden, die hohe Warmestrome erzeugen. Die héchsten Tempe-
raturen werden Uber Sandbdden erreicht, wahrend schluffige Bodenarten zu niedrigen
Werten fuhren. Hohe Werte der spezifischen Feuchte sind bel tonigen Boden am wahr-
scheinlichsten. Sandige B&den hingegen erzeugen niedrige Feuchtewerte.
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4.2.2.7 BODENARTKLASSIFIKATION

Wie die bisherigen Simulationen zeigen, hat die Wahl der Bodenart einen sehr grof3en Ein-
fluss auf das Simulationsergebnis. Da das Modell normalerweise mit Bodenklassen arbei-
tet, werden fir jede Bodenart gemittelte Bodenkennwerte zur Berechnung verwendet, die
von den realen Bodenkennwerten abweichen konnen. Diese Abweichungen kénnen umso
groRer werden, je geringer die Anzahl der verwendeten Bodenklassen ist, da dann Gber
einen grofReren Bereich gemittelt wurde. Im Folgenden soll nun geklart werden, wie stark
sich die Variation der Bodenkennwerte innerhalb einer Bodenartklasse auf das Modeller-
gebnis auswirkt. Dazu wurden Simulationen mit der Pedotransferfunktion nach RAwWLS &
BRAKENSIEK (1985) (siehe Anhang A.3) durchgefiihrt, welche es erméglicht, exakt fir ein
bestimmtes Volumenverhdtnis aus Sand, Ton und Schliuff die Bodenkennwerte zu
bestimmen. Diese Simulationen wurden mit der USDA-Klassifikation (12 Klassen) und
einer 5-Klasseneinteilung (LENZ, 1996) durchgefitihrt (s. Abb. 4.33). Das Ergebnis |&sst
sich als Abschétzung des grofdten Fehlers, der sich aufgrund der jeweiligen Klasseneintei-

lung ergibt, interpretieren.

Fur die USDA-Klassifikation wird die Bodenklasse "Lehm” (L") und fur die 5-Klassen-
eintellung die Bodenklasse ‘mittel” betrachtet. Innerhalb dieser beiden Klassen wurden
jeweils zwei Randpunkte aus dem Texturdreieck gewahlt (s. Tab. 4.5), mit denen Simulati-
onen mit der Pedotransferfunktion durchgefihrt wurden. Es wurde dabei darauf geachtet,
die Punkte mit dem hdchsten und niedrigsten Verhdltnis aus Sand- zu Ton-Volumenanteil
zu wéhlen. Ein hohes Verhdltnis steht fur einen grobkornigen, stérker durchlassigen Bo-
den. Ist das Verhdtnis klein, so ist der Boden feinkérniger und hat eine hthere Saugspan-

nung.
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Abbildung 4.33: Bodenartklassifikation nach USDA (links) und nach einer 5-Klasseneinteilung
(rechts).

USDA-Klassifikation 5-Klasseneinteilung
Bodenart "Lehm’ Bodenart "mittel”
klein grof3 klein grof3
Verhdtnis Sand / Ton
"feinkornig” “grobkornig” "feinkornig” "grobkérnig”
Volumenanteil Sand 23 % 52 % 15% 82 %
Volumenanteil Ton 27 % 7% 35% 18 %

Tabelle 4.5: Zur Simulation verwendete Randpunkte im Texturdreieck der USDA-Klassifikation
und einer 5-Klasseneinteilung (LENZ, 1996).

Wie Tabelle 4.5 zeigt, sind die Boden der 5-Klasseneinteilung etwas toniger als die der
USDA-Klassifikation. Die Bodenart "‘mittel” zeigt insbesondere beim Sandanteil eine er-
hebliche Schwankungsbreite. Dies zeigt auch die Simulation mit den beiden Randwerten
(s. Abb. 4.34).
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Abbildung 4.34: 24-stlindige Simulation eines Niederschlagsereignisses. Bodenkennwerte entspre-
chend der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK (1985) mit Volumenanteilen der Tex-
turfraktionen aus der Bodenart ‘mittel* der 5-Klasseneinteilung (LENZz, 1996). Links "grobkdrnig’,
rechts "feinkornig’.

Durch den hohen Sandanteil kann beim grobkérnigen Boden deutlich mehr Niederschlag
infiltrieren. Das Bodenwasser versickert allerdings schneller, was in den oberen Schichten
zu einer geringeren Bodenfeuchte als beim feinkdrnigen Boden fuhrt. In 15 cm Tiefe (&)
hingegen wird beim grobkornigen Boden sehr viel friher ein hoher Bodenwassergehalt

erreicht, der Uber dem des feinkdrnigen Bodens liegt.

Diese Unterschiede der Feuchteprofile fihren zu erheblichen Unterschieden bei den tur-
bulenten Flissen, wie in Abbildung 4.35 zu sehen ist. Die Evapotranspiration ist beim
grobkérnigen Boden tber 15 W m niedriger as beim feinkérnigen, der filhlbare Warme-
strom ist um 7 W m erhéht. Bei der Lufttemperatur in 2 m Héhe macht sich diesin einem
Anstieg um mehr as 0,3 K bemerkbar, bei der spezifischen Feuchte in einem Rickgang
um fast 0,5 g kg™
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Abbildung 4.35: Differenz der Simulation mit gobkdrnigen und feinkérnigen Boden innnerhalb
der Bodenart ‘mittel” der 5-Klasseneinteilung.

Qualitativ der 5-Klasseneintellung dhnlich sind Simulationen in der Bodenartklasse
‘Lehm” der USDA-Klassifikation (s. Abb. 4.36), wenngleich die Unterschiede zwischen
grob- und feinkdrnigem Boden geringer sind. Dies aul3ert sich dann in geringeren Diffe-
renzen der turbulenten Flisse und der meteorologischen Parameter in 2 m Hohe (s. Abb.
4.37): Die Evapotranspiration liegt beim grobkérnigen Boden nur noch bei 8 W m™ unter
der des feinkdrnigen Bodens, beim fuhlbaren Warmestrom sinkt die Differenz auf etwa
5W m. Die Temperaturdifferenz liegt maximal bei nur noch 0,15 °C und der Unterschied
der spezifischen Feuchte bei 0,2 g kg™. Die Differenzen zwischen den beiden Texturen
"grobkdrnig” und ‘feinkornig” sind damit unter Verwendung der 5-Klasseneinteilung vier

mal so hoch als wenn die zwdlfteilige USDA-K | assifikation verwendet wird.
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Abbildung 4.36: 24-stlindige Simulation eines Niederschlagsereignisses. Bodenkennwerte entspre-
chend der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK (1985) mit Volumenanteilen der Tex-
turfraktionen aus der Bodenart "mittel” der USDA-Klasseneinteilung. Links "grobkornig’, rechts
feinkornig’.
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Abbildung 4.37: Differenz der Simulation mit gobkdrnigen und feinkérnigen Boden innnerhalb
der Bodenart 'Lehm’” der USDA -Klasseneinteilung.

4.3 DREIDIMENSIONALE SIMULATIONEN

Die bisherigen Simulationen konnten den Einfluss hydrologischer Prozesse, Parametrisie-
rungen und Parameter auf die bodennahe Atmosphére zeigen, jedoch waren dies stets Spe-
ziafélle, wo mit einem maximalen Einfluss zu rechnen war. Desweiteren wurde dieser
Einfluss bel einer Variation weiterer topografischer Faktoren, wie man sie in einer stark
gegliederten Landschaft vorfindet, noch nicht untersucht. Im folgenden sollen nun dreidi-
mensionale Simulationen in einem Gebiet vorgestellt werden, in dem neben der Bodenart

auch die Landnutzung und die Hangneigung variiert.

Als Simulationsgebiet wurden Kartierungen des mittleren und siidlichen Oberrheingebiets
mit seinen angrenzenden Gebirgsziigen verwendet (s. Abb. 4.38). Das Gebiet erstreckt sich
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Uber 176 km in Ost-West-Richtung, 240 km in Nord-Sud-Richtung und liegt in einer Git-
terauflésung von 4 km vor. Es umfasst im Westen und Osten die Mittelgebirge der Voge-
sen und des Schwarzwalds, getrennt durch den Oberrheingraben. Die westliche Grenze
bildet das Hinterland der Vogesen, wahrend im Osten noch die Schwabische Alb in das
Simulationsgebiet hineinragt. Sudlich wird es durch die Berge des Schweizer Jura und
nordlich durch den Pfalzer Wald im Westen und das Hugelland des Kraichgau im Osten
begrenzt.
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Abbildung 4.38: Orografie und Hangneigung des Simul ationsgebiets.

Aufgrund der groben Gitteraufldsung ist die Modellorografie gegentiber der realen Orogra-
fie stark gegléttet, so dass es notwendig war, fur die Berechnung des Oberflachenabflusses
eine Kartierung der Hangneigung bereitzustellen. Dazu wurde aus einer Orografie-Kartie-
rung mit einer horizontalen Gitterauflésung von 100 m fir jeden Gitterpunkt die Hangnei-

gung ermittelt. Die Mittelung Uber ein 4 km-Raster ergab dann eine Kartierung der Hang-
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neigung, die in Abbildung 4.38 zusammen mit der zur Simulation verwendeten Orografie
dargestellt ist. Es ist zu sehen, dass hohe Hangneigungen vor allem in den Mittelgebirgen
zu finden sind, wobei die dem Rheintal zugewandten Seiten besonders hohe Hangneigun-

gen aufweisen.
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Abbildung 4.39: Verteilung der Bodenart im Simulationsgebiet.

Zur Kartierung der Bodenarten wurde eine Einteilung in funf Texturklassen verwendet (s.
Abb. 4.39; LENZ, 1996). In den Gebirgen des Schwarzwalds, der VVogesen und des Schwei-
zer Jura dominieren Boden mit mittlerer Textur, die die Hauptbodenart im Simulationsge-
biet bildet. Unterbrochen werden diese Gebiete von einigen sandigeren Bereichen, denen
die Texturklasse "grob” zugeordnet werden kann. Diese ist auch im Bereich der Niederter-
rassen des Rheins und am Ostrand der Vogesen vorzufinden. Béden mit mittelfeiner Tex-
tur liegen in der Burgundischen Pforte, zwischen Vogesen und Schweizer Jura, vor. Bo-

denarten der Texturklasse ‘fein” sind in der nordwestlichen Ecke des Simulationsgebiets
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sowie in der Zaberner Senke, zwischen Vogesen und Pfazer Wald, und ostlich des
Schwarzwalds zu finden. Hier liegt auch der einzige Bereich, in dem die Bodentextur mit
"fein” anzusprechen ist. Fir die stidostliche Ecke des Simulationsgebiets lagen keine Daten
vor. Fur diesen Bereich wurden die Simulationen entsprechend LENZ (1996) mit der Bo-

denart "sandiger Lehm’ durchgefuhrt.
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Abbildung 4.40: Verteilung der Landnutzung im Simulationsgebiet.

Wie bei der Bodenart, so ist auch die Landnutzung (s. Abb. 4.40) speziell in den Mittelge-
birgen einer bestimmten Klasse zuzuordnen. Insbhesondere in den Vogesen, dem Pfalzer
Wald und dem Schwarzwald dominiert die Landnutzung "Wald’, fur die bei der Simulation
die Parameter der Klasse "Mischwald” verwendet wurden. An den rheinseitigen Vorberg-
zonen schlief3en sich die durch Weinbau gepréagten Bander der Landnutzungsklasse “Son-
derkulturen” an. In der Rheinebene selbst sind Ackerfl&chen vorherrschend. Nach Norden

werden diese wieder zunehmend von Wald abgeldst. Wiesen sind vor allem 6stlich des
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Schwarzwalds zu finden. FUr den Bereich im Osten des Simulationsgebiets, fir den keine

Daten vorlagen, wurden die Parameter der Landnutzungsklasse "Griinland” verwendet.
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Abbildung 4.41: Initialisierungswert der Bodenfeuchtein 7 cm Tiefe.

Sofern nicht anders vermerkt, werden die folgenden Simulationen mit einem Boden-
feuchte-Anfangswert durchgefuhrt, der zwischen Feldkapazitdt und residualem Wasserge-
halt (entsprechend Tab. 4.6, S. 158) liegt. Entsprechend des betragsméldig zunehmenden
Matrixpotenzias bel einer Verfeinerung der Bodentextur (vgl. Abb. 2.1, S. 15) ergeben
sich dadurch hohe Werte bei feiner Textur und niedrige Werte bei grobkdrnigen Bdoden.
Dies ist auch in Abbildung 4.41 zu sehen, wo die Initialisierungsfeuchte am Beispiel des
Bodenwassergehalts in 7 cm Tiefe dargestellt ist. Geringe Variationen innerhalb einer Bo-
denartklasse und Abweichungen vom vertikal konstanten Initialisierungsprofil treten nur
noch aufgrund der in Kapitel 3.4.1.1 (s. S. 76) beschriebenen Abhangigkeit des Profils von

der Landnutzung auf, doch werden diese Effekte grofitenteils von der Dominanz der Bo-
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denart Uberdeckt. Die weitere Initialisierung des Modells erfolgte wie bei den in Kapitel
4.2.2 (s. S. 127) durchgefuihrten Simulationen. So wurde ebenfalls das in Abbildung 4.20
(s. S. 128) dargestellte Niederschlagsereignis dem Model| aufgeprégt.

Um den Einfluss von Hangneigung, Bodenart und Landnutzung auf das Simulationsergeb-
nis zu zeigen, werden im folgenden Kapitel der aufsummierte Oberfléchenabfluss, die Bo-
denfeuchte in 7 cm Tiefe und die ssmulierte Evapotranspiration am Beispiel des oben be-
schriebenen Referenzfalls gezeigt. In den anschlief3enden Kapiteln werden hydrologische
Parameter und Prozesse variiert und Differenzfelder zu diesem Referenzfall dargestellt.

4.3.1 REFERENZFALL

Der wesentliche Faktor, der zu einer Anderung des Bodenfeuchteprofils fihrt, ist die Infilt-
ration, bzw. der Oberflachenabfluss. Beide GrofRen sind zum einen von der Infiltrationska-
pazitdt abhangig, die sich aus der Multiplikation der bodenartabhéngigen geséttigten Leit-
fahigkeit und dem Makroporositéatsfaktor ergibt (s. Kap. 3.1.2.3, S. 51 u. Kap. 3.1.2.5, S.
56), zum anderen spielt die Hohe des Oberflachenspeichers, die von der Hangneigung und
der Oberflachenrauigkeit bestimmt wird (s. Kap. 3.1.2.4, S. 53), eine Rolle. Der Makropo-
rositatsfaktor wird Uber den maximalen Makroporositétsfaktor und die Wurzelverteilung
gesteuert, die entsprechend der Landnutzung vorgegeben werden. Ebenfalls Giber die Land-
nutzungsart wird die Oberflachenrauigkeit vorgegeben. In Abbildung 4.42 ist der Uber die
Simulationszeit aufsummierte Oberflachenabfluss dargestellt, der den Einfluss von Boden-
art, Landnutzung und Hangneigung zeigt. Wie ein Vergleich mit der Bodenartkartierung
zeigt, hat die Bodenart den grofiten Einfluss auf den entstehenden Oberflachenabfluss. In
den Bereichen mit feiner und sehr feiner Bodenart flief3t nahezu der gesamte Niederschlag
von 78 mm oberfl&chlich ab. Die Abflussmenge geht mit zunehmender Grobkérnigkeit der

Textur zurick und liegt bei der Bodenart “grob” nur noch etwa bei 50 mm.
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Abbildung 4.42: Summe des Oberflachenabflusses um 13.00 Uhr.

Eine weitere Variation der Abflusssumme entsteht durch die Landnutzungsart, wenngleich
dieser Einfluss von der Bodenart grofdtenteils Gberdeckt wird. In den Bereichen mit der
Landnutzung "Sonderkulturen’, die durch eine geringe Makroporositét und eine niedrige
Oberflachenrauigkeit gekennzeichnet sind, ist der Oberflachenabfluss gegentiber benach-
barten Wiesen- und Ackerflachen mit gleicher Bodenart um etwa 5 bis 10 mm erhéht. In
Gebieten mit Waldbestand ist der Oberfachenabfluss gegentiber Wiesen- und Ackerflachen
um bis zu 5 mm grof3er. Die hhere Makroporositét der Waldflachen fuhrt hier in der ers-
ten Stunde zu einem schnellen Wassertransport im Boden. In der Folge kdnnen nachfol-
gende Niederschlage im relativ trockenen Boden weniger schnell weitergeleitet werden, als
dies bei der Landnutzung "Wiese” oder "Acker” der Fall ist, so dass trotz hoherer M akropo-
rositdt und Oberflachenrauigkeit hohere Abflussraten entstehen. Der Einfluss der Hangnel-
gung ist sehr gering. Nur an den dem Rheintal zugewandten Hangen der Mittelgebirge ist

ein leicht erhohter Oberflachenabfluss zu beobachten.
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Bodenfeuchte
inm m®
in 7 cm Tiefe

> 0.35
0.33-0.35
0.31-0.33
0.29-0.31
0.27-0.29
0.25-0.27
0.23-0.25
0.21-0.23
0.19-0.21

< 0.19

ARRERCCNED

Abbildung 4.43: Bodenfeuchtein 7 cm Tiefe um 13.00 Uhr.

Die Bodenfeuchte um 13.00 Uhr (s. Abb. 4.43) zeigt noch immer die bodenartabhangige
Struktur der Initialisierungsfeuchte, wenngleich sich die Unterschiede infolge verschiede-
ner Infiltrationsraten nahezu invertiert haben. Feinkornige Bodenarten mit hohem Oberfl&a
chenabfluss verzeichnen eine nur geringe Zunahme der Bodenfeuchte; bel grober Boden-
textur hingegen hat sich der volumetrische Bodenwassergehalt von 10 % auf 37 % mehr
als verdreifacht.

Die Evapotranspiration um 13.00 Uhr (s. Abb. 4.44) ist im wesentlichen mit der Orografie
korreliert. Im Rheintal erreicht sie Werte von (iber 400 W m, in hoheren Lagen aber nur
noch etwa 200 W m™. Eine landnutzungsabhéngige Variation ist nur in den Gebieten der
Sonderkulturen festzustellen: Der hohe Oberflachenabfluss fuhrt zu einer vergleichsweise

niedrigen Bodenfeuchte (vgl. Abb. 4.43), die, zusammen mit dem geringen sommerlichen
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Bedeckungsgrad dieser Landnutzungsklasse (vgl. Tab. 3.4, S. 89), eine relativ niedrige

Evapotranspiration nach sich zieht.

latenter
Warmestrom
in W ni

> 394
371-394
347-371
323-347
300- 323
276- 300
253-276
229-253
205-229

< 205

RERERCRNN

Abbildung 4.44: Latenter Wéarmefluss um 13.00 Uhr.

4.3.2 ANFANGSWERT DER BODENFEUCHTE

Die Sengitivitétsanalyse in Kapitel 4.2.2.1 (s. S. 129) hat gezeigt, dass eine Variation des
Anfangswassergehalts - ohne Niederschlag, bel der Vegetationsklasse "Wiese” und der
Bodenart "Lehm’ - Abweichungen beim latenten Warmestrom von etwa 50 W m™ bewir-
ken kann. Wie grof3 diese Abweichungen unter verschiedenen topografischen Bedingungen
bei einem Niederschlagsereignis werden kdnnen, zeigt die in diesem Kapitel vorgestellete

Simulation. Es wurde mit einem vertikal homogenen Bodenwassergehalt initialisiert, der —
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wie beim Referenzfal - zwischen dem residualen Wassergehalt der jeweiligen Bodenart
und deren Bodenfeuchte bei Feldkapazitit (6, +6, )/2) liegt. Diesem ‘trockenen” Fall
wurde eine Simulation mit hoher Bodenfeuchte (zwischen Feuchte bel Feldkapazitéat und
Séttigungsfeuchte; (6’S +6, ) / 2) gegenlbergestellt. Diese Initialisierungswerte sind in Ta-

belle 4.6 zusammen mit der Feuchte bel Feldkapazitdt dargestellt. Es ergeben sich zwi-

schen diesen beiden Simulationsfallen Differenzen von ca. 0,2 m® m®,

g +6 6.+6
Bodentextur 6, RUGE s
2 2
grob 0,14 0,10 0,29
mittel 0,25 0,17 0,36
mittel-fein 0,30 0,18 0,39
fein 0,38 0,25 0,42
sehr fein 0,46 0,26 0,47
sandiger Lehm
0,21 0,12 0,33
("keine Daten”)

Tabelle 4.6: Bodenfeuchte bei Feldkapazitdt und arithmetisches Mittel der Feuchte zwischen Feld-
kapazitat und Residualfeuchte (Referenzfall), sowie zwischen Feldkapazitat und Séttigungsfeuchte
der in der Simulation verwendeten Bodenarten. Bodenwassergehalt in m® m™. Bodenkennwerte
entsprechend der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK (1985), bel “sandiger Lehm’
nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982).

Die Infiltrationskapazitét wird Uber das Produkt aus geséttigter hydraulischer Leitfahigkeit
und Makroporositatsfaktor bestimmt, ist aso in beiden Simulationsfallen gleich. In 2 cm
Tiefe bestimmt dann aber die Richards-Gleichung den Weitertransport im Boden, der bei
niedriger Bodenfeuchte deutlich geringer ist, so dass in diesem Fall héherer Oberflachen-
abfluss entsteht als beim feuchten Fall. Dies zeigt Abbildung 4.45, auf der die Differenz

"feuchte Initialisierung” minus "trockene Initaialisierung” (Referenzfall) dargestellt ist.
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Differenz Oberflachen-
abfluss-Summe
inmm

> 5
-11- -5
-16--11
-22--16
-27--22
-33--27
-39--33
-44--39
-50--44

ARRERC NN

Abbildung 4.45: Differenz des aufsummierten Oberflachenabflusses der Simulation mit hohem
Bodenfeuchte-Anfangswert und niedrigem Bodenfeuchte-Anfangswert (Referenzfall).

Die Differenz ist durchweg negativ, da beim trockenen Fall weniger infiltriert und der O-
berflachenabfluss groRer wird. Dies wird besonders bei grober Bodentextur deutlich, wo
die Unterschiede 55 mm betragen, was etwa zwei Drittel der Niederschlagsmenge ent-
spricht. Bei feiner und mittelfeiner Textur hingegen gehen die Differenzen auf Null zurick.
Die Leitfahigkeit dieser Boden ist so gering, dass unabhangig von der Initiaisierungs-
feuchte der grofdte Teil des Niederschlags oberflachlich abflief3t.
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Abbildung 4.46: Differenz des latenten Warmeflusses der Simulation mit hohem Bodenfeuchte-
Anfangswert und niedrigem Bodenfeuchte-Anfangswert (Referenzfall) um 13.00 Uhr.

Die Initialisierung mit hoher Bodenfeuchte flhrt dazu, dass in Bereichen bel grober Textur
das Wasser schneller weitergeleitet werden kann. In der Folge ist an der Erdoberflache die
Bodenfeuchte bereits nach wenigen Minuten geringer as bei trockener Initialisierung. In 7
cm Tiefe wird die Bodenfeuchte der Bodenart "grob” nach 2,5 Stunden Simulationsdauer
kleiner als bel trockenen Anfangswerten. Dies macht sich dann bei einer Betrachtung der
Differenz der Evapotranspiration bemerkbar (s. Abb. 4.46): Bereiche mit grober Bodentex-
tur zeigen um die Mittagszeit eine um bis zu 15 W m geringere Evapotranspiration, als
bei einer Initialisierung mit trockener Bodenfeuchte. Dies wird besonders in einigen Wie-
senfléchen des Oberrheingrabens, wo diese Bodenart vorherrscht, deutlich. Es ist darauf
zurlckzufihren, dass die Vegetationsart "Wiese” ihren Wasserbedarf zur Transpiration aus
den obersten — verglei chswei se trockenen - Bodenschichten decken muss. Bei der Bodenart
‘fein’, also einer Textur von mittlerer Korngrof3e, sind die Differenzen beim latenten Wér-



4.3 Dreidimensional e Simulationen 161

mestrom mit etwa 90 W m? am gréften. Die Differenzen beim Oberflachenabfluss sind
hier zwar nur gering, doch zeigt diese Bodenart aufgrund ihrer geringen hydraulischen
Leitfahigkeit ein ausreichend hohes Wasserriickhaltevermoégen, das der V egetation zugute
kommt. Dies wird besonders bei Waldflachen deutlich. Die Evapotranspiration mit hohem
Anfangswert der Bodenfeuchte ist in diesen Féllen um Uber ein Drittel grof3er als die Eva-

potranspiration bei trockener Initialisierung.

4.3.3 OBERFLACHENSPEICHER

In Kapitel 4.2.2.2 (s. S. 130) konnte gezeigt werden, dass ohne Berticksichtigung einer
Speicherung des die Infiltrationskapazitét Uberschreitenden Niederschlags die Evapotran-
spiration um bis zu 25 W m™ zu klein ist. Diese Abweichung war etwa um 13.00 Uhr fest-

zustellen, so dass sich die folgende Analyse auf diesen Zeitpunkt bezieht.

Es handelte sich bel der eindimensionalen Simulation alerdings um einen Extremfall, der
von der Bodenart “Ton” und einer trockenen Bodenfeuchte-Initialisierung ausging. DarUber
hinaus wurde nicht die Makroporositdt des Bodens berticksichtigt, die, wie der feinkornige
Boden und die trockene Ausgangssituation, zu einer sehr geringen Infiltration fuhrt. Unter
natUrlichen topografischen und geologischen Verhdtnissen, wie sie fir die dreidimensio-
nalen Simulationen dieses Kapitels vorgegeben wurden, sind geringere Auswirkungen auf
den latenten Warmefluss bei einer Nichtberiicksichtigung des Oberflachenspeichers zu
erwarten. Insbesondere ist die Leitfahigkeit der feinkdrnigsten Bodenart “sehr fein” héher
as bei der oben erwadhnten eindimensionalen Simulation. Zu einem hoheren Oberflachen-
abfluss und damit einem geringeren Einfluss dieses Speichers fuhrt dartiber hinaus die nun

berticksi chtigte Hangnei gung.

Abbildung 4.47 zeigt die Differenz der Oberflachenabfluss-Summe aus der Simulation
ohne einer Berlicksichtigung eines Wasserspeichers an der Erdoberfléache abzlglich der
Simulation des Referenzfalls, also unter Verwendung eines Oberflachenspeichers. Esist zu
sehen, dass im Extremfall ohne Speicherberticksichtigung etwa 4,5 mm Wasser mehr ober-
flachlich abflieflen, was knapp 6 % der gefallenen Niederschlagssumme ausmacht. Beson-
ders gro3 sind dir Differenzen bei grober und mittlerer Bodentextur, besonders gering bei

den feinkdrnigen Bodenarten. Die Leitfahigkeit ist in diesem Fall so gering, dass, unab-
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hangig von einem an der Erdoberfléche zur Verfligung stehenden Speicher, der grofdte Teil
des Niederschlags oberflachlich abflieft.

Differenz Oberflachen-
abfluss-Summe
in mm

\%

4.1
3.7-41
3.2-3.7
2.8-3.2
2.3-28
19-23
14-1.9
0.9-1.4
0.5-0.9
0.5

N

RERERCRNN

X in km

Abbildung 4.47: Differenz des aufsummierten Oberflachenabflusses der Simulation ohne Oberfl&
chenspeicher und des Referenzfalls.

Die hochsten Differenzen sind im Rheintal zu finden, wo das Oberflachenwasser aufgrund
der geringen Hangneigung sehr lange zur weiteren Infiltration zur Verfigung steht. Dar-
Uber hinaus sind in Abbildung 4.47 Waldfléchen zu identifizieren, die aufgrund der dort
sehr hohen Oberflachenrauigkeit ebenfalls dazu fuhren, dass aus dem Oberflachenspeicher
noch lange Infiltration stattfinden kann. Noch wichtiger ist bei Waldflachen jedoch die
erh6hte Makroporositét, denn der Oberflachenspeicher wirkt sich auf den Oberflachenab-
fluss dann besonders effektiv aus, wenn er sich mdaglichst haufig fullen und durch Infiltra-
tion wieder entleeren kann, ohne dass die maximale Hohe von 2 mm wesentlich Uber-

schritten wird. Dies fhrt dazu, dass — neben den makropordsen Waldgebieten - besonders
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bei den grobkérnigen Bodenarten “grob” und "mittel” in Abbildung 4.47 die groféten Diffe-
renzen zu sehen sind. Vergleichsweise geringe Differenzen treten bei der Landnut-
zungsklasse "Sonderkulturen” auf, da dort die niedrige Oberflachenrauigkeit zu einem
schnelleren Abflief3en fuhrt.

Wird die Simulation mit einem Anfangswert der Bodenfeuchte, der bel Feldkapazitét liegt,
durchgefihrt, so fuhrt die hohere Leitfahigkeit — in Analogie zu der festgestellten grof3en
Differenz bei makropordsen und sandigen Boden — ebenfalls zu groReren Differenzen. Oh-
ne Spei cherberiicksichtigung flief3en dann etwa 5,5 mm mehr oberfl&chlich ab.

Differenz
Bodenfeuchte
inm' ' m®

in 7 cm Tiefe

> -0.006
-0.012--0.006
-0.017--0.012
-0.023--0.017
-0.029--0.023
-0.035--0.029
-0.041--0.035
-0.047--0.041
-0.052--0.047

< -0.052
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Abbildung 4.48: Differenz der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe der Simulation ohne Oberflachenspei-
cher und des Referenzfalls um 13.00 Uhr.

Das Differenzfeld der Bodenfeuchte um 13.00 Uhr (s. Abb. 4.48) ist im wesentlichen mit
dem des Oberflachenabflusses korreliert. Die maximale Abweichung der Feuchte vom Re-

ferenzfall erreicht bei grober und mittlerer Textur fast - 0,06 m® m™, wahrend sie bei den
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tonigen Bdden nahezu bel Null liegt. Ebenfalls geringe Abweichungen sind aus den oben
genannten Grinden im Bereich der Vorbergzone von Schwarzwald und Vogesen bel Son-
derkulturen festzustellen.

Differenz latenter
Warmestrom
in W ni

> 20
15- 20
10- 15
5- 10

-15--10
-20--15
< -20
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0 20 40 60 80 100 120 140 160
X in km

Abbildung 4.49: Differenz des latenten Warmestroms der Simulation ohne Oberfléchenspeicher
und des Referenzfalls um 13.00 Uhr.

Die Differenz der Evapotranspiration (s. Abb. 4.49) ist entsprechend der geringeren Bo-
denfeuchte in weiten Teilen des Simulationsgebiets negativ. Die Nichtberticksichtigung der
Speicherung von Wasser an der Erdoberfléche fuhrt zu einer Verringerung des latenten
Warmeflusses von maximal 20 W m™? und ist damit etwas niedriger als bei dem in Kapitel
4.2.2.2 (s. S. 130) vorgestellten eindimensionalen Fall. Daneben sind auch einige Regionen
mit erhohter Evapotranspiration festzustellen, fur die dynamische Effekte verantwotlich

gemacht werden konnten.
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Im Falle der Initialisierung mit einer Bodenfeuchte bei Feldkapazitét sind diese Differen-
zen wesentlich geringer, vor alem aufgrund dessen, dass dann der Bodenwassergehalt Uber
den Stomatawiderstand weniger regulierend auf die Transpiration einwirkt, da die Feuchte
deutlich Uber dem Welkepunkt liegt. In diesem Fall schwankt die Differenz nur noch zwi-

schen —6 W m2 und Null.

4.3.4 MAKROPOROSITAT

Wie der Oberflachenabfluss fuhrt auch die Makroporositét des Bodens zu einem Feuch-
teanstieg in der Bodenséule, jedoch nicht Uber die Bereitstellung von Wasser an der Erd-
oberflache, sondern Uber eine Erhdhung der Infiltrationskapazitét und eine schnellere Wel-

terleitung im Boden.
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Abbildung 4.50: Differenz des aufsummierten Oberfl&chenabflusses der Simulation ohne Makro-
porositat und des Referenzfalls.

Wie Abbildung 4.50 zeigt, ist bei einer Vernachléssigung der Makroporositét der Oberfl&
chenabfluss maximal 11 mm hoher as beim Referenzfall. Dies wirkt sich besonders bei
den sandigen Bdden aus, die aufgrund ihrer Bodenkennwerte bereits eine hohe hydrauli-
sche Leitfahigkeit haben. Der Einfluss von Waldflachen auf den Oberflachenabfluss ist
sehr gering (z. B. Schwarzwald, Vogesen), was mit der Abhangigkeit der Makroporositét
vom Wurzelprofil begriindet werden kann: In den fur den Infiltrationsvorgang wichtigen
oberflachennahen Bodenschichten hat die V egetationsklasse "Wald” eine geringere Makro-
porositét als Wiesen- und Ackerflachen. Bel der Landnutzungsklasse “Sonderkulturen’
macht sich die geringe Oberflachenrauigkeit bemerkbar, die trotz der Makroporositét zu
hohen Abflussraten fihrt, was in Abbildung 4.50 in einer geringen Differenz der Abfluss-

summe zu erkennen ist.
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Differenz
Bodenfeuchte
inm'm’

in 1 cm Tiefe

> 0.042
0.030- 0.042
0.018- 0.030
0.005- 0.018
-0.007- 0.005
-0.019--0.007
-0.032--0.019
-0.044--0.032
-0.056--0.044

< -0.056

ARRERCCNED
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Abbildung 4.51: Differenz der Bodenfeuchte in 1 cm Tiefe der Simulation ohne Makroporositét
und des Referenzfalls um 15.00 Uhr.

Neben einer Erhohung der Infiltrationskapazitat durch Makroporen fihren diese aber auch
zu einem schnelleren Weitertransport in tiefere Schichten (vgl. Abb. 4.26, S. 136). Dies
kann im Extremfall dazu fihren, dass trotz eines "Wasserverlusts” der Bodensaule bei
Nichtberiicksichtigung von Makroporen die Bodenfeuchte einer bestimmten Schicht grof3er
sein kann. Zu Beginn des Niederschlagsereignisses betrifft dies die tieferen Schichten,
nach dem Niederschlagsereignis die oberen. Je nach Bodenart und Makroporositét sind so
in verschiedenen Bodentiefen positive wie negative Differenzen zu finden. So ist bei-
spielsweise um 15.00 Uhr die Feuchte des nicht-makroporésen Bodens bel der Bodenart
‘sandiger Lehm” (Schweiz) in 1 cm Tiefe grof3er as beim Referenzfall (s. Abb. 4.51), in
7 cm Tiefe aber deutlich geringer (s. Abb. 4.52). Bel feineren Bodenarten ist dieser Effekt
spater zu erwarten.
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Differenz
Bodenfeuchte
inm'm’

in 7 cm Tiefe

> -0.013
-0.026--0.013
-0.039--0.026
-0.052--0.039
-0.065--0.052
-0.078--0.065
-0.091--0.078
-0.104--0.091
-0.117--0.104

< -0.117

ARRERCCNED

X in km

Abbildung 4.52: Differenz der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe der Simulation ohne Makroporositét
und des Referenzfalls um 15.00 Uhr.

Die Differenz der Evapotranspiration (s. Abb. 4.53) zeigt in der Folge ebenfalls negative
wie positive Werte zwischen 40 W m™ und -40 W m™. Bei der Bodenart “sandiger Lehm’
fuhrt die oben erwdhnte Feuchteerhthung in den obersten Bodenschichten der nicht-mak-
roporésen Simulation zu einer Erh6hung der Evapotranspiration. Ebenfalls positive Werte
sind in Regionen mit geringer Differenz beim Oberflachenabfluss zu finden. Die stérkste
Verringerung der Evapotranspiration ist in den Gebieten anzutreffen, wo im Vergleich zur
Simulation mit Makroporositét am meisten oberfl&chlich abgeflossen ist. Es sind dies die
sandigen Gebiete im Oberrheingraben, wo die allgemein starke Evapotranspiration zusétz-
lich zu einer Verstarkung dieser Differenz fuhrt. Stark negative Werte, die auf dynamische

Effekte zurtickzufUhren sind, sind bei spiel sweise stidostlich des Schweizer Jura zu finden
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Differenz latenter
Warmestrom
in W nf

> 31
23- 31
14- 23
6- 14

-19--10
-27--19
-35--27

< -35
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Abbildung 4.53: Differenz des latenten Warmestroms der Simulation ohne Makroporositat und des
Referenzfals um 15.00 Uhr.

Bei einer Initialisierung mit einer Bodenfeuchte bei Feldkapazitét gehen diese Differenzen
deutlich zuriick. Die Abweichungen liegen dann nur noch zwischen - 11 W m? und

11 W m™. Die Differenzfelder entsprechen qualitativ den hier gezeigten Darstellungen.

4.3.5 PARAMETRISIERUNG DER BODENHYDRAULISCHEN FUNKTIONEN

In Kapitel 4.2.2.5 (s. S. 139) wurde gezeigt, dass die Wahl des Parametrisierungsschemas
fur die bodenhydraulischen Funktionen (vgl. Tab. 4.3, S. 101) eine Variation der turbulen-
ten Fliisse von 20 bis 30 W m? bewirken kann. Es wurde aber auch deutlich, dass der Be-
trag dieser Variation sehr stark von der Bodenart selbst abhangt, je nachdem welche Bo-
denkennwerte die Parametrisierung der jeweiligen Bodenart zuweist. Um den Einfluss der
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Bodenart, aber auch weiterer topografischer Faktoren, auf die Evapotranspiration zu zei-
gen, werden in diesem Kapitel Simulationen mit zwei unterschiedlichen Parametrisierun-
gen verglichen. Zunéchst wurde die vG/RB-Parametrisierung verwendet, die beim Ver-
gleich mit gemessenen Bodenfeuchtewerten die besten Ergebnisse zeigte (s. Kap. 4.1.2,
S. 100). Als zweite Parametrisierung wurde das C/CH-Modell verwendet, weil dies das am
haufigsten in meteorologischen SVAT-Modulen integrierte Parametrisierungsschema ist.
Da beide Parametrisierungen die USDA-Bodenartklassifikation als Eingabeparameter be-
notigen, mussten der vorliegenden 5-Klassen-Bodenkartierung USDA-Bodenarten zuge-
wiesen werden. Diese Zuweisung erfolgte nach LICHTNER (1999) entsprechend Tabelle 3.1
(s. S.81).

Im Gegensatz zur eindimensionalen Simulation, wo als Bodenfeuchte-Anfangswert der
Bodenwassergehalt bei Feldkapazitat gewahlt wurde, soll in dieser Simulation von einem
"trockenen” Anfangswert ausgegangen werden, der — wie in den vorangegangenen Simula-
tionen — zwischen Feldkapazitéat und residualem Wassergehalt liegt. Bei diesem Wasserge-
halt, der nahe dem permanenten Welkepunkt liegt, sind deutlich grof3ere Auswirkungen auf
die Evapotranspiration zu erwarten.
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Differenz Oberflachen-
abfluss-Summe
inmm
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Abbildung 4.54: Differenz des aufsummierten Oberfl&chenabflusses der Simulation mit der C/CH-
und der vG/RB-Parametrisierung.

In Abbildung 4.54 ist die Differenz des aufsummierten Oberflachenabflusses nach dem
Niederschlagsereignis zwischen der C/CH- und der vG/RB-Parametrisierung dargestellt.
Sie betragt maximal - 30 mm, was mehr als einem Drittel der Niederschlagssumme ent-
spricht. Die Differenz ist durchweg negativ, was eine Folge der hoheren hydraulischen
Leitfahigkeit der C/CH-Parametrisierung ist (s. Abb. 4.3, S. 102), die fir eine schnellere
Infiltration sorgt. Dies betrifft vor allem den Lehm-Boden (‘mittel ). Bel feiner Bodenart
betragt die Differenz nur noch — 15 mm, um bel sehr feinem Boden zu verschwinden. In
der Folge fuhrt die erhohte Infiltration zu einer hheren Bodenfeuchte. So ist beispiels-
weise um 15.00 Uhr in 7cm Tiefe bei der Bodenart ‘'mittel” die Bodenfeuchte bei der
C/CH-Parametrisierung um tber 0,22 m®* m™ gegeniiber der vG/RB-Parametrisierung er-
hoht (s. Abb. 4.55). Diese Feuchtezunahme, verbunden mit einer schnellen Infiltration, war
bei den C- und BC-Funktionen bereits beli den eindimensionalen Simulationen festzustellen
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(vgl. Abb. 4.9, S. 111). Siefuhrt in weiten Teilen des Simulationsgebiets zu einem Anstieg
des latenten Wéarmestroms bei der C/CH-Parametrisierung gegentiber der vG/RB-Parame-
trisierung um bis zu 75 W m™? (s. Abb. 4.56), insbesondere bei grober Bodentextur. Ein
zusétzlicher Effekt, der fir eine hdhere Transpiration sorgt, ist die Koppelung einer hohen
hydraulischen Leitfahigkeit mit einem geringeren Matrixpotenzial (vgl. Abb. 4.3, S. 102),

was zu einer Herabsetzung der Welkepunktsfeuchte und Uber den Stomatawiderstand zu

einer erhdhten Transpiration fahrt.
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Abbildung 4.55: Differenz der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe der Simulation mit der C/CH- und der

VG/RB-Parametrisierung um 15.00 Uhr

Wird die Simulation mit einem Bodenfeuchte-Anfangswert bei Feldkapazitédt durchgefihrt,
so sind die Differenzen bei der Evapotranspiration deutlich geringer. Die C/CH-Parametri-

sierung fihrt in diesem Fall zu bis zu 45 W m? hoheren Werten des latenten Warme-

stroms.

4 Simulationen
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Differenz latenter
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49 - 63
35- 49
21- 35
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Abbildung 4.56: Differenz des latenten Warmestroms der Simulation mit der C/CH- und der
VG/RB-Parametrisierung um 15.00 Uhr.

4.3.6 BODENARTKLASSIFIKATION

Werden Simulationen durchgefuihrt, so muss haufig auf grobe Bodenartkartierungen, wie
z. B. eine 5-Klasseneinteilung, zurtickgegriffen werden. Verfugt das Modell nicht Uber
eine Pedotransferfunktion, mit deren Hilfe sich die Bodenkennwerte aus beliebigen Textu-
ren berechnen lassen, so missen wie im vorigen Kapitel den Klassen der Bodenkartierung
USDA-Bodenarten zugewiesen werden. Wie in Kapitel 4.2.2.7 (s. S. 144) am Beispiel der
Bodenartklassen "Lehm” und "'mittel” gezeigt werden konnte, kann die Klasseneinteilung
zu grofen Fehlern bei den turbulenten Flissen sowie der Temperatur und Feuchte in 2 m
Hohe fuhren. Esist deshab zu erwarten, dass bei einer 5-Klassen-Bodenartkartierung mit
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einer Zuordnung von USDA-Bodenkennwerten ebenfalls ein grof3er Fehler gegeniiber der
Berechnung mittels einer Pedotransferfunktion — wie sie beim Referenzfall verwendet
wurde — entsteht. Die Abbildungen 3.10 (s. S. 82) und 3.11 (s. S. 83) zeigen am Beispiel
zweier Bodentexturen die zum Teil grof3en Unterschiede bel den bodenhydraulischen
Funktionen. Aus diesem Grund wurden in diesem Kapitel Differenzfelder zwischen einer
Simulation mit der Zuordnung von Bodenkennwerten nach LICHTNER (1999) entsprechend
Tabelle 3.1 (s. S. 81) und dem Referenzfal erstellt. Die zuerst genannte Simulation ent-

spricht der vG/RB-Parametrisierung des vorigen Kapitels.

Differenz Oberflachen-
abfluss-Summe
inmm

6.0- 7.5
4.6- 6.0
3.2- 4.6
18- 32
0.4- 18
-1.0- 0.4
-2.5--1.0
-3.9--25

ARRCRC RN

Abbildung 4.57: Differenz des aufsummierten Oberfléchenabflusses der Simulation mit der Zu-
ordnung von USDA -Bodenkennwerten und dem Referenzfall.

Die Differenz des Oberflachenabflusses (s. Abb. 4.57) ergibt sich aus den unterschiedli-
chen Bodenkennwerten, die den 5 Klassen zugewiesen werden. Da fur den Bereich der
Schweiz jewells mit der Bodenart “sandiger Lehm” gerechnet wurde, ist dort die Differenz
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null. Bel der Bodenart ‘'mittel-fein’, die vor allem in der Burgundischen Pforte anzutreffen
ist, sind die Unterschiede ebenfalls sehr gering. Um 9 mm hohere Abflusssummen werden
hingegen bei den Texturen "grob” und "mittel”, um 5 mm geringere bei den Bodenarten
‘fein” und "sehr fein” berechnet.

Das Differenzfeld der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe um 13.00 Uhr (s. Abb. 4.58) zeigt eine
sehr heterogene Struktur, die — wie das Differenzfeld der Oberflachenabfluss-Summe -

einerseits vom Einfluss der Bodenart, andererseits aber auch von den Parametern der Ve-
getation gepragt ist.

Differenz
Bodenfeuchte
inm m°

in 7 cm Tiefe

> -0.02
-0.04--0.02
-0.05--0.04
-0.07--0.05
-0.09--0.07
-0.11--0.09
-0.13--0.11
-0.14--0.13
-0.16--0.14

< -0.16

RERERCRNN

Abbildung 4.58: Differenz der Bodenfeuchte in 7 cm Tiefe der Simulation mit der Zuordnung von
USDA-Bodenkennwerten und dem Referenzfall um 13.00 Uhr.

Der hohere Oberflachenabfluss der grobkornigen Bodenarten aul3ert sich in einer geringe-
ren Bodenfeuchte, insbesondere in Waldgebieten, wo die hohe Makroporositét in tieferen

Schichten zu einer starkeren Austrocknung fuhrt. Umgekehrt gibt es bei den feinkdrnigen
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Bodenarten kaum Unterschiede zur Berechnung mittels der Pedotransferfunktion des Refe-

renzfalls.

Beim Differenzfeld der Evapotranspiration (s. Abb. 4.59) sind beispielsweise bei Waldfl&
chen tber den Bodenartklassen ‘fein” und “sehr fein” Unterschiede von (iber 45 W m fest-
zustellen. Negative Differenzen von bis zu -25 W m™? sind ebenfalls bei Waldflachen, je-

doch Uber der Bodenart "grob” zu finden.

Differenz latenter

“1Er y U"

r© ¥ ‘—,’ Wwarmestrom
> N in W nt

/] ‘. 'e

X in km

Abbildung 4.59: Differenz des latenten Warmestroms der Simulation mit der Zuordnung von
USDA-Bodenkennwerten und dem Referenzfall um 13.00 Uhr.



5 SCHLUSSBETRACHTUNGEN

5.1 ZUSAMMENFASSUNG UND DISKUSSION DER ERGEBNISSE

Die Sensitivitétsanalyse nach SPEAR & HORNBERGER (1980) (Kap. 4.2.1, S. 115) konnte
zeigen, dass die Atmosphéare unterschiedlich sensitiv auf verschiedene Bodenkennwerte
(Grof3en, die die Bodenart charakterisieren, z. B. residualer Wassergehalt, Séttigungsleitfa
higkeit etc.) reagiert, je nach deren Belegung mit empirischen Werten. Fuhrt man Simula
tionen ohne Bodenartkartierung durch, geht man also davon aus, dass die Bodenkennwerte
Uber den gesamten Bereich der Bodenarten variieren konnen, so zeigt die Atmosphéare an
Strahlungstagen die hochste Sensitivitét auf den residualen Bodenwassergehalt, den Poren-
groRRe-Parameter und den Bodenwassergehalt bei Séttigung des Bodens (s. Abb. 4.13, S.
120). Die Bodenwasser-Umverteilung ist an solchen Tagen sehr gering. Die sensitive Re-
aktion der Atmosphére aufgrund der Variation der Bodenkennwerte wird aso nicht tber
das Matrixpotenzial oder die hydraulische Leitféhigkeit, sondern Gber andere Parametrisie-
rungen gesteuert. Der Einfluss der Bodenkennwerte auf die Atmosphére tber die Albedo
und das Emissionsvermdgen der Erdoberflache, die die Strahlungsbilanz des Erdbodens
beeinflussen, kann als gering angesehen werden. Dies ist damit zu begriinden, dass sich
diese beiden Grofen im wesentlichen mit dem Bodenwassergehalt andern, dieser an die-
sem Tag aber nahezu konstant blieb. Der entscheidende Prozess, Uber den Energieumset-
zungen zwischen Boden und Atmosphére gesteuert werden, ist die Transpiration, die wie-
derum Uber den Stomatawiderstand reguliert wird. Wie Abbildung 4.14 (S. 121) zeigt,
hangt diese Grol3e stark vom residualen Wassergehalt und dem Porengréf3e-Parameter ab.
Die Warmekapazitét und —eitfahigkeit ist bedeutend vom luftgefllten Porenraum abhan-
gig. Dessen Volumen wird — neben dem Bodenwassergehalt — durch den Séttigungswas-
sergehalt gesteuert. In der Folge variiert die Warmeleitfahigkeit mit der Bodenart stérker,
als dies bei einer Anderung der Bodenfeuchte um etwa 0,01 m®* m?®, wie sie an einem
Strahlungstag zu finden ist, der Fall ist (vgl. Abb. 3.13, S. 87). Dies kann as Ursache fir
die hohe Sensitivitét der Atmosphére auf die Variation des Séttigungswassergehalts ange-

sehen werden.
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Variiert man die Bodenkennwerte Uber in der Literaur angegebene Bereiche (s. Abb. 4.16,
S. 123) oder Uber die Standardabweichung aufgrund der Mittelung der gemessenen Boden-
kennwerte (Abb. 4.15, S. 122), so erh&lt man &hnliche Ergebnisse. Insbesondere die Varia-
tion Uber die Standardabweichung zeigt, dass die Heterogenitét natirlicher Boden zu gro-
en Unsicherheiten bei der Bestimmung der Bodenkennwerte und damit zu ungenauen

Simul ationsergebni ssen fuhren kann.

An Tagen mit Niederschlag ist im Gegensatz zu Strahlungstagen der Bodenwassertransport
der entscheidende Prozess, Uber den die Bodenkennwerte die Atmosphére beeinflussen.
Die Abhangigkeit der Warmeleitung von der Bodenfeuchte spielt dann eine grof3e Rolle fur
die Energieumsetzungen der Erdoberflache. Dem Stomatawiderstand hingegen kommt
aufgrund der schwécheren Strahlungsumsetzungen eine geringere Bedeutung zu, und so ist
die sensitive Reaktion der Atmosphare an Niederschlagstagen vor alem auf die sich én-
dernde Bodenfeuchte und damit auf die bodenhydraulischen Funktionen zurtickzufihren.
Hier ist im wesentlichen die hydraulische Leitfahigkeit bei Sattigung der Parameter, der als
der wichtigste erachtet werden muss (s. Abb. 4.19, S. 126). Insbesondere die Infiltration,
also die Menge an Wasser, die schliefdlich dem Boden zur Verfligung steht, wird von der
Séttigungd eitfahigkeit bestimmt. Ergebnisse von KABAT ET AL. (1997) und MERz (1996)
konnen damit bestédtigt werden. Daneben sind aber auch Séttigungswassergehalt, Poren-
groRRe-Parameter und wiederum der residuale Wassergehalt wichtige Grofien. Der maxi-
male Makroporositétsfaktor ist ebenfalls von Bedeutung, da auch er entscheidend in den
Bodenwassertransport und vor allem den Infiltrationsvorgang eingebunden ist. Eine unter-
geordnete Rolle hingegen spielen das Matrixpotenzia bei Séttigung, die Hangneigung und
die Oberflachenrauigkeit. Dies zeigen - neben der Sensitivitdtsanalyse — auch die dreidi-
mensionalen Simulationen, wo der Einfluss der Hangneigung fast vollsténdig vom Einfluss
der unterschiedlichen Bodenarten Uberdeckt wird (vgl. z. B. Abb. 4.42, S. 155).

Zur Parametrisierung der bodenhydraulischen Funktionen wird in meteorologischen
SVAT-Modelen fast ausnahmslos die Parametrisierung nach CAMPBELL (1974) oder
BROOKS & COREY (1964) verwendet. Dies ruhrt daher, dass die meisten mesoskaligen
SVAT-Modelle aus globalen Modellen Ubernommen wurden, in denen diese Parametrisie-
rungen ausreichend gute Ergebnisse liefern (z. B. BOSILOVICH & SUN, 1995; VERSEGHY,
1991; CAPEHART & CARLSON, 1994; CASSARDO ET AL., 1998). Mit der Forderung, auch bei
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Kurzzeitsimulationen und hoher vertikaler Auflésung des Bodens in mesoskaligen Model-
len die Bodenfeuchte besser simulieren zu konnen, bietet es sich an, die im Bereich der
Hydrologie favorisierte Parametrisierung nach VAN GENUCHTEN (1980) zu verwenden.
Diese ist numerisch zwar geringfligig schwieriger zu handhaben, entspricht aber eher ge-
messenen Werten (CUENCA ET AL., 1996). Zudem konnten einige vergleichende Simulatio-

nen (z. B. SHAO & IRANNEJAD, 1999) die Qualitét dieser Parametrisierung zeigen.

Unsicherheiten bisheriger Vergleiche der Parametrisierungen betreffen die Bodenart-Klas-
sifikation, denn die Simulationen wurden nur bel einer bestimmten Bodenart durchgefhrt.
Aufgrund der Klassifikation der Bodenarten ergeben sich auch innerhab einer Bodenart-
klasse erhebliche Unterschiede (vgl. Kap. 4.2.2.7, S. 144), die an jene aufgrund einer gedn-
derten Parametrisierung der bodenhydraulischen Funktionen heranreichen kénnen. Wenn
mit Feldkapazitét initialisiert wird fuhrt die Variation der Parametrisierung zwar zu Diffe-
renzen der turbulenten Fliisse im Bereich von etwa 30 bis 40 W m™ (s. Abb. 4.31, S. 142),
die Variation der Bodentextur innerhalb der 5-Klasseneinteilung aber auch bis zu 15 W m™
(s. Abb. 4.35, S. 147). Erst durch die Verwendung der zwolfteiligen Klasseneinteilung
kann diese Unsicherheit verringert werden. Um sie weiter zu minimieren, wurden mit dem
vorliegenden Modell an drei Stationsorten mit unterschiedlichen Bodenarten Vergleichs-
simulationen mit verschiedenen Parametrisierungen der bodenhydraulischen Funktionen
durchgefunhrt.

Ein weiterer Interpretationsfehler kann dadurch entstehen, dass nur bestimmte Simulati-
onszeitraume betrachtet werden, denn wie die Ergebnisse in Kapitel 4.1.2 (s. S. 100) zei-
gen, ist die Qualitét der Parametrisierung stark von den Umgebungsbedingungen, insbe-
sondere vom Bodenwassergehalt, abhéngig. Beispielsweise unterschétzen die BC- und C-
Funktionen bei hoher Bodenfeuchte die gemessene Feuchte (s. Abb. 4.7, S. 108) und die
vG-Funktionen liefern die besseren Ergebnisse, wéhrend bei niedriger Bodenfeuchte die
vG-Funktionen zu einer Uberschatzung fuhren (s. Abb. 4.9, S. 111) und nun die BC- und
C-Funktionen zu besseren Simulationsergebnissen fuhren. Aus diesem Grund wurden in
dieser Arbeit Gber sehr viele Einzeltage Simulationen durchgefihrt, um maoglichst viele
verschiedene Umgebungsbedingungen einzuschlief3en.

Selbstverstandlich spielt bei einer Gegentberstellung der Parametrisierungen auch das ver-
wendete Modell eine Rolle. Verfugt das Modell nicht Gber eine Parametrisierung des Mak-
roporenflusses, so kann die hohere hydraulische Leitfahigkeit der C- und BC-Funktionen
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das Fehlen dieses Prozesses kompensieren. Dies fhrt allerdings bel nicht makropordsem
Boden und hoher Bodenfeuchte zu einer zu hohen Versickerung und einer Angleichung
des Bodenfeuchteprofils (vgl. Abb. 4.7, S. 108).

Beim Vergleich der sieben Parametrisierungen (s. Tab. 4.3, S. 101) fuhrt die Parametrisie-
rung nach VAN GENUCHTEN (1980) mit den Bodenkennwerten nach RAWLS & BRAKENSIEK
(1982) an alen drei Messorten im Mittel zu den besten Ergebnissen. Die Simulationsbei-
spiele in Kapitel 4.1.2 (s. S. 100) zeigen, dass diese Parametrisierung an Strahlungstagen
sowie an Niederschlagstagen bei geringer und auch bei niedriger Bodenfeuchte den gemes-
senen Bodenwassergehalt hinreichend gut simulieren kann. An der Simulation eines gan-
zen Monats (s. Abb. 4.10, S. 112) ist zu sehen, dass diese Parametrisierung auch fur Lang-
zeitsimulationen geeignet ist. Dartiber hinaus bestétigen die Simulationen in diesem Kapi-
tel die Fahigkeit des vorliegenden Bodenmodells, die Bodenfeuchte unter verschiedenen

Umgebungsbedingungen und tber unterschiedliche Zeitrdume realistisch zu ssimulieren.

Die Sensitivitét der unteren Atmosphére auf hydrologische Prozesse (s. Kap. 4.2.2, S. 127)
soll zeigen, welche Komponenten des Wasserkreislaufs eine grofie Bedeutung haben und
welche Prozesse in SVAT-Modulen fir mesoskalige atmosphérische Modelle vernachlas-

sigt werden kdnnen.

Das Modell wurde um eine einfache Parametrisierung des Makroporenflusses erweitert.
Makroporenfluss spielt besonders bei Kurzzeitsimulationen von weniger as einem Tag
eine Rolle, denn er beschleunigt bel hoher Bodenfeuchte die Infiltration und die Weiter-
leitung des Bodenwassers infolge der Gravitationskraft (s. z. B. Abb. 4.26, S. 136). Auf-
grund von negativen Rickkopplungen (z. B. bedingt eine durch Makroporositét entstan-
dene hohe Bodenfeuchte eine hthere hydraulische Leitfahigkeit, die wiederum zu einer
Abnahme der Bodenfeuchte fiihrt) nimmt die Bedeutung des Makroporenflusses mit zu-
nehmender Simulationsdauer wieder ab. Bei den in dieser Arbeit durchgefihrten eintégi-
gen Simulationen (s. Kap. 4.2.2.4, S. 135 u. Kap. 4.3.4, S. 165) ist nur bei niedriger Boden-
feuchte nahe dem Welkepunkt, wenn die Transpiration durch den Makroporenfluss gestei-
gert werden kann, eine relevante Auswirkung auf die die turbulenten Flisse, die Tempera-
tur und die Feuchte in 2 m Hohe festzustellen.
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Alsweiterer hydrologischer Prozess wurde die Speicherung von Wasser an der Erdoberfl&
che, falls die Infiltrationskapazitéat Uberschritten wird, eingefihrt. Aus diesem schichtfér-
mig flief3enden Speicher ist eine Reinfiltration moglich, sobald die Infiltrationskapazitét
vom Niederschlag wieder unterschritten wird. Die Fliel3geschwindigkeit ist abhangig von
der Oberflachenrauigkeit des Erdbodens, aso vom Rauigkeitskoeffizient nach Manning,
und von der Hangneigung. Beide GrofRen bestimmen, welcher Speicheranteil als Oberflé
chenabfluss dem Boden nicht mehr zur Verfigung steht. Die Sensitivitdtsanalyse nach
SPEAR & HORNBERGER (1980) ergab, dass die Atmosphare auf eine Anderung der Hang-
neigung oder des Rauigkeitsparameters nicht sensitiv reagiert. Dennoch zeigen Simulatio-
nen (s. Abb. 4.23, S. 132), dass durch die Vernachléssigung des Oberflachenspeichers die
Evapotranspiration um 25 W m zuriickgeht und die Temperatur in 2 m Hohe um 0,5 K
ansteigt. Diese hohen Abweichungen sind dadurch zu erkl&ren, dass sehr grof3e Nieder-
schlagsraten, wie sie besonders bei einem kleinen Modellzeitschritt auftreten konnen, zu
einer Uberschreitung der Infiltrationskapazitét fihren. Diese Wassermenge wird nun ge-
speichert und kann im néchsten Zeitschritt infiltrieren. Der Speicheranteil hingegen, der
oberflachlich abfliefdt, ist im Vergleich zur Niederschlagsmenge sehr gering, so dass die
Atmosphére nur wenig sensitiv auf die Variation der Hangneigung und des Rauigkeitspa-
rameters nach Manning reagiert. Selbst unter extremen Bedingungen, wie einer Hangnei-
gung von 30 °, einem geringen Rauigkeitswert von 0,05 (bei “Sonderkulturen”) und einem
maximal gefillten Oberfl&chenspeicher (0,2 mm) wird pro Zeitschritt nur etwa 6 % des
Speichers dem Oberflachenwasser zugefuhrt. Bei Waldflachen hingegen fuhrt die erhéhte
Oberflachenrauigkeit (Rauigkeitsbeiwert 0,35) im obigen Beispiel dazu, dass nur 0,6 % des
Oberflachenspeichers abflief3en. Dieses Resultat deckt sich mit Messergebnissen, die zel-
gen, dass Wald Oberflachenabfluss fast vollstandig verhindert (WOHLRAB ET AL., 1992).
Erst bei sehr hohen Niederschlagsraten, wenn der maximale Oberfl&chenspeicher ber-
schritten wird, wird mehr Oberflachenabfluss generiert. Berticksichtigt man jedoch die
Makroporositédt des Bodens, so wird die Infiltrationskapazitét erhéht und die Bedeutung
des Oberflachenspeichers fur das Simul ationsergebnis geht auch bei unbewal deten Flachen
zurlick. Wie die Ergebnisse der dreidimensionalen Simulationen zeigen (s. Abb. 4.49, S.
164), liegt dann die Abweichung der Evapotranspiration ohne Berticksichtigung des Spei-

chers bei nur noch 20 W m™,
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Neben den Eingabeparametern missen dem Modell auch Anfangswerte vorgegeben wer-
den. Die Bodenhydrologie betreffend ist hier die Bodenfeuchte zu Simulationsbeginn von
hohem Interesse, denn es konnten durch deren Variation extreme Auswirkungen auf die
Atmosphére nachgewieden werden (z. B. JACOBSEN, 1999). Bel den in dieser Arbeit
durchgefiihrten Variationen des Bodenfeuchte-Anfangswerts wurden bei den turbulenten
Fliissen maximale Abweichungen von 50 bis 90 W m™ festgestel It (s. Abb. 4.21, S. 129 u.
Abb. 4.46, S. 160). Bei der Lufttemperatur lagen diese bel 1,5 K. Dies begrindet auch,
dass grof3e Anstrengungen unternommen werden, den Vorhersagemodellen im operatio-
nellen Einsatz flachendeckend Anfangswerte der Bodenfeuchte bereitzustellen (vgl. Kap.
2.3.2.9, S. 34).

Ein Problem bei der Bereitstellung von Bodenkennwerten ist, dass diese sehr stark von der
Bodentextur abhangen. Die in dieser Arbeit durchgefihrten Simulationen ergaben, dass bei
einer Variation der Bodenart Unterschiede bei der Evapotranspiration von etwa 30 W m™
moglich sind (s. Abb. 4.32, S. 143). Um dem Modell exaktere Bodenkennwerte liefern zu
koénnen, wird der Boden in Bodenartklassen eingeteilt. Die Abweichung der in vivo vorlie-
genden Bodenart wird dann umso geringer, je feiner die Bodenartklassifikation ist. Ver-
gleichsssmulationen der haufig verwendeten Einteillung in 5 Klassen (LENZ, 1996) mit Si-
mulationen, die die exakte Bodentextur verwenden, zeigen, dass durch diese Klassenein-
teilung die Abweichung halbiert werden kann: Die Variation der Bodentextur innerhalb der
Bodenartklasse ‘mittel” fiihrt nunmehr zu einer Differenz von 15W m? bei der Eva
potranspiration und 0,3 K bel der Temperatur in 2 m Hohe (s. Abb. 4.35, S. 147), was aber
immer noch einen hohen Fehler bedeutet. Weiter verbessern kann man das Simulationser-
gebnis durch die zwolfteilige USDA-KIlassifikation: Hier betragen die Unterschiede bel der
Evapotranspiration und der Temperatur innerhalb der Bodenart “Lehm’ nur noch 4 W m™
bzw. weniger as 0,1K (s. Abb. 4.37, S. 149). Liegt dennoch lediglich eine 5-
Klasseneinteilung vor, so miissen den einzelnen Bodenklassen Bodenkennwerte zugeord-
net werden. Da in der Literatur aber ausschliefflich Bodenkennwerte entsprechend der
zwolfteiligen USDA-Klassifikation vorliegen, mussen Werte gewdhlt werden, die nicht
exakt dem Texturbereich der 5-Klasseneinteilung entsprechen. Man kann diese Ungenau-
igkeit minimieren, indem man — unter der Vorgabe eines mittleren Sand- und Tongehalts
innerhalb einer Klasse — die Bodenkennwerte mittels einer Pedotransferfunktion berechnet.

Die Differenz der Evapotranspiration im Vergleich zu einer Simulation, die Bodenkenn-
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werte mittels einer “ungenauen’ Zuordnung verwendet, kann 45 W m (iberschreiten (s.
Abb. 4.59, S. 176) und ist damit hoher als bel der Vernachlassigung des Oberflachenspei -

chers oder der M akroporositét.

Hohe Unterschiede bei den turbulenten Flissen und der Temperatur erhdt man auch auf-
grund verschiedener Parametrisierungsansétze fr die hydraulische Leitfahigkeit, das Mat-
rixpotenzial und die Bodenkennwerte: Bel einer Variation Uber sieben verschiedene Para
metrisierungen liegen diese bel einem Lehmboden und der Vegetation "Wiese” bei
20 W m bis 30 W m? bzw. 0,5 K. Vergleicht man direkt die in meteorologischen SVAT-
Modellen am héaufigsten verwendete Parametrisierung nach CAMPBELL und CLAPP &
HORNBERGER mit dem in der Hydrologie gebrauchlichen Ansatz nach VAN GENUCHTEN
(1980) (mit Bodenkennwerten nach RAWLS & BRAKENSIEK, 1982) unter verschiedenen
topografischen Bedingungen, so liegen die Unterschiede bei der simulierten Evapotranspi-
ration um die Mittagszeit bei 40 W m?, wenn man den ‘Extremfall” einer Initialisierungs-
feuchte knapp Uber dem Welkepunkt betrachtet sogar bei 75 W m™ (s. Abb. 4.56, S. 173).
Im Rickblick auf die deutlich besseren Ergebnisse bei der Bodenfeuchtesimulation (vgl.
Kap. 4.1.2, S. 100) der van Genuchten-Parametrisierung, ist bei Simulationen mit der Para-
metrisierung nach CAMPBELL (1964) und CLAPP & HORNBERGER (1978) ein grof3er Fehler

ZU vermuten.

Eine hydrologische Komponente, die Uber kapillaren Aufstieg oder einen, aufgrund der
hoheren Bodenfeuchte, vergrofRerten Abfluss am Modellunterrand die Bodenfeuchte beein-
flusst, ist Grundwasser. Die Testsimulationen zeigten jedoch bel einem Grundwasser-Flur-
abstand von 1,9 m keine Auswirkung auf die turbulenten Flisse, die Lufttemperatur oder
die spezifische Feuchte. Selbst bel einer Verringerung des Flurabstands auf knapp einen
Meter, ergab dies nur Abweichungen von 5W m™. Bei der Lufttemperatur lagen die Diffe-
renzen unter 0,1 K.

Die dreidimensionalen Simulationen haben gezeigt, dass der Einfluss der Bodenfeuchte auf
die Evapotranspiration aufgrund einer unterschiedlichen Behandlung der Bodenhydrologie
am stéarksten von der Wahl der Bodenart abhéngt. Dieser Einfluss Uberwiegt deutlich den
Effekt, der die Vegetation aufgrund unterschiedlicher Vegetationsparametern bewirkt.
Dartiber hinaus ist dieser Einfluss wesentlich vom Initialisierungswert der Bodenfeuchte
abhangig. In dieser Arbeit wurde stets ein vertikal homogenes Profil als Anfangswert vor-

gegeben. Bel ausgepragten Feuchtefronten im Boden, die sich in hohen Gradienten des
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Matrixpotenzials aufiern, ist ein noch starkerer Einfluss zu erwarten, insbesondere bei einer
Variation der Parametrisierung der bodenhydraulischen Funktionen. Dartiber hinaus sind
die Ergebnisse naturlich immer auf Grundlage der gemachten Annahmen zu interpretieren.
So werden geringere Energieumsetzungen an der Erdoberflache, wie man sie beispiels-
weise an einem bewdlkten Tag vorfindet, oder ein Niederschlagsereignis mit niedrigeren
Regenraten eine weniger starke Wirkung der Variation der Bodenhydrologie nach sich

ziehen.

Zusammenfassend konnen die Auswirkungen von Grundwasser und die Variation inner-
halb einer Bodenartklasse der USDA-Klassifikation auf die bodennahe Atmosphéare bei
mesoskaligen eintéagigen Simulationen mit dem hier verwendeten KAMM2-Modell as
gering beurteilt werden. Hohen Einfluss auf die zeitliche Entwicklung der untersuchten
atmosphérischen Parameter haben jedoch das Oberflachenwasser, der Makroporenfluss,
die Parametrisierung der bodenhydraulischen Gréf3en und der Bodenfeuchte-Anfangswert.
Die Variation Uber ale Bodenarten und innerhalb einer Bodenart der 5-Klasseneinteilung

beeinflussen ebenfalls in starkem Mal3 die untere Atmosphére.
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5.2 SCHLUSSFOLGERUNGEN

Simulationen mit dem um hydrol ogische Modellkomponenten erweiterten Boden-V egetat-
ionsmodell konnten zeigen, dass das Modell unter verschiedenen Umgebungsbedingungen
die gemessene Bodenfeuchte gut reproduzieren kann. Mit weiteren Sensitivitétsstudien
konnten die Parameter und Prozesse extrahiert werden, die einen grof3en Einfluss auf die
bodennahe Atmosphére haben. Es ergeben sich daraus Hinweise, welche hydrologischen
Komponenten in mesoskaligen SVAT-Modulen berticksichtigt werden sollten und welche
zu vernachlassigen sind. Darlber hinaus konnte gezeigt werden, welche Modéllteile auf-
grund ihres Einflusses auf die Atmosphére einer weiteren Verbesserung bedurfen. Einer
dieser Teile ist die Bereitstellung von Anfangswerten, die, wenn das Augenmerk auf die
Bodenhydrologie gerichtet ist, vor allem das Anfangsprofil der Bodenfeuchte betrifft. Dies
war die Grof3e, die in den durchgefiihrten Simulationen zu den gréften Variationen bei den
turbulenten Flissen und der Lufttemperatur fuhrte. Das Modell verfligt zwar tber ein Ver-
fahren, das ein einzelnes Initialisierungsprofil beztglich der Bodenart und der Vegetation
variiert, doch wird hier nicht die Variabilité des Niederschlags innerhalb des Simulations-
gebiets berticksichtigt. Ein Problem, das insbesondere V orhersagemodelle im operationel -
len Einsatz betrifft, bleibt die flachendeckende Bereitstellung des Anfangswerts der Bo-
denfeuchte (CALLIESET AL., 1998).

Eine weitere Grol3e, die dem Modell vorgegeben werden muss, ist die Bodenart, tber die
die Bodenkennwerte bestimmt werden. Die in dieser Arbeit durchgefihrten Sensitivitéts-
studien und vergleichenden Simulationen zeigen durchweg einen aul3erordentlich grof3en
Einfluss dieser Parameter auf die untere Atmosphére, so dass auf die Wahl der Bodenart
grofdte Sorgfalt zu legen ist. Selbst bei einer 5-Klasseneinteilung, wie sie z. B. im Vorher-
sagemodell des Deutschen Wetterdienstes verwendet wird (DWD, 1996), kann aber die
Variationsbreite innerhalb einer Bodenartklasse noch zu einem grof3en Fehler fuhren. Erst
mit der Verwendung der zwolfteiligen USDA-Klassifikation kann dieser Unsicherheits-
faktor auf einen vernachléassigbaren Wert minimiert werden, so dass diese Klassifikation
Grundlage weiterer mesoskaliger Modellierungen sein sollte. Liegt dennoch lediglich eine

grobe Bodenartkartierung vor, wie beispielsweise die in dieser Arbeit vorgestellte 5-Klas-
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seneinteilung, so sollten die Bodenkennwerte mit einer Pedotransferfunktion berechnet
werden, anstait Bodenkennwerte der USDA-Klassifikation zuzuordnen. Eine Weiterent-
wicklung des Bodenmodells konnte in Zukunft die Berticksichtigung vertikal unterschied-
licher Bodenarten darstellen. Dartiber hinaus sollte eine Kartierung der Bodenart auch be-
zUglich der horizontalen Auflésung moglichst detailliert sein. Eine Verbesserung kann hier
die Verwendung von Verfahren bringen, die diese Heterogenitdt der Bodenarten bei der
Simulation berticksichtigt (z. B. MOLDERS ET AL., 1996b) oder die mit effektiven Boden-
kennwerten arbeiten (z. B. TIETJE & RICHTER, 1992). Die bedeutendsten Prozesse, tiber die
die Sensitivitét der Atmosphére auf die Bodenkennwerte und die Bodenfeuchte gesteuert
werden, sind — neben dem Bodenwassertransport — die Transpiration und die Warmelei-
tung im Boden. Es muss insbesondere auf die Parametrisierung des Stomatawiderstands

geachtet werden.

Neben den Bodenkennwerten und dem Anfangswert der Bodenfeuchte konnte auch bei
einigen Prozessen und Parametrisierungen, die in bisherigen meteorol ogischen SVAT-Mo-
dellen noch nicht verwendet wurden, ein grof3er Einfluss auf die Atmosphére nachgewie-
sen werden. Einer dieser Prozesse, der in einem mesoskaligen SVAT-Modul verwendet
werden sollte, ist die Speicherung von Wasser an der Erdoberfl&che. Dies ist insbesondere
dann von Bedeutung, wenn der Modellzeitschritt unter einer Minute liegt. Bei grof3em
Zeitschritt und den damit verbundenen geringeren Niederschlagsraten ist der Oberflachen-
speicher vernachldssigbar (z. B. in GCMs). Fur die Generierung von Oberfl&chenabfluss
aus diesem Speicher kénnen die notwendigen Werte des Rauigkeitsparameters und der
Hangneigung grob gewahlt werden, da sie einen nur geringen Einfluss auf die atmosphéri-
schen Parameter haben. Die Hangneigungswerte kénnen bei spielsweise aus der im Modell

benutzten Orografie bestimmt werden, sofern die Gitterweiten nicht zu grof sind.

Der Oberflachenspeicher fuhrt zu einer erhdhten Infiltration, genauso wie der Makroporen-
fluss, jedoch ist dessen Einfluss auf die Atmosphére etwas geringer. Erst bei hohen Nieder-
schlagsraten wird dieser Prozess beim Infiltrationsvorgang und bei der Versickerung wich-
tig. Aufgrund von negativen Ruckkopplungen nimmt die Bedeutung dieser Komponente
mit zunehmender Simulationszeit ab, so dass sie eher bel Kurzfristsimulationen von Be-
deutung ist. Da Kartierungen fir Parameter, die die Makroporositét kennzeichnen, nicht
vorliegen und nur schwierig zu bestimmen sind, gentigt es, die in dieser Arbeit dargestellte

einfache Parametrisierung zu verwenden. Dennoch fuhrt die Berticksichtigung dieser hyd-
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rologischen Komponente - zusammen mit der Anderung der oberen und unteren Randbe-
dingung des Bodenmodells - zu einer den Anforderungen mesoskaliger SVAT-Modelle

entsprechenden realistischen Beschreibung des Bodenwassertransports.

Zum Grundwasser-Flurabstand liegen zwar teilweise Kartierungen vor, doch hat das
Grundwasser bei der Simulationsdauer mesoskaliger Modelle keinen relevanten Einfluss
auf die Bodenfeuchte oder atmosphérische Parameter. Erst bei Langzeitsimulationen ist
hier eine Wirkung auf das Simulationsergebnis zu erwarten. Der Aufwand, Uber eine zu-
sétzliche Kartierung des Flurabstands (als Eingabedatel fir das KAMM2-Modell) die
Maoglichkeit der Modellierung von Grundwasser zu schaffen, erscheint nicht lohnenswert.

Neben diesen hydrologischen Komponenten wurde auch bel der Parametrisierung der bo-
denhydraulischen Funktionen ein grof3er Einfluss auf die untere Atmosphére festgestellt.
Zur Parametrisierung sollte das Modell nach VAN GENUCHTEN (1980) verwendet werden.
Dieses in hydrologischen Modellen gebrauchliche Parametrisierungsschemaist dem in der
Meteorologie zumeist verwendeten Ansatz nach CAMPBELL (1974) bzw. CLAPP &
HORNBERGER (1978) vorzuziehen. Die Verknlpfung dieser Funktionen mit Bodenkenn-
werten, fir diein der Literatur verschiedene Datensétze vorliegen, hatte ebenfalls eine gro-
[3e Wirkung auf die untersuchten meteorol ogischen Grofien. Es kann hier die Verwendung
der Bodenkennwerte nach RAWLS & BRAKENSIEK (1982) empfohlen werden. Diese fihrten
bei den drei Messstationen zu den besten Ergebnissen.

Zusammenfassend kann festgehalten werden, dass die Einbindung von in der Hydrologie
gebrauchlichen Parametrisierungen in ein meteorologisches SVAT-Modell zu einer Ver-

besserung der mesoskaligen Simulationsergebnisse fuhrt.
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7 SYMBOLE

Symbol | Dimension | Bedeutung

A ms* Wasserabfluss

A ms’ Oberflachenabfluss

A ms* Wasserabfluss am Unterrand des Bodenmodells

a - Profilparameter fUr die Dichte des Bestands

a - Amplitude der Wurzelfunktion (k =1, 2)

a, - Absorptionskoeffizient

B W m? Bodenwarmestrom

b - Clapp-Hornberger-Parameter

ba m Fliebreite des Oberflachenwassers

b, - Heterogenitatsparameter der Erdoberflache

Py - Exponenten der Wurzelfunktion (k =1, 2)

G - Konstante der Schicht i (i =1, 2, ...)

C, m* spezifische Wasserkapazitét

Cs Jm3K?* | volumetrische Warmekapazitét des Bodens

Cs, Jm? K™ | volumetrische Warmekapazitét der trockenen |uftleeren Boden-
substanz

c, Jkg' K | spezifische Warmekapazitat trockener Luft bei konstantem Druck
(c, =1005Jkg™* K™)

Gy - Exponenten der Wurzelfunktion (k =1, 2)

c, JkgtK? | spezifische Warmekapazitét trockener Luft bei konstantem Volu-

men (c, =717,95Jkg™" K™)
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Symbol |Dimension | Bedeutung
Cueg - Profilparameter fur die Windgeschwindigkeit im Bestand
Cy Jm3k? volumetrische Warmekapazitéat von Wasser
(c, =4186Im3K™)
D ms* Diffusionskoeffizient
D, m Wasserspei cherdefizit
d m Verdrangungshohe
d m Normierungslange der Schicht i (i =1, 2, ...)
Fe. - Makroporositétsfaktor
F, - Bruchteil der Flache, die bereits geséttigt ist
9 ms? Erdbeschleunigung (g = 9,81 ms?)
H, W m2 fuhlbarer Warmestrom an der Bodenoberflache
H, W m@ fiihlbarer W&rmestrom zwischen Bestand und Bestandsl uft
Hiop W m@ fuhlbarer Warmestrom am Oberrand des Bestands
h m Hohe der Orografie
ha m Hohe des Oberflachenwassers
h, m Hohe der Rauigkeitselemente der Bodenoberfléche
rad Sonnenhthe
h, m Hohe der Orografie am Initialisierungsort
N m Bestandshéhe
I ms* Infiltration
l, ms* potenzielle Infiltration
I ms’ Infiltrati onskapazitét
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Symbol |Dimension | Bedeutung

I m Infiltrationskapazitét wahrend eines Zeitschritts

| (mex m maximale Infiltrationskapazitat wahrend eines Zeitschritts

J, - Julianischer Tag

J g mex - Julianischer Tag des Eintretens der Bodenmaximaltemperatur
Jijin ms* Wasserfluss zwischen den Schichten i und i +1 (i =1, 2, ...)
i ms* Wasserflussim Boden

K ms* hydraulische Leitfahigkeit

Ke - Kersten-Zahl

K, ms’ gesittigte hydraulische Leitfahigkeit

K; ms?! geséttigte hydraulische Leitfahigkeit bei makroporésem Boden
Ky, m*3s? Strickler-Rauigkeitsbeiwert

LAI - Blattflachenindex

L. m M onin-Obuchov-Stabilitétslange

L. W m? langwellige Einstrahlung an der Schnee- bzw. Bodenoberflache
L. W m? langwellige Ausstrahlung an der Schnee- bzw. Bodenoberflache
L, W m? langwellige Strahlungsbilanz der Bestandsoberflache

L, W m? langwellige Einstrahlung am Oberrand des Bestandes

Li W m? langwellige Ausstrahlung am Oberrand des Bestandes

I A m mittlere Lange des Flie3wegs des Oberflachenwassers

I, m charakteristische Lange einer Oberflache

., Jkg? spezifische Verdampfungswarme von Wasser

(1, =2500° Jkg™)
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7 Symbole

Symbol |Dimension | Bedeutung
m - Anpassungsparameter
n - Anpassungsparameter
N, - Rauigkeitsbeiwert nach Manning
q m*m3 volumetrischer Quarzgehalt des mineralischen Bodenanteils
R m hydraulischer Radius
P, ms* Regenrate
Pz ms* Regenrate an der Bodenoberflache
P, ms* Schneefalrate
Py ms* Schneefallrate an der Bodenoberfl&che
q m* m3 Quarzgehalt des Bodens
R - Extinktionskoeffizient der solaren Strahlung
R, - Reynolds-Zahl
R, m hydraulischer Radius
R, Jkg*K™?  |individuelle Gaskonstante fiir Wasserdampf
(R, =4615Jkg™ K™)
r, sm't Flusswiderstand fur die Verdunstung der Bodens
r sm't Flusswiderstand fur die Verdunstung der Vegetation
M sm? Flusswiderstand fir den fihlbaren Warmestrom zwischen Bestand
und Bestandsl uft
r, sm't Stomatawiderstand
o sm* minimaler Stomatawiderstand
Mop sm* Flusswiderstand am Oberrand des Bestandes
r st Quelle/Senke des Bodenwassers
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Symbol |Dimension | Bedeutung
SAl - Flachenindex der warmeaustauschenden Pflanzenteile
S m Wasserspei cher an der Erdoberflache
S mm* Reibungsgefdlle, Hangneigung
s W m? kurzwellige Einstrahlung an der Schnee- bzw. Bodenoberflache
S W m? kurzwellige Ausstrahlung an der Schnee- bzw. Bodenoberflache
S W m? kurzwellige Strahlungsbilanz der Bestandsoberfl&che
S W m? maximale kurzwellige Einstrahlung am Oberrand des Bestandes
S - Trockenfaktor
. W m? kurzwellige Einstrahlung am Oberrand des Bestandes
L W m? kurzwellige Ausstrahlung am Oberrand des Bestandes
S W m* Solarkonstante (S, = 1360 W m2)
S kg kg™ spezifische Feuchte
s, kg kg spezifische Feuchte oberhalb des Bestands
Sy kg kg™ spezifische Feuchte in der Bestandsluft
S, kg kg spezifische Feuchte an der Bodenoberfléche
S kg kg™ spezifische Feuchte des Bestands
S kg kg™ spezifische Séttigungsfeuchte
S kg kg charakteristische spezifische Feuchte
T K Temperatur
T, K Temperatur oberhalb des Bestands
T K Temperatur der Bestandsluft
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Symbol |Dimension |Bedeutung

T, K Bodentemperatur

Toam K Amplitude des klimatol ogischen Jahresgangs der Bodentempera-
tur

Tomite | K klimatol ogisches Jahresmittel der Bodentemperatur

T, K Temperatur der obersten Bodenschicht

T, K Temperatur des Bestands

T - Transmissionskoeffizient

t S Zeit

ty S mittlere Flief3zeit des Oberflachenwassers

t, rad Stundenwinkel der Sonne

tyoz h mittlere Ortszeit

u ms! Windgeschwindigkeit

u, ms’ Windgeschwindigkeit oberhalb des Bestands

U, ms* Windgeschwindigkeit im Bestand

u. ms! Schubspannungsgeschwindigkeit

\Y; W m*? Evapotranspiration

vV, W m2 Evaporation des Erdbodens

V, W m? latenter Warmestrom aufgrund Interzeption und Taubildung

V, W m™* latenter Warmestrom zwischen Bestand und Bestandsl uft

Vv, W m? Evaporation

Viep W m? latenter Warmestrom am Oberrand des Bestands

V, W m2 Transpiration
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Symbol |Dimension | Bedeutung
v ms’ Windgeschwindigkeit
Va ms* FlieRgeschwindigkeit des Oberflachenwassers
Vip ms* Windgeschwindigkeit oberhalb des Bestands
W, m | nterzepti onsspei cher
W, m maximaler |nterzeptionsspeicher
X; - Flachenanteil der benetzten Bestandsoberflache
X, oot m* normierte Wurzelfunktion
Xeg - V egetationsfunktion
Z - optische Dicke
2 m Tiefe (positiv nach unten) oder Hohe tber Grund
z, m Rauigkeitsange
Zy, m Rauigkeitslange der Erdbodenoberflache
Zon m Rauigkeitslange fur fuhlbare Warme
Zy m Rauigkeitslange fur Impuls
z, m Tiefe der ersten Bodenschichtmitte
z, m Hohe der untersten Rechenflache des Atmosphérenmodells tiber
dem Bestand
m Hohe Uber der Erdoberflache
Z; m Grundwasser-Fl urabstand
m Tiefe der untersten Rechenflache, der untersten Bodenschicht oder
des unteren Modellrands
Z ex m maximale Durchwurzelungstiefe
a m* Kehrwert des Lufteintrittspunktes
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Symbol |Dimension | Bedeutung

a, - Albedo des Bodens

ay, - Albedo des trockenen Bodens

a; - Albedo der Vegetation

a, rad Winkel zwischen Hangnormalen und Vertikalen

b5 - empirischer Parameter der Extinktion

At S Modellzeitschritt

AX m Gitterweite in x-Richtung

Aa, - Albedodifferenz zwischen trockenem und feuchtem Boden

Ag, - Differenz des Emissionsvermdgens zwischen trockenem und
feuchtem Boden

o rad Erddeklination

& - Emissionsvermoégen des Bodens

& - Emissionsvermdégen des trockenen Bodens

& - Emissionsvermdgen der Vegetation

¢ - Gewichtungsfunktion

@ rad geografische Breite

y Km? Temperaturgradient der Atmosphére

K - von-K&méan-Konstante («x = 0,4)

A - Porengrof3e-Parameter

A W mtK™? | Warmeleitfahigkeit mineralischer Bodenbestandteile ohne Quarz

Ag W m'K? | Warmeleitfahigkeit des Bodens

Ag W mtK? |Warmeleitfahigkeit des geséttigten Bodens
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Symbol |Dimension | Bedeutung

Mg, W mtK™? | Warmeleitfahigkeit des trockenen Bodens

Ay W mtK™*' | Warmeleitfahigkeit mineralischer Bodenbestandteile

Ao WmhK™ | warmeleitfahigkeit von Quarz (A, = 7,7 W m™ K ™)

Ay W m* K™ | warmeleitfahigkeit von Wasser (A, =057 W m™ K™)

H - dynamische Viskositét

O] K potenzielle Temperatur

0, K potenzielle Temperatur oberhalb des Bestands

O, K potenzielle Temperatur der Bestandsl uft

CR K potenzielle Temperatur an der Bodenoberfl&che

o, K potenzielle Temperatur des Bestands

o. K charakteristische potenzielle Temperatur

6 m®m™ volumetrischer Bodenwassergehalt

2} m®m™ volumetrischer Bodenwassergehalt ab welchem Makroporenfluss
auftritt

4, m*m? volumetrischer Bodenwassergehalt der obersten Bodenschicht

6, m Bodenfeuchtedefizit

B m®m*® Séttigungsdefizit der obersten Bodenschicht

6, m*m*3 volumetrischer Bodenwassergehalt bei Feldkapazitat

4, m> m? gemessener volumetrischer Bodenwassergehalt

g m®m™ auf Modellgitter transponierter gemessener volumetrischer Bo-
denwassergehalt

a m®m volumetrischer Bodenwassergehalt der Schicht i (i =1, 2, ...)
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Symbol |Dimension | Bedeutung

4 m* m residualer volumetrischer Bodenwassergehalt

8, m* m> Porenvolumen bzw. volumetrischer Bodenwassergehalt bei Sétti-
gung

a, m®m volumetrischer Bodenwassergehalt am permanenten Welkepunkt
der Vegetation

P kgm® Luftdichte

s, kgm® Dichte des trockenen Bodens

Pq kg m® Dichte der festen Bodenbestandteile (4, = 2700 kg m=)

Pu kg m’® Dichte von Wasser (g, =1000 kg m™)

g W m?K* | stefan-Boltzmann-Konstante (o = 5,669610° W m2 K ™)

o, - V egetationsbedeckungsgrad des Bodens

(o - Beschattungsfaktor

r S Periode

T: - empirischer Parameter der Extinktion

Y rad Azimutwinkel der geneigten Flache

Y, - integrierte Stabilitatsfunktion fur das Temperaturprofil

W, - integrierte Stabilitatsfunktion fur das Windgeschwindigkeitsprofil

W rad Azimutwinkel der Sonne

Y m Matrixpotenzial

Y, m Gravitationspotenzial

/8 m Matrixpotenzial bel Séttigung

Y, m Wasser- oder hydraulisches Potenzial




A ANHANG

A.1 ABKURZUNGEN DER MODELLNAMEN

ALSIS

AMBETI

BASE
BATS
VBATS
BUCK
CLASS
CRCM
CSIRO
CSU RAMS
DARLAM
DAYCENT
ECHAM
ECMWF
EM/DM
EUMAC
EZM

FITNAH

FOOT3DK

Atmosphere-L and-Surface I nteraction Scheme

Agrarmeteorologisches Modell zur Berechnung von Evaporation,

Transpiration und | nterzeption

Best Approximation of Surface Exchanges

Bioshere Atmosphere Transfer Scheme

V ektorized Bioshere Atmosphere Transfer Scheme

Bucket

Canadian L and Surface Scheme

Canadian Regional Climate M odel

Commonwealth Scientific and I ndustrial Research Organisation
Colorado State University Regional Atmospheric M odeling System
Division of Atmospheric Research Limited Area M odel

Daily version of the CENTURY Ecosystem Model

European Centre for Medium-Range Weather Forecasts Hamburg
European Centre for M edium-Range W eather Forecasts
Europa-M odell/Deutschland-M odel|

European M odeling of Atmaospheric Constituents

EUMAC Zooming M odel

Flow over Irregular Terrain with Natural and Anthropogenic Heat

Sources

Flow Over Orographicaly Structured Terrain 3 Dimensional KoéIn
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GESIMA

GISS

IAGL

ISBA

KAMM

LAPS

LEAF

LM

LSPM

LSX

MAPS

MESO-NH

MESOSCOP

METRAS

MO UM

NCAR-CCM

NCAR RegCM

NCEP-NCAR

NMC

OSU CAPS

PLACE

PMM

PNL-RCM

Geesthacht’s Simulation M odel of the Atmosphere
Goddard I nstitute for Space Studies

I nstitut d’ Astronomie et de Géophysique Georges L emaitre
I nteraction Soil Biosphere Atmosphere

Karlsruher Atmosphérisches M esoskaliges M odel |

L and Surface Parameterization Scheme

L and-Ecosystem-Atmosphere Feedback

L okales M odell

L and Surface Process M odel

L and-Surface Transfer Scheme

M esoscale Analysis and Prediction System

M esoscal e-Nonhydrostatic

M esoscaliges Modell Oberpfaffenhofen

M esoskaliges Transport und Strémungsmodell

M eteorological Office Unified Forecast/Climate M odel

National Center for Atmospheric Research — Community Climate
M odel

National Center for Atmospheric Research Regiona Climate M odel

National Centers for Environmenta Prediction - National Center for
Atmospheric Research

National M eteorological Center

Oregon State University Coupled Atmosphere Plant Snow
Parameterization for L and-Atmosphere-Cloud Exchange
Purdue M esoscale M odel

Pacific Northwest L aboratory - Regiona Climate M odel
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PROGSURF

PSU/NCAR MM

RCSM
REMO

SECHIBA

SEWAB

SiB
SPONSOR

SSB
SUNYA-ReCM
SWAP

SWB

UGAMP

VIC

Prognosis of Surface Fluxes

Pennsylvania State University- National Center for Atmospheric

Research M esoscale M odél
Regional Climate System M odel
Regional Model

Schématisation des Echanges Hydrique a I'Interface entre la

Biosphére et I’ Atmosphére
Surface Energy and Water Balance

Simple Biosphere
Semi-distributed Parameterization Scheme of the Orography-
induced Hydrology

Simplified Simple Biosphere

State University of New York at Albany — Regiona Climate M odel
Soil Water Atmosphere Parameterization

Simple Water Balance

Universities Global Atmospheric M odelling Project

Variable Infiltration Capacity
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A.2 BODENKENNWERTE

A g K, W, A
m®m? m ms? m

Sand (S) 0,395 0 1,76:10* -0,121 0,247
lehmiger Sand (1) 0,410 0 1,56:10* -0,090 0,228
sandiger Lehm (sL) 0,435 0 341-10° -0,218 0,2041
Lehm (L) 0,451 0 7,00-10° -0,478 0,186
schluffiger Lehm (uL) 0,485 0 7,20-10° -0,786 0,189
Schiuff (U) 0,485 0 7,20-10° -0,786 0,189
sandig-toniger Lehm (stL) 0,420 0 6,30-10° -0,299 0,140
toniger Lehm (tL) 0,476 0 2,50-10° -0,630 0,1174
schluffig-toniger Lehm (utL) 0,477 0 1,70-10° -0,356 0,129
sandiger Ton (sT) 0,426 0 2,20-10° -0,153 0,096
schluffiger Ton (uT) 0,492 0 1,00-10° -0,490 0,096
Ton (T) 0,482 0 1,30-10° -0,405 0,088
organisch 0,863 0 8,00-10° -0,356 0,129

Tabelle A.2.1: Bodenhydraulische Parameter als Funktion der USDA-Texturklassifikation nach
CLAPP & HORNBERGER (1978) und PIELKE (1984). Fir ’Schiuff” werden die Werte von
"schluffiger Lehm” verwendet.
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&, g K, /8 A
m® m m® m™ ms?! m
Sand (9) 0,437 0,020 58310° | -0,1598 0,694
lehmiger Sand (1S) 0,437 0,035 1,70-10° | -0,2058 0,552
sandiger Lehm (sL) 0,453 0,041 7,2010° | -0,3020 0,379
Lehm (L) 0,463 0,027 1,90-10° | -0,4012 0,252
schluffiger Lehm (uL) 0,501 0,015 3,67-10° -0,5087 0,234
Schiuff (U) 0,501 0,015 3,67-10° -0,5087 0,234
sandig-toniger Lehm (stL) 0,398 0,068 1,2010°% | -0,5941 0,319
toniger Lehm (tL) 0,464 0,075 6,39-107 | -0,5643 0,242
schluffig-toniger Lehm (utL) 0,471 0,040 4,17-107 -0,7033 0,177
sandiger Ton (sT) 0,430 0,109 333107 | -0,7948 0,223
schluffiger Ton (uT) 0,479 0,056 2,50-10” -0,7654 0,150
Ton (T) 0,475 0,090 1,67-10" -0,8560 0,165
organisch 0,863 0,089 8,00-10° | -0,3256 0,129

Tabelle A.2.2: Bodenhydraulische Parameter als Funktion der USDA-Texturklassifikation nach
RAWLS & BRAKENSIEK (1982). Fir "Schluff” werden die Werte von “schluffiger Lehm” verwendet.
“organisch” wie PIELKE (1984).



228 A Anhang

A g K, W, A
m®m? m® m? ms* m

Sand (S) 0,43 0,045 8,2510° | -0,0690 1,68
lehmiger Sand (1) 0,43 0,057 4,0510° | -0,0806 1,28
sandiger Lehm (sL) 0,41 0,065 1,23-10° -0,133 0,89
Lehm (L) 0,43 0,078 2,89-10° -0,278 0,56
schluffiger Lehm (uL) 0,45 0,067 1,2510° -0,500 0,41
Schiuff (U) 0,46 0,034 6,94:10" -0,625 0,37
sandig-toniger Lehm (stL) 0,39 0,100 3,6310° -0,169 0,48
toniger Lehm (tL) 0,41 0,095 718107 -0,526 0,31
schluffig-toniger Lehm (utL) 0,43 0,089 1,97-107 -1,00 0,23
sandiger Ton (sT) 0,38 0,100 3,37-10” -0,37 0,23
schluffiger Ton (uT) 0,36 0,070 5,78:10° -2,00 0,09
Ton (T) 0,38 0,068 5,56:10" -1,25 0,09
organisch 0,863 0,089 8,00-10° -1,00 0,23

Tabelle A.2.3: Bodenhydraulische Parameter als Funktion der USDA-Texturklassifikation nach
CARSEL & PARRISH (1988). “organisch” wie PIELKE (1984).
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A g K, W, A
m® m? m® m? ms* m
Sand (S) 0,415 0,044 594:10° | -0,3715 1,884
lehmiger Sand (1) 0,395 0,04 9,6310° | -0,3090 0,549
sandiger Lehm (sL) 0,389 0,031 392-10° | -0,3715 0,413
Lehm (L) 0,354 0,052 1,13-10° | -1,3183 0,549
schluffiger Lehm (uL) 0,44 0,065 1,2710° | -3,2359 0,820
Schluff (U) 0,501 0,077 312:10° | -1,4125 0,950
sandig-toniger Lehm (stL) 0,379 0,076 2,26:10° | -0,6310 0,349
toniger Lehm (tL) 0,441 0,092 541107 | -0,8913 0,549
schluffig-toniger Lehm (utL) 0,46 0,110 8,58-10" -2,2909 0,738
sandiger Ton (ST) 0,378 0,123 2,47-10° | -0,2512 0,230
schluffiger Ton (uT) 0,467 0,071 765107 | -1,7783 0,288
Ton (T) 0,451 0,075 1,01-10° | -0,8511 0,288
organisch 0,863 0,110 8,00:10° | -2,2909 0,129

Tabelle A.2.4: Bodenhydraulische Parameter als Funktion der USDA-Texturklassifikation nach

RAWLS (in SCHAAP & LEIJ, 1998). “organisch” wie PIELKE (1984).
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A.3 PEDO-TRANSFER-FUNKTION NACH RAWLS & BRAKENSIEK

(1985)

6, wird den Bodenkennwerten von RAWLS & BRAKENSIEK (1982) entnommen. Die Porosi-

tét wird mit dem Séttigungswassergehalt gleichgesetzt.

P(a,6,m.m)=a,+a,6, +a,m +am
+a,67 +a,nt +a,m +a,6m, +a6m
+a,0,n% +a, 6 +a,me; +a,mnt +a,mé; +a,mnmg
+ a15852rn§ + al(igszrns2

K, =exp| P(a, 8, m,.m)|
g =Pb.6,m.m)
v, =-exp|P(c,6,m.m)

A= exp[P(di ,Qs,mc,ms)]
Der volumetrische Tongehalt m. und der volumetrische Sandgehalt m, werden in %, der

Séttigungswassergehalt in m* m angegeben.
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a b G d

0 -8,96847 -0,0182482 5,3396738 -0,7842831

1 19,52348 0,02939286 -2,48394546 -1,062498

2 -0,028212 0,00513488 0,1845038 0

3 0 0,00087269 0 0,0177544

4 -8,395215 0 0 1,11134946

5 -0,0094125 -0,00015395 -0,00213853 -0,00273493

6 0,00018107 0 0 -0,00005304

7 0 0 -0,61745089 0

8 0,077718 -0,0010827 -0,04356349 -0,03088295

9 0,02733 0,00030703 0,00895359 0,00798746

10 0,001434 0 -0,00072472 0

11 0 -0,0023584 0,5002806 -0,00674491

12 0,0000173 0 -0,00001282 -0,00000235

13 0 0 0 0

14 -0,0000035 0 0,0000054 0

15 -0,019492 -0,00018233 -0,00855375 -0,00610522

16 -0,00298 0 0,00143598 0,00026587

Tabelle A.3.1: Parameter der Pedotransferfunktion nach RAWLS & BRAKENSIEK (1985)
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