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Utopia is on the horizon.

I move two steps closer; it moves two steps further away.

I walk another ten steps and the horizon runs ten steps further away.

As much as I may walk, I’ll never reach it.

So what’s the point of utopia?

The point is this: to keep walking.

— Eduardo Hughes Galeano





Zusammenfassung

Die Bodenfeuchte stellt eine essenzielle Variable für den Energie-, Feuchte- und Stoffaus-
tausch zwischen Landoberfläche und Atmosphäre dar. Ihre Auswirkungen auf Temperatur
und Niederschlag sind vielfältig und komplex. Die in Klimamodellen verwendeten Sche-
mata zur Simulation der Bodenfeuchte, auch bodenhydrologische Schemata genannt, sind
aufgrund des Ursprungs der Klimamodelle aus Wettermodellen jedoch häufig sehr stark
vereinfacht dargestellt. Bei Klimamodellen, die Simulationen mit einer groben Auflösung
von mehreren Zehner- oder Hunderterkilometern rechnen, können viele Prozesse vernach-
lässigt werden. Da die Auflösung der Klimamodelle jedoch stetig steigt und mittlerweile
beim koordinierten Projekt regionaler Klimamodelle CORDEX-CORE standardmäßig bei
0,22° Kantenlänge liegt, müssen auch höher aufgelöste Daten und mehr Prozesse simuliert
werden. Dies gilt erst recht mit Blick auf konvektionsauflösende Simulationen mit wenigen
Kilometern Kantenlänge. Mit steigenden Modellauflösungen steigt zugleich die Komplexität
und Differenziertheit der Fragestellungen, die mit Hilfe von Klimamodellen beantwortet
werden sollen. An diesem Punkt setzt auch das Projekt BigData@Geo an, in dessen Rahmen
die vorliegende Arbeit entstand. Ziel dieses Projektes ist es, hochaufgelöste Klimainforma-
tionen für den bayerischen Regierungsbezirk Unterfranken für Akteure aus der Land- und
Forstwirtschaft sowie dem Weinbau zur Verfügung zu stellen.

Auf diesen angewandten und grundlegenden Anforderungen und Zielsetzungen basie-
rend, bedarf auch das in dieser Arbeit verwendete regionale Klimamodell REMO (Version
2015) der weiteren Entwicklung. So ist das Hauptziel der Arbeit das bestehende einschichtige
bodenhydrologische Schema durch ein mehrschichtiges zu ersetzen. Der Vorteil mehrerer
simulierter Bodenschichten besteht darin, dass nun die vertikale Bewegung des Wassers in
Form von Versickerung und kapillarem Aufstieg simuliert werden kann. Dies geschieht auf
der Basis bodenhydrologischer Parameter, deren Wert in Abhängigkeit vom Boden und der
Bodenfeuchte über die Wasserrückhaltekurve bestimmt wird. Für diese Kurve existieren
verschiedene Parametrisierungen, von denen die Ansätze von Clapp-Hornberger und van
Genuchten verwendet wurden. Außerdem kann die Bodenfeuchte nun bis zu einer Tiefe von
circa 10 m beziehungsweise der Tiefe des anstehenden Gesteins simuliert werden. Damit
besteht im Gegensatz zum vorherigen Schema, dessen Tiefe auf die Wurzeltiefe beschränkt
ist, die Möglichkeit, dass Wasser auch unterhalb der Wurzeln zur Verfügung stehen kann
und somit die absolute im Boden verfügbare Wassermenge zunimmt. Die Schichtung erlaubt
darüber hinaus die Verdunstung aus unbewachsenem Boden lediglich auf Basis des in der
obersten Schicht verfügbaren Wassers. Ein weiterer Prozess, der dank der Schichtung und
der weiter unten erläuterten Datensätze neu parametrisiert werden kann, ist die Infiltration.

Für die Verwendung des Schemas sind Informationen über bodenhydrologische Parame-
ter, die Wurzeltiefe und die Tiefe bis zum anstehenden Gestein erforderlich. Entsprechende
Datensätze müssen hierfür aufbereitet und in das Modell eingebaut werden. Bezüglich
der Wurzeltiefe wurden drei sich bezüglich der Tiefe, der Definition und der verfügbaren
Auflösung stark voneinander unterscheidende Datensätze verglichen. Letztendlich wird

i



die Wurzeltiefe aus dem mit einer anderen REMO-Version gekoppelten Vegetationsmodul
iMOVE verwendet, da zukünftig eine Kopplung dieses Moduls mit dem mehrschichtigen
Boden geplant ist und die Wurzeltiefen damit konsistent sind. Zudem ist die zugrundelie-
gende Auflösung der Daten hoch und es werden maximale Wurzeltiefen berücksichtigt,
die besonders wichtig für die Simulation von Landoberfläche-Atmosphäre-Interaktionen
sind. Diese Vorteile brachten die anderen Datensätze nicht mit. In der finalen Modellver-
sion werden für die Tiefe bis zum anstehenden Gestein und die Korngrößenverteilungen
die Daten von SoilGrids verwendet. Ein Vergleich mit anderen Bodendatensätzen fand in
einer parallel laufenden Dissertation statt (Ziegler, 2022). Bei SoilGrids ist hervorzuheben,
dass die Korngrößenverteilungen in einer hohen räumlichen Auflösung (1 km2 oder höher)
und mit mehreren vertikalen Schichten vorliegen. Gegenüber dem ursprünglich in REMO
verwendeten Datensatz mit einer Kantenlänge von 0,5° und ohne vertikale Differenzierung
ist dies eine starke Verbesserung der Eingangsdaten. Dazu kommt, dass die Korngrößen-
verteilungen die Verwendung kontinuierlicher Pedotransferfunktionen statt fünf diskreter
Texturklassen, denen für die bodenhydrologischen Parameter fixe Tabellenwerte zugewiesen
werden, ermöglichen. Dies führt zu einer deutlich besseren Differenzierung des heterogenen
Bodens.

Im Rahmen der Arbeit wurden insgesamt 19 Simulationen für Europa und ein erweitertes
Deutschlandgebiet mit Auflösungen von 0,44° beziehungsweise 0,11° für den Zeitraum 2000
bis 2018 gerechnet. Dabei zeigte sich, dass die Einführung des mehrschichtigen Boden-
schemas gegenüber dem einschichtigen Schema zu einer Verringerung der Bodenfeuchte in
der Wurzeltiefe führt. Nichtsdestotrotz nimmt die absolute Wassermenge des Bodens durch
die Berücksichtigung des Bodens unterhalb der Wurzelzone zu. Bezogen auf die einzelnen
Schichten wird die Bodenfeuchte damit zwar unterschätzt, im Laufe der Modellentwicklung
kann jedoch eine Verbesserung im Vergleich zu ERA5 erzielt werden. Das neue Schema führt
zu einer Verringerung der Evapotranspiration, die über alle Schritte der Modellentwicklung
und besonders während der Sommermonate auftritt. Im Vergleich zu Validationsdaten von
ERA5 und GLEAM zeigt sich, dass dies eine Verbesserung dieser Größe bedeutet, die
sowohl in der Fläche als auch beim Fehler und in der Verteilung auftritt.

Gleiches lässt sich für den Oberflächenabfluss sagen. Hierfür implementierte Schemata
(Philip, Green-Ampt), die anders als das standardmäßig verwendete Improved-Arno-Schema
bodenhydrologische Parameter berücksichtigen, konnten eine weitere Verbesserung im Flach-
land zeigen. In Gebirgsregionen nahm der Fehler durch die nicht enthaltene Berücksichtigung
der Hangneigung jedoch zu, sodass in der finalen Modellversion auf das Improved-Arno-
Schema zurückgegriffen wurde. Die Temperatur steigt durch die ursprüngliche Version des
mehrschichtigen Schemas zunächst an, was zu einer Über- statt der vorherigen Unterschät-
zung gegenüber E-OBS führt. Die Modellentwicklung resultiert zwar in einer Reduzierung
der Temperatur, jedoch fällt diese zu stark aus, sodass der Temperaturfehler letztendlich grö-
ßer als in der einschichtigen Modellversion ist. Da die Evapotranspiration jedoch maßgeblich
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verbessert wurde, kann dieser Fehler eventuell auf ein übermäßiges Tuning der Temperatur
zurückgeführt werden.

Die Betrachtung von Hitzeereignissen am Beispiel der Sommer 2003 und 2018 hat
gezeigt, dass die Modellentwicklung dazu beiträgt, diese Ereignisse besser als das einschich-
tige Schema zu simulieren. Zwar trifft dies nicht auf das räumliche Verhalten der mittleren
Temperatur zu, jedoch auf deren zeitlichen Verlauf. Hinzu kommt die bessere Simulation
der täglichen Extrem- und besonders der Minimaltemperatur, was zu einer Erhöhung der
täglichen Temperaturspanne führt. Diese wird von Klimamodellen in der Regel zu stark
unterschätzt.

Durch die Berücksichtigung der vertikalen Wasserflüsse hat sich jedoch auch gezeigt,
dass noch enormes Entwicklungspotenzial mit Blick auf (boden)hydrologische Prozesse
besteht. Dies gilt in besonderem Maße für zukünftige Simulationen mit konvektionserlau-
bender Auflösung. So sollten subskalige Informationen des Bodens und der Orographie
berücksichtigt werden. Dies dient einerseits der Repräsentation vorliegender Heterogenitäten
und kann andererseits, wie am Beispiel der Infiltrationsschemata dargelegt, zur Verbesserung
bestehender Prozesse beitragen. Da die simulierte Drainage durch das mehrschichtige Bo-
denschema im gleichen Maße zu- wie der Oberflächenabfluss abnimmt und das Wasser dem
Modell in der Folge nicht weiter zur Verfügung steht, sollte zukünftig auch Grundwasser im
Modell berücksichtigt werden. Eine Vielzahl von Studien konnte einen Mehrwert durch die
Implementierung dieser Variable und damit verbundener Prozesse feststellen. Mittelfristig
ist jedoch insgesamt die Kopplung an ein hydrologisches Modell zu empfehlen, um die bei
hochauflösenden Simulationen relevanten Prozesse angemessen repräsentieren zu können.
Hierfür bieten sich beispielsweise ParFlow oder mHM an.

Insgesamt ist festzuhalten, dass das mehrschichtige Bodenschema einen Mehrwert liefert,
da schwer zu simulierende und in der Postprozessierung zu korrigierende Variablen wie die
Evapotranspiration und der Oberflächenabfluss deutlich besser modelliert werden können
als mit dem einschichtigen Schema. Dies gilt auch für die Extremtemperaturen. Beides ist
klar auf die Schichtung des Bodens und damit einhergehender Prozesse zurückzuführen.
Bezüglich der Daten zeigt sich, dass die Wurzeltiefe, die Berücksichtigung von SoilGrids und
die vertikale Bodeninformation für die weitere Optimierung verantwortlich sind. Darüber
hinaus ist der höhere Informationsgehalt, der anhand der geschichteten Bodenfeuchte zur
Verfügung steht, ebenfalls als Mehrwert einzustufen.
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Abstract

Soil moisture is an essential variable for the exchange of energy, moisture, and substances
between the land surface and the atmosphere. Its effects on temperature and precipitation
are diverse and complex. However, the schemes used in climate models to simulate soil
moisture, also called soil hydrological schemes, are often very simplified due to the origin
of climate models from weather models. In climate models, which compute simulations at
coarse resolutions of tens or hundreds of kilometers of edge length, many processes can be
neglected. However, the resolution of those models is steadily increasing and now generally
has 0,22° in the recently published coordinated project of regional climate models called
CORDEX-CORE. As a consequence, higher resolved data and more processes have to be
simulated. This is even more true with respect to convection-permitting simulations having
edge lengths of a few kilometers. With increasing model resolutions, the complexity and
differentiation of questions to be answered by the use of climate models increases as well.
This is also the case of the BigData@Geo-project, in which framework this thesis was written.
The aim of this project is to provide high-resolution climate information for the Bavarian
administrative district of Lower Franconia for stakeholders from agriculture, forestry, and
viticulture.

Due to these applied and basic requirements and objectives, there is also the need of
model development for the regional climate model REMO (version 2015) used in this work.
Thus, the main goal of this thesis is to replace the existing singlelayer soil hydrological
scheme by a multilayer one. The advantage of multiple simulated soil layers is that the
vertical movement of water, thus percolation and capillary rise, can now be simulated. This
is done on the basis of soil hydrological parameters, those value is determined by the water
retention curve as a function of soil texture and soil moisture. Various parameterizations have
been developed for this curve, whereas the one of Clapp-Hornberger and van Genuchten were
used herein. Additionally, the soil moisture can now be simulated to a depth of approximately
10 m or the bedrock’s depth, respectively. Thus, in contrast to the previous scheme, which
depth is limited to the rooting depth, there is the possibility that water is also available
below the root zone. Hence, the absolute amount of water in the root zone is increased.
Furthermore, the layering allows evaporation from bare soil based only on the water available
in the uppermost layer. Another process, that can be reparameterized due to the layering and
the data sets explained subsequently, is infiltration.

To use the new scheme, information on soil hydrological parameters, rooting depth, and
the depth to bedrock is required. For this purpose, appropriate data sets have to be prepared
and implemented into the model. Regarding the rooting depth, three data sets with different
depths, definitions, and resolutions were compared. Finally, the rooting depth from the
vegetation module iMOVE, coupled with another REMO version, is used since a coupling
between iMOVE and the multilayer soil scheme is planned in the future. With this, the
rooting depths are consistent. In addition, the underlying resolution of the data is high and
maximum rooting depths are considered, which are particularly important for simulating
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land surface-atmosphere interactions. These advantages were not provided by the other
data sets. In the final model version, SoilGrids data are used for the depth to bedrock and
grain size distributions. A comparison with other soil data sets was done in a parallel thesis
(Ziegler, 2022). For SoilGrids, it should be underlined that the grain size distributions enable
the use of continuous pedotransfer functions instead of five discrete texture classes for the
soil hydrological parameters. This leads to a much better differentiation of the heterogeneous
soil.

For this thesis, 19 simulations were calculated for Europe and an extended German
region with resolutions of 0,44° and 0,11°, respectively, covering the period of 2000 to
2018. The implementation of the multilayer soil scheme leads to a decrease in root zone
soil moisture compared to the singlelayer scheme. Nevertheless, the absolute amount of
soil moisture increases by the consideration of soil below the root zone. Related to the
individual layers, the soil moisture is thus underestimated, but in the process of model
development an improvement can be achieved compared to ERA5. Furthermore, the new
scheme results in a reduction of evapotranspiration that occurs across all model development
steps and is especially present during summer. When compared to validation data from
ERA5 and GLEAM, this is shown to be an improvement that occurs in space as well as bias
and distribution.

The same was found for surface runoff. Schemes implemented for this purpose (Philip,
Geen-Ampt), which differ from the defaultly used Improved-Arno scheme by taking hydr-
logical parameters into account, were able to show a further improvement in lowlands. In
mountainous regions, however, the bias increased due to the not included consideration of
slopes. Consequently, the final model version uses the Improved-Arno scheme. Temperature
initially increases through the original version of the multilayer scheme, resulting in an over-
estimation instead of the previous underestimation by the singlelayer soil relative to E-OBS.
Although the model development leads to a reduction in temperature, this reduction turns
out to be too large, so that the temperature bias is ultimately higher than in the singlelayer
model version. However, since evapotranspiration has been significantly improved, this error
can possibly be attributed to a temperature overtuning.

The analysis of heat events investigating the summers of 2003 and 2018 has shown that
the model development leads to an improved simulation of these events compared to the
singlelayer scheme. While this is not true for the spatial behavior of the mean temperature,
there is a clear improvement of its temporal one. Additionally, the better simulation of daily
extreme temperatures, especially its minimum, leads to an increase of the daily temperature
range. This is usually underestimated too much by climate models.

The consideration of vertical water fluxes has shown that there is still enormous potential
for model development with regard to (soil) hydrological processes. This is especially true
for future simulations with convection-permitting resolution. Thus, subgrid information of
the soil and the orography should be considered. On the one hand, this serves to represent
existing heterogeneities and, on the other hand, can contribute to the improvement of existing
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processes, as shown by the example of infiltration schemes. Since the simulated drainage
increases due to the multilayer soil scheme to the same extent as the surface runoff decreases,
the water is subsequently no longer available to the model. Therefore, groundwater should
also be considered in the model. A number of studies have found an added value from
integrating this variable and related processes. In the medium term, however, coupling to a
hydrological model is generally recommended in order to be able to adequately represent
the processes relevant in high-resolution simulations. ParFlow or mHM, for example, are
suitable for this purpose.

Overall, it can be noted that the multilayer soil scheme provides an added value because
variables like evapotranspiration and surface runoff, that are difficult to simulate and sub-
sequently to be bias adjusted in postprocessing, are modeled much better than using the
singlelayer scheme. This is also true for extreme temperatures. Both improvements are
caused by the soil layering and associated processes. Regarding the data, it can be seen that
the rooting depth, the consideration of SoilGrids, and the vertical soil information is are
responsible for the further optimization. In addition, the higher information content available
by representing the layered soil moisture can also be classified as an added value.
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Kapitel 1

Kontext und Ziel der Arbeit

Im Zuge des anthropogenen Klimawandels (IPCC, 2021) steigt das Interesse an detaillierten

Informationen bezüglich dessen Auswirkungen stetig (IPCC, 2022), um sich an diese anzupassen

oder sie abzufedern. Unter anderem durch die Nutzung regionaler Klimamodelle (Regional

Climate Models (RCMs), Giorgi (2019)) besteht die Möglichkeit, diese Auswirkungen mit einer

verhältnismäßig hohen räumlichen Auflösung zu simulieren. Dadurch wird die Möglichkeit

eröffnet, die komplexen Daten in einer gut verständlichen Art und Weise aufzubereiten und

daraus gewonnene Informationen für fachspezifische Akteure und die breite Öffentlichkeit in

Form von Klimaservices bereitzustellen (z.B. van den Hurk et al. (2018)).

Im Rahmen des vom Europäischen Fonds für Regionale Entwicklung (EFRE) geförderten Pro-

jekts BigData@Geo (BigData@Geo, 2022a) findet die Zusammenarbeit der Julius-Maximilians-

Universität Würzburg mit Klein- und Mittelständischen Unternehmen (KMUs), die in der Land-

und Forstwirtschaft sowie dem Weinbau tätig und im bayerischen Regierungsbezirk Unterfranken

beheimatet sind, statt, um für diese relevante Klimainformationen und -indizes aufzubereiten

und zur Verfügung zu stellen. Dabei werden sowohl Beobachtungen als auch bereits existierende

Zukunftsprojektionen der Freisetzung von Treibhausgasen aus bestehenden RCM-Simulationen

unter Annahme verschiedener repräsentativer Konzentrationspfade (Representative Concen-

tration Pathways (RCPs), van Vuuren et al. (2011)) berücksichtigt. Die Auswahl der Indizes

richtet sich nach für die KMUs relevanten, landwirtschaftlichen Faktoren. Dies betrifft einerseits

klimatologische Charakteristika wie Hitze oder Wasserverfügbarkeit. Andererseits sind auch

pflanzenspezifischere Indizes wie die Dauer der Vegetationsperiode oder Trockenheits- und Wär-

mekomfortindizes berücksichtigt (Paeth et al., 2022). Diese Informationen wurden im Rahmen

eines Klimaberichts für Unterfranken veröffentlicht (Schönbein et al., 2020).

Um die angesprochenen Informationen direkt für die jeweilige Raumeinheit von unter ei-

nem Kilometer, in der die angesprochenen Akteure agieren, bereitzustellen, sind bestehende

1



Modellsimulationen mit 0,11° × 0,11° wie im Rahmen des europäischen Coordinated Regional

Downscaling Experiment (CORDEX) (Jacob et al., 2014) räumlich zu grob aufgelöst. Ein Ansatz,

um mit diesem Skalenproblem umzugehen, ist die Neuskalierung der bestehenden Daten mit Hilfe

statistischer Methoden (statistisches Downscaling, Maraun und Widmann (2018)). Dieser Ansatz

ist zwar üblich und wurde auch im Klimabericht verfolgt, bringt jedoch den Nachteil mit sich,

dass er nicht auf physikalischen Zusammenhängen beruht und eine entsprechende Konsistenz

zwischen Variablen nicht gegeben ist. Einen alternativen Ansatz stellt das dynamische Downs-

caling mit Hilfe von RCMs dar, die auf höheren Auflösungen als den derzeit üblichen rechnen

sollen. Dies bringt die Notwendigkeit mit sich, im Rahmen einer intensiven Modellentwicklung

bestehende Prozesse zu verfeinern und neue Prozesse in die Modelle zu integrieren (Rockel, 2015;

Giorgi & Gao, 2018). Darüber hinaus ist gegebenenfalls auch die Aufbereitung und Bereitstellung

neuer Eingangsdaten unumgänglich (Ziegler, 2022), da sowohl neue Variablen notwendig werden

können als auch die Auflösung der Eingangsdaten nicht mehr im Bereich der Modellauflösung

liegen kann.

An diesen Stellen setzt die vorliegende Dissertation an. Sie hat das Ziel, das derzeit in REMO

für die Bodenhydrologie verwendete, einschichtige Bucket-Schema (Manabe, 1969) durch ein

mehrschichtiges Schema (Hagemann & Stacke, 2015) zu ersetzen, die notwendigen Eingangs-

daten zur Verfügung zu stellen und das Schema weiterzuentwickeln. Dadurch werden erstmals

vertikale Wasserflüsse des Bodens in REMO repräsentiert. Dies ist eine wichtige Neuerung, da

somit eine realistischere Umsetzung einer wertvollen Komponente des Klimasystem möglich

wird, die bei der aktuellen sowie zukünftig höheren Modellauflösungen, wie sie im weiteren Rah-

men des Projekts geplant sind, nicht mehr vernachlässigt werden kann (Wood et al., 2011; Clark

et al., 2015; Markstrom et al., 2016). Dass die Nutzung eines komplexeren bodenhydrologischen

Schemas in Klimamodellen von Vorteil für die Simulation verschiedener hydrologischer und

meteorologischer Größen ist, konnte bereits durch eine Vielzahl von Studien belegt werden (z.B.

Henderson-Sellers et al. (1995), Balsamo et al. (2009), Lorenz et al. (2012), Guimberteau et al.

(2014), Hagemann und Stacke (2015) und Wagner et al. (2016)). Damit wird ein wichtiger Schritt

auf dem Weg hin zu einem regionalen Erdsystemmodell (RESM) unternommen.

Zunächst werden in Kapitel 2 einige Grundlagen des Klimasystems, der Bodenhydrologie

und der Klimamodellierung vermittelt. Anschließend werden die verwendeten Daten (Kapitel 3)

und Methoden (Kapitel 4) beschrieben. In Kapitel 5 werden sowohl die zu Beginn der Arbeit

erhaltene Version von REMO mit Fokus auf die darin enthaltene Repräsentation der Bodenhydro-

logie als auch die unternommenen Schritte der Modellentwicklung erläutert. Damit stellt dieses

Kapitel den technischen Kern der Arbeit dar. Anschließend werden die Effekte der verschiedenen

Modellversionen auf unterschiedliche Größen des Klimasystems im Ergebniskapitel untersucht
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(Kapitel 6). Abschließend erfolgt eine Diskussion und Einordnung der Ergebnisse, die auch

Vorschläge für weitere Schritte der Modellentwicklung enthält (Kapitel 7).

Der Arbeit nachgelagert ist eine Kombination der beschriebenen Modellentwicklung mit den

Arbeiten von Ziegler (2022) und Pollinger et al. (2020), die die Implementierung höher aufgelöster

Landoberflächendaten und eines Vegetationsmoduls vorgenommen haben, geplant. Im Rahmen

des Projekts sollen darauf aufbauend Klimasimulationen durchgeführt und mit Blick auf die

eingangs angesprochenen Indizes untersucht werden, um für den Regierungsbezirk Informationen

in einer sehr hohen räumlichen Auflösung zu analysieren und bereitzustellen. Darüber hinaus

sollen die Daten beispielsweise als Antrieb für ein hydrologisches Modell genutzt werden, um

eine spezialisierte Datengrundlage mit Blick auf die zukünftige Wasserverfügbarkeit zu erhalten.
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Kapitel 2

Theoretische Grundlagen

2.1 Das Klimasystem

Die Erläuterung der Grundlagen des Klimasystems erfordert zunächst die Definition des Klimas

und damit die Berücksichtigung verschiedener Zeitskalen. Während das Wetter den hochvariablen

Zustand der Atmosphäre an einem bestimmten Ort und zu einer bestimmten Zeit beschreibt,

bezieht sich der Begriff Witterung auf das Verhalten von Zustandsgrößen wie der Temperatur

über Zeiträume von Tagen bis hin zu Jahreszeiten und auf einer regionalen Skala. Das Klima

hingegen bezieht sich auf Zeiträume einiger Jahre, wobei in der Regel 30 Jahre als Minimum

veranschlagt werden. Es ist räumlich nicht definiert. Je nach Datengrundlage und betrachteter

Systemkomponente können die Zeiträume, bei denen von Klima gesprochen wird, auch deutlich

länger sein. Dies lenkt den Blickwinkel auf das System an sich. Bei Wetter und Witterung

wird lediglich der Zustand der Atmosphäre betrachtet. Diese stellt jedoch nur eine Komponente

des Klimasystems dar, das sich darüber hinaus aus der Hydrosphäre (Wasser in Flüssen, Seen,

Ozeanen und Wasserkreislauf), der Kryosphäre (Eisschilde, Meereis, Gletscher und Schnee),

der Biosphäre (Pflanzen, Tiere und Menschen), der Pedosphäre (Boden) und der Lithosphäre

(Vulkane, Kontinentalplatten) zusammensetzt. Die Prozesse der einzelnen Systemkomponenten

laufen auf unterschiedlichen Zeitskalen von Sekundenbruchteilen bis hin zu Jahrmillionen ab und

weisen stete Wechselwirkungen untereinander auf. Detaillierte Erläuterungen hierzu finden sich

in allen Standardwerken, für obige Beschreibung wurden Schönwiese (2003), Kraus (2004) und

Kappas (2009) herangezogen.

Da in dieser Arbeit die Weiterentwicklung der Bodenhydrologie eines regionalen Klimamo-

dells vorgenommen sowie deren Einfluss auf weitere Variablen des Klimasystems untersucht

werden, sind im folgenden lediglich die hierfür relevanten Systemkomponenten detaillierter

erläutert. Dies betrifft die Atmosphäre, wobei die Grundlagen des Strahlungshaushalts und der
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2.1 DAS KLIMASYSTEM

Energiebilanz im Fokus stehen. Zudem werden Wechselwirkungen der Atmosphäre mit der

Landoberfläche betrachtet, der Fokus liegt jedoch klar auf der Interaktion mit dem im Boden

befindlichen Wasser (vgl. Kapitel 2.1.2). Grundlagen zur Pedosphäre sowie des Bodenwassers als

Teil der Hydrosphäre werden in Kapitel 2.2 behandelt.

2.1.1 Der Strahlungshaushalt der Erde

Die Strahlungs- und damit auch Energiequelle für die Atmosphäre stellt die Sonne dar. Diese

emittiert elektromagnetische Strahlung mit der Strahlungsflussdichte Q [W m−2], die sich nach

dem Stefan-Boltzmann-Gesetz berechnen lässt (Kraus, 2004):

Q = εσT 4
s . (2.1)

Ist die Emissivität ε = 1, spricht man von einem Schwarzen Körper, der einen perfekten Emitten-

ten darstellt. Da die Erdoberfläche keinen Schwarzen Körper darstellt, ist ε < 1. σ entspricht der

Stefan-Boltzmann-Konstante

σ = 5, 670374419 ∗ 10−8
W

m2K4
. (2.2)

Die emittierte Strahlungsflussdichte hängt aufgrund der vierten Potenz maßgeblich von der Ober-

flächentemperatur ab. Für die Sonne ergibt sich bei einer Oberflächentemperatur von 5776 K

eine Strahlungsflussdichte von 6,3 · 107 W m−2. Aufgrund der Kugelform der Sonne und des Ab-

stands zwischen Sonne und Erde beträgt die mittlere Strahlungsflussdichte, die an einer senkrecht

zur Strahlung liegenden Fläche außerhalb der Erdatmosphäre eintrifft, ungefähr 1366 W m−2.

Dieser Wert wird als Solarkonstante IK bezeichnet. Aufgrund der Kugelform der Erde entspricht

die mittlere Strahlungsflussdichte, die tatsächlich an der Oberkante der Atmosphäre auftritt,
IK
4 ≈ 342 W

m2 (Schönwiese, 2003; Kraus, 2004).

In der nachfolgenden Betrachtung der Strahlungsbilanz und des Strahlungshaushalts, die

vornehmlich an das Lehrbuch von Kraus (2004) angelehnt ist und sich auf das globale und

langzeitliche Mittel bezieht, entspricht dieser Wert 100 %. Von dieser eingehenden kurzwelligen

StrahlungK ↓werden 30 % bereits in der Atmosphäre als kurzwellige, ausgehende StrahlungK ↑
reflektiert. Von den übrigen 70 % gelangen lediglich 23 % als direkte Sonneneinstrahlung S0 an die

Erdoberfläche. 26 % erreichen diese als diffuse Sonneneinstrahlung D0, da dieser Anteil zuvor an

Wolken oder Aerosolen in der Atmosphäre gestreut wurde. 4 % werden von der Erdoberfläche als

K ↑0 direkt reflektiert. Damit weist die Atmosphäre eine Bilanz der kurzwelligen Strahlung an der

Erdoberfläche von +45 % (QK0) auf. Bei Betrachtung der langwelligen Strahlung werden 114 %

als ausgehende Strahlung L ↑0 von der Erdoberfläche abgestrahlt, 97 % treffen als atmosphärische

Gegenstrahlung L ↓0 wieder auf die Erdoberfläche. Die langwellige Strahlung weist folglich eine
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2.1 DAS KLIMASYSTEM

negative Bilanz von -17 % an der Erdoberfläche (QL0) auf. Demnach entsteht in der Bilanz ein

Strahlungsüberschuss von 28 % an der Erdoberfläche (Q0). Dieser wird durch turbulente Flüsse in

Form von latenter (22 %, E0) und sensibler (6 %, H0) Wärme von der Erdoberfläche abgegeben.

Damit ist auch der Haushalt ausgeglichen, da der Verlust durch langwellige Abstrahlung L ↑ von

-53 % durch den Überschuss an kurzwelliger Strahlung K ↓ von +25 % und turbulente Flüsse von

+28 % ausgeglichen wird. Für die Strahlungsbilanz gilt also:

Q0 = (K ↓ +L ↓)− (K ↑ +L ↑) = (K ↓ −K ↑) + (L ↓ −L ↑)

= Q ↓ −Q ↑= QK +QL = (S0 +D0 −K ↑0) + (L ↓ −L ↑) . (2.3)

In dieser räumlich und zeitlich gemittelten und damit stark vereinfachten Betrachtung ist der

Strahlungshaushalt der Erde ausgeglichen. Allerdings ist IK4 nicht auf der gesamten Erdoberfläche

gleich, sondern eine Funktion der geographischen Breite und nimmt zu den Polen hin ab. Darüber

hinaus ist die eingehende Strahlung auch von der Tages- und Jahreszeit abhängig. Bei einer

noch differenzierteren Betrachtung wirken sich regionale Unterschiede an der Erdoberfläche

wie das Auftreten von Wasser-, Eis- oder Schneeflächen beziehungsweise die Landbedeckung

auf die Albedo aus (Schönwiese, 2003). So entsteht ein hochkomplexes, thermodynamisches

System aus zonalen, temporären, regionalen und lokalen Strahlungs- und damit Energieüber-

schüssen und -defiziten. Den Hauptsätzen der Thermodynamik folgend, strebt ein System den

Ausgleich bestehender (Energie-)Gradienten an. Diese Gradienten führen zu Unterschieden des

Luftdrucks und sind somit der Treiber der atmosphärischen Zirkulation, die maßgeblich durch

den Wärmetransport vom Äquator zu den Polen geprägt wird (Schönwiese, 2003; Kraus, 2004).

Die Erläuterungen des global und zeitlich gemittelten Strahlungshaushaltes beziehen sich auf

die derzeitigen Rahmenbedingungen, die an der Erdoberfläche und in der Atmosphäre herrschen.

Unter der Annahme starker Veränderungen an der Landoberfläche kann das Modell nicht mehr in

der genannten Form gelten, da sich die jeweiligen Strahlungsanteile verändern. Dies kann etwa

durch eine weitläufige Zunahme (Abnahme) heller Eis- oder Schneeflächen und/oder die Abnah-

me (Zunahme) dunkler Vegetation erfolgen, was zu einer Erhöhung (Verringerung) der Albedo

führt. Ein weiterer Fall, der zur Veränderung der Strahlungsanteile und damit zu einem nicht aus-

geglichenen Strahlungshaushalt führt, ist die Veränderung der chemischen Zusammensetzung der

Atmosphäre. Dieser Fall soll im Folgenden kurz erläutert werden. Bei obiger Ausführung betrug

die von der Erdoberfläche ausgehende langwellige Strahlung 114 %, während die langwellige

eingehende Strahlung (atmosphärische Gegenstrahlung) bei 97 % lag. Die Diskrepanz lässt sich

damit erklären, dass ein großer Teil der ausgehenden langwelligen Strahlung in der Atmosphäre

absorbiert wird. Die Absorption erfolgt durch das Auftreten sogenannter Treibhausgase wie

Wasserdampf, Ozon, Kohlenstoffdioxid, Methan oder Lachgas, die bei bestimmten Wellenlängen
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Absorptionsbanden aufweisen. Diese verhindern, dass von der Erdoberfläche ausgehende Strah-

lung mit Wellenlängen im Bereich der Absorptionsbanden die Atmosphäre verlassen kann. Dieser

sogenannte natürliche Treibhauseffekt ist essenziell für die globale Durchschnittstemperatur von

288 K (15 °C), da diese nach Gleichung 2.1 ansonsten bei 255 K (−18 °C) liegen würde. Durch

die Erhöhung der Konzentration von Treibhausgasen werden bestehende atmosphärische Fenster,

die das Gegenstück zu den Absorptionsbanden darstellen, geschlossen. Die Konsequenz ist, dass

der Anteil der atmosphärischen Gegenstrahlung zunimmt, wodurch der Strahlungshaushalt positiv

wird und mehr Energie im System verbleibt (Schönwiese, 2003; Kraus, 2004). Eine Erhöhung der

globalen Durchschnittstemperatur, wie sie auch im Rahmen des anthropogenen Klimawandels

zu beobachten ist (IPCC, 2013), ist nur eine der weitreichenden und komplexen Folgen einer

solchen Veränderung der Atmosphärenzusammensetzung.

Für die vorliegende Arbeit ist eine detaillierte Betrachtung der atmosphärischen Zirkulation

oder des anthropogenen Klimawandels nicht essentiell. Vielmehr soll durch die obige Erläute-

rung des Strahlungshaushaltes darauf aufmerksam gemacht werden, dass neben der kurz- und

langwelligen Strahlung auch die Wärmeflüsse eine entscheidende Rolle für die Energiebilanz und

den Ausgleich des Strahlungshaushaltes spielen. Dieser Aspekt wird im nachfolgenden Kapitel

näher erläutert.

2.1.2 Interaktionen von Landoberfläche und Atmosphäre – Die Rolle der
Bodenfeuchte im Klimasystem

Die Interaktion zwischen Landoberfläche und Atmosphäre spielt eine wichtige Rolle im Klima-

system. Während ein Großteil der Interaktionen lediglich oberflächlich behandelt werden sollen,

wird in diesem Kapitel vertieft auf die Rolle der Bodenfeuchte im Klimasystem eingegangen, da

sie essentiell für die Unterteilung der Wärmeflüsse ist.

Wie bereits angesprochen, spielt die Albedo eine entscheidende Rolle für den Anteil der

reflektierten Strahlung. Hellere Flächen wie Schnee, Eis oder auch Wüsten verringern die durch-

schnittliche Albedo der Erde, während eine Vergrößerung von Wasserflächen oder Vegetation

diese erhöht. Neben der Albedo ist auch die Land-Meer-Verteilung, beispielsweise mit Blick auf

die Abhängigkeit der eingehenden Strahlung vom Breitengrad, wichtig für Aspekte des Strah-

lungshaushalts. Darüber hinaus haben sowohl die Albedo als auch die Land-Meer-Verteilung

einen Einfluss auf die atmosphärische Zirkulation. Diese wird von der Orographie an Land

beeinflusst, zudem bestimmt unter anderem die Orographie unterhalb des Meeresspiegels die

ozeanische Zirkulation. Auch kleinräumigere Aspekte der Landoberfläche beeinflussen die At-

mosphäre durch die regionale oder lokale Veränderung des Strahlungshaushalts und anderer

Größen wie der Rauhigkeitslänge. Hier sind beispielweise das Auftreten von Vegetation und
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deren saisonale Schwankung ebenso zu nennen wie Seen oder Städte. Besonders die Vegetation

nimmt eine vielfältige Rolle im Strahlungs- und Wasserhaushalt sowie in Stoffkreisläufen ein

(Latif, 2009).

Unter all diesen Eigenschaften der Landoberfläche nimmt die Bodenfeuchte eine besondere

Rolle ein, da sie anders als die meisten der genannten Eigenschaften einen Einfluss auf die Unter-

teilung der turbulenten Wärmeflüsse, das Bowen-Verhältnis, hat. Bei sensiblen Wärmeflüssen

(H0) wird die an der Erdoberfläche eingehende Strahlung direkt in Wärme umgesetzt und ist in

Form einer erhöhten Temperatur fühl- und messbar. Latente Wärmeflüsse (E0) treten hingegen

auf, wenn die eingehende Strahlung Wasser verdunstet, wodurch die relative Feuchte in der

Atmosphäre ansteigt und ein Kühlungseffekt entsteht (Schönwiese, 2003; Kraus, 2004). Während

für das Auftreten beider Flüsse gilt, dass genügend Energie vorhanden sein muss, sind für die

latenten Wärmeflüsse jedoch noch zwei weitere Bedingungen erforderlich: Einerseits darf die

Luft nicht gesättigt sein und andererseits muss genügend Wasser für die Verdunstung zur Verfü-

gung stehen. Tritt kein latenter Wärmefluss auf, so wird die Energie für sensible Wärmeflüsse

genutzt. Während an Wasseroberflächen stets Wasser zur Verdunstung vorhanden ist, ist dies an

Landoberflächen nicht immer der Fall.

Für Landoberflächen lässt sich dies kurz als die Limitierung von Energie oder Wasser im

Boden (Bodenfeuchte, s. Kapitel 2.2.3.1) ausdrücken. Für diese Verdunstungslimitierung definie-

ren beispielsweise Seneviratne et al. (2010) trockene, feuchte und Übergangsregime. Innerhalb

feuchter Regime ist demnach stets genügend Bodenfeuchte für die Verdunstung vorhanden,

der limitierende Faktor ist die Energie beziehungsweise im Fall der Tropen die Sättigung der

Luft. Die Verdunstung ist hier also unabhängig von der Bodenfeuchte. Anders verhält es sich in

Trocken- und Übergangsregimen. Hier steht zwar meist genügend Energie für die Verdunstung

zur Verfügung, die verfügbare Bodenfeuchte ist jedoch begrenzt. In trockenen Regionen, in denen

die Bodenfeuchte üblicherweise unterhalb der für Pflanzen verfügbaren Menge liegt, ist eine

Begrenzung der Regelfall. Problematisch wird ein Bodenfeuchtedefizit daher besonders in den

Übergangsregimen, in denen ein starker negativer Zusammenhang zur Oberflächentemperatur

besteht (Seneviratne et al., 2010; Whan et al., 2015; Gevaert et al., 2018). Als Übergangsregime

sind beispielsweise der Mittelmeeraum, Indien und der südliche Teil der USA zu verstehen,

wobei im Zuge des anthropogenen Klimawandels beispielsweise auch Mittel- und Osteuropa als

solche einzustufen sein werden (Seneviratne et al., 2006; Seneviratne et al., 2010). Neben dem

Einfluss der Bodenfeuchte auf die turbulenten Wärmeflüsse besteht auch eine Beziehung zum

Niederschlag (Seneviratne et al., 2010).

Zunächst soll die einfachere Beziehung zwischen Bodenfeuchte und Temperatur dargestellt

werden. Hierbei führt eine negative Bodenfeuchteanomalie zu einer Verringerung der Verdunstung

– und damit des latenten Wärmeflusses – und folglich zu einer Zunahme des sensiblen Wärme-
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flusses. Dies resultiert in einer Erwärumung, welche zu einer Erhöhung der Verdunstung führt,

die die anfängliche Anomalie verstärkt, bis kein Wasser mehr zur Verdunstung zur Verfügung

steht (Seneviratne et al., 2010). Diese positive Rückkopplung begünstigt das Auftreten hoher

Maximaltemperaturen und Hitzewellen wie es beispielsweise für Nordamerika (Durre et al.,

2000; Zhang et al., 2009), Asien (Liu et al., 2014; Erdenebat & Sato, 2018) und Europa (Fischer

et al., 2007a; Fischer et al., 2007b; Vautard et al., 2007; Zampieri et al., 2009; Garcia-Herrera

et al., 2010; Hirschi et al., 2010; Jaeger & Seneviratne, 2011; Fischer, 2014; Stéfanon et al.,

2014; Whan et al., 2015; Gallego-Elvira et al., 2016; Hauser et al., 2016; Vogel et al., 2018;

Liu et al., 2020b) beobachtet wurde. Im Hinblick auf die durch den Klimawandel auftretende

Erwärmung intensiviert sich diese Beziehung (Seneviratne et al., 2006) wie unter anderem für

Europa (Diffenbaugh et al., 2007; Vidale et al., 2007; Seneviratne et al., 2013; Lorenz et al.,

2016; Vogel et al., 2017; Ruosteenoja et al., 2018) in der Auswertung globaler und regionaler

Klimamodelle gezeigt werden konnte. Das Auftreten von Hitzewellen geht dabei aufgrund des

Bodenfeuchtedefizits häufig mit Dürren einher (Vautard et al., 2007; Zampieri et al., 2009; Hanel

et al., 2018; Samaniego et al., 2018; Dirmeyer et al., 2021).

Der Zusammenhang zwischen Niederschlag und Bodenfeuchte gestaltet sich komplexer und

diverser als zwischen Bodenfeuchte und Temperatur. Zunächst hat das Auftreten von Niederschlag

und dessen Versickerung einen offensichtlich positiven Einfluss auf die Bodenfeuchte. Da der

Atmosphäre mittels Verdunstung Wasser aus dem Reservoir der Bodenfeuchte zugeführt wird,

besteht der Zusammenhang auch umgekehrt – jedoch in komplexer nichtlinearer Art und Weise,

deren Ausprägung wie bei der Temperatur in den Übergangsregimen am stärksten ist (Seneviratne

et al., 2010). Die grundlegende Prozesskette ist seit den 1990er Jahren Gegenstand intensiver

Forschung und soll im Folgenden anhand von Eltahir und Bras (1996), Eltahir (1998) und Schär

et al. (1999) erläutert werden.

Die Bodenfeuchte wirkt sich sowohl auf die Albedo des Bodens als auch über die Evapotran-

spiration auf das Bowen-Verhältnis aus. Feuchte Böden verringern diese beiden Werte, so dass

es zu einem verstärkten Fluss latenter Wärme in die untere Atmosphäre kommt. Durch die Ver-

ringerung der Lufttemperatur nimmt zudem die Mächtigkeit der atmosphärischen Grenzschicht

ab. Daraus resultiert, dass die vertikale Schichtung der Atmosphäre instabiler wird, was dem

Auftreten konvektiver Niederschlagsprozesse zuträglich ist. Während sich die genannten Studien

bezüglich der Prozesse einig sind, besteht ein Dissenz über die Quelle, aus der der auftretende

Niederschlag die notwendige Feuchte bezieht. Dabei kann entweder das verdunstete Wasser

als direkte Quelle fungieren, was als Niederschlagsrecycling bezeichnet wird (Eltahir & Bras,

1996), oder die Feuchte entstammt advektiven Prozessen (Eltahir, 1998; Schär et al., 2020).

Letztere Theorie ist in der rezenten Debatte vorherrschend, auch wenn die genaue Prozesskette

und insbesondere deren einzelne Wechselwirkungen aufgrund der Komplexität der Strahlungs-
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und Feuchtigkeitsflüsse an der Landoberfläche und in der atmosphärischen Grenzschicht noch

nicht gänzlich nachvollzogen werden können.

Eine Unsicherheit in der Beziehung zwischen Bodenfeuchte und Niederschlag besteht darin,

dass es sowohl die beschriebene positive als auch eine negative Rückkopplung gibt, wobei letztere

deutlich seltener auftritt (Seneviratne et al., 2010). Das negative Feedback kann dabei unter

anderem von der Stabilität und Feuchte der freien Atmosphäre oberhalb der Grenzschicht (Ek &

Mahrt, 1994; Ek & Holtslag, 2004), der Verteilung und Gradienten der Bodenfeuchteanomalien

(Emori, 1998; Imamovic et al., 2017; Su & Dickinson, 2017; Koukoula et al., 2019; Koukoula

et al., 2021) und der regionalen Klimatologie und Landoberflächenparameter (Alfieri et al.,

2008; Koukoula et al., 2021) abhängen. Erschwerend für das Verständnis kommt hinzu, dass

die Richtung der Wechselwirkung in Modellen von der Wahl der Konvektions- (Hohenegger

et al., 2009; Williams, 2019) und Evapotranspirationsschemata (Williams, 2019) sowie von den

zum Antrieb des Modells verwendeten Bodenfeuchtedaten (Ford et al., 2018) abhängt. Negative

Feedbacks wurden beispielsweise in den USA (Pal & Eltahir, 2003; Alfieri et al., 2008) und im

Sahel (Taylor & Ellis, 2006; Berg et al., 2017) beobachtet.

Bereits in dieser kurzen Betrachtung zeigt sich, dass die Interaktionen zwischen Bodenfeuchte

und Atmosphäre, oder – allgemeiner gesprochen – der Landoberfläche und der Atmosphäre,

äußerst komplex sind, was unter anderem von Seneviratne et al. (2010) und Santanello et al.

(2018) in übersichtlicher Form dargestellt wird. Für die vorliegende Arbeit ist das Wissen um

die Komplexität und Vielfältigkeit des Einflusses der Bodenfeuchte auf die Atmosphäre wichtig.

Eine realistischere Repräsentation dieser als "essentielle Klimavariable " (Bojinski et al., 2014)

eingestuften Größe und der damit in Verbindung stehenden Variablen und Prozesse ist notwendig,

um das System besser zu modellieren und zu einer Weiterentwicklung des Systemverständnisses

und der Modellierung beizutragen. Darüber hinaus können aus einer verbesserten Simulation

auch Informationen in Form von Klimaservices (van den Hurk et al., 2018) auf spezielle regionale

Fragestellungen, die sich mit Blick auf den Klimawandel ergeben, gewonnen und bereitgestellt

werden (z.B. Buontempo et al. (2020) und Paeth et al. (2022)).
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2.2 Grundlagen der Bodenhydrologie

Die Pedosphäre stellt gemeinsam mit der Biosphäre die Schnittstelle zwischen Atmosphäre,

Lithosphäre und Hydrosphäre dar und spielt damit eine entscheidende Rolle für den Austausch

von Energie, Wasser, Kohlenstoff und Nährstoffen (Amelung et al., 2018). Die Bodenhydrologie

konzentriert sich dabei auf den Einfluss und die Bewegung von Wasser auf bzw. innerhalb

der Böden. Nachfolgend soll daher ein Überblick über die Pedosphäre, deren grundlegende

Eigenschaften sowie die Rolle des Wassers im Boden gegeben werden.

2.2.1 Die Pedosphäre und ihre physikalischen Eigenschaften

Die Pedosphäre bezeichnet nach Hillel (1998) den Boden als verwitterten und fragmentierten Teil

der terrestrischen Erdoberfläche. Die physikalische und chemische Zerkleinerung und Zersetzung

eines Ausgangsgesteins sowie organischer Materialien bilden die Grundlage für die Bodenbil-

dung. Mit dem Klima als dominantem Faktor sowie dem Zusammenspiel aus Topographie, den

Aktivitäten von Lebewesen wie Bakterien, Pflanzen, Tieren, Pilzen und dem Menschen sowie der

Zeit findet die Bodenbildung, die sogenannte Pedogenese, statt. Des Weiteren erfolgen im Boden

Prozesse wie Auswaschung oder Einspülung und chemische Reaktionen (Hillel, 1998; Amelung

et al., 2018). Damit ergibt sich auf dem gesamten Globus ein vielseitiges Spektrum an Böden, die

eine hohe regionale und lokale Variabilität aufweisen können (FAO, 2014).

Des Weiteren zeichnen sich Böden durch vertikale Lagen aus. Dieses sogenannte Bodenprofil

besteht aus unterschiedlichen Horizonten (A-C Horizont), die nach oben abhängig von der

vorhandenen Vegetation durch eine organische Lage und nach unten durch das Festgestein

begrenzt werden. Der A-Horizont, ein auflagernder Oberboden, stellt die oberste Lage dar und

zeichnet sich durch die höchste biologische Aktivität und den größten organischen Anteil aus. Im

darunterliegenden, mächtigeren und aufgrund der aufliegenden Masse kompakteren B-Horizont

akkumulieren sich durch Wasserflüsse und Bioturbation ausgespülte Bestandteile des A-Horizonts.

Der unterste C-Horizont besteht aus dem verwitterten und fragmentierten Ausgangsgestein oder

Ablagerungen äolischen, fluvialen oder glazialen Ursprungs (Hillel, 1998). In dieser Arbeit

wird statt der pedologischen Begrifflichkeit der Lage von Bodenschichten oder kurz Schichten

gesprochen, da dieser Begriff im Bereich der Modellierung gebräuchlich ist.

Die Pedosphäre ist ein dreiphasiges System, da in ihr alle drei Aggregatzustände auftreten

können. Zwischen den festen Bodenpartikeln befinden sich Hohlräume, die sogenannten Poren.

Diese Poren sind bei trockenem Boden mit Luft gefüllt. Ist der Boden feucht, so verdrängt

Wasser die Luft teilweise oder vollständig. Zudem können auch kleinere Luftanteile vom Wasser

eingeschlossen werden. Außerdem kommt es dazu, dass das Wasser gefrieren kann, was in der

nachfolgenden Betrachtung aufgrund der gesteigerten Komplexität jedoch nicht berücksichtigt
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wird. In Verbindung mit unterschiedlichen Korngrößenverteilungen (s. Kapitel 2.2.2) entsteht so

ein komplexes, heterogenes und mehrphasiges System (Hillel, 1998).

Aufgrund der drei Phasen lassen sich die Masse Mt und das Volumen Vt des Bodens in ihre

festen (Ms, Vs), gasförmigen (Ma, Va) und flüssigen (Mw, Vw) Bestandteile zerlegen. So lässt

sich die Dichte der einzelnen Phasen bestimmen. Die Dichte der festen Bestandteile ρs liegt in

der Regel zwischen 2600 bis 2700 kg m−3. Eine andere Form der Dichte der Bodenpartikel ist

die Schüttdichte ρb (bulk density), die das Verhältnis der Masse der festen Bestandteile Ms zum

Gesamtvolumen Vt beschreibt (Hillel, 1998). Der grobkörnige Sand weist dabei Werte auf, die

oberhalb von 1600 kg m−3 liegen können, während die Schüttdichte des feinen Tons geringer als

1200 kg m−3 sein kann (Hillel, 1998; Amelung et al., 2018). Wird auch Wasser mit einer Dichte

von 1000 kg m−3 berücksichtigt, so spricht man von der gesamten oder feuchten Schüttdichte ρt
(wet bulk density), die das Verhältnis der Gesamtmasse Mt zum Gesamtvolumen Vt des Bodens

darstellt (Hillel, 1998).

Eine wichtige Größe ist die Porosität f [m3 m−3], die den Anteil des Porenvolumens (Va+Vw)

am Gesamtvolumen Vt beschreibt (Hillel, 1998):

f =
Va + Vw
Vt

=
Vf
Vt

. (2.4)

Da kleinere Partikel stärker von der idealen Kugelform abweichen und Oberflächenkräfte eine

größere Ausprägung als massenbedingte Kräfte haben, verhält sich die Porosität antiproportional

zur Korngröße. Tonpartikel sind darüber hinaus eher plattig und chaotisch angeordnet, was die

Porosität zusätzlich begünstigt. In Verbindung mit Wasser kommt es bei tonhaltigen Böden

weiterhin zu einer Volumenänderung durch Quell- und Schrumpfprozesse (Amelung et al., 2018).

Neben den Wasserflüssen, die in Kapitel 2.2.3 detailliert behandelt werden, spielen auch

Wärmeflüsse im Boden eine Rolle. Die Bodentemperatur wirkt sich entscheidend auf die Rate

und Richtung von Energie- und Massenaustausch zwischen Pedo- und Atmosphäre sowie auf

physikalische, chemische und biologische Prozesse im Boden aus. Abgesehen von Wärmequellen

innerhalb der Erde, die durch tektonische Spalten und Klüfte entstehen können, hier aber nicht

weiter berücksichtigt werden, stellt die auf die Bodenoberfläche treffende Strahlung die alleinige

Quelle thermischer Energie im Boden und damit der Bodentemperatur dar (Hillel, 1998).

Die auf die Oberfläche eintreffende Strahlung wird teilweise reflektiert, absorbiert und

remittiert (s. Kapitel 2.1.1). Wie viel Wärmeenergie ein Boden speichern kann, hängt von

der Wärmekapazität c [J m−3 K−1] seiner Bestandteile ab. Die mineralischen Bestandteile des

Bodens fm weisen vergleichbare Wärmekapazitäten c0 auf, weswegen diese zur Vereinfachung

nicht einzeln betrachtet werden. Zudem kann Luft aufgrund ihrer geringen Dichte und der damit

einhergehenden geringen Kapazität grundsätzlich vernachlässigt werden. Der organische Anteil
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fo und der Wasseranteil fw mit ihren Wärmekapazitäten co beziehungsweise cw müssen ebenfalls

berücksichtigt werden (Hillel, 1998):

c0 = fmcm + foco + fwcw . (2.5)

Die Wärmeleitfähigkeit κ [W K−1 m−1] beschreibt die Menge des Wärmeflusses in einer

Fläche pro Zeit und Temperaturgradient. Wie bei der Wärmekapazität hängt die Wärmeleitfä-

higkeit von den mineralischen und organischen Anteilen und dem Bodenwassergehalt ab. Der

Luftanteil kann ebenfalls vernachlässigt werden. Durch die höhere Dichte des Bodens in tieferen

Bereichen ist die Wärmeleitfähigkeit außerdem eine Funktion der Tiefe (Hillel, 1998).

2.2.2 Einteilung von Böden

Eine wichtige Aufgabe der Pedologie ist es, passende Funktionen zu finden, mit denen sich

aufwändig messbare Bodeneigenschaften auf Basis direkt messbarer Eigenschaften bestimmen

lassen. Ein konkretes Beispiel hierfür ist die Quantifizierung hydrologischer oder thermischer

Bodenparameter mit Hilfe von Korngrößenverteilungen, der Textur (Bouma, 1989; van Looy

et al., 2017). Solche Funktionen werden PTFs genannt. Sie lassen sich in diskrete und kontinuier-

liche Funktionen unterteilen. Während sich die diskreten Funktionen an den Eigenschaften von

Texturklassen orientieren, werden für kontinuierliche Funktionen quantitative Messungen wie die

absoluten Werte der Korngrößenverteilung, der Schüttdichte oder des organischen Anteils genutzt

(Bouma, 1989). Nachfolgend sollen zum einen Texturklassen näher erläutert werden, da sie häufig

in Klima- und Landoberflächenmodellen (Land Surface Models (LSMs)) verwendet werden. Da

die Einteilung in Texturklassen jedoch Schwächen aufweist, wird auch auf kontinuierliche PTFs

eingegangen, die im Rahmen der Arbeit ebenfalls Anwendung finden.

2.2.2.1 Texturklassen

Eine Einteilung der Böden hinsichtlich ihrer Eigenschaften kann anhand der Partikeldurchmesser

durchgeführt werden. Die Partikeldurchmesser des Bodenmaterials lassen sich in die Fraktionen

Sand (sand), Schluff (silt) und Ton (clay) unterteilen. Für die Abgrenzung dieser drei Korngrößen

gibt es international unterschiedliche Schemata, die sich auf den Durchmesser der einzelnen

Partikel beziehen (s. Tabelle 2.1).

Das deutsche DIN-Schema und das US-amerikanische Schema der United States Department

of Agriculture (USDA) unterscheiden sich in ihrer groben Einteilung nur geringfügig. In beiden

Schemata kann die Sandfraktion auch spezifischer unterteilt werden (Hillel, 1998). Die einzel-

nen Fraktionen können in ihrer Zusammensetzung sowohl homogen als auch heterogen sein,

was einen entscheidenden Einfluss auf die physikalischen Prozesse des Bodens hat (Amelung
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Tabelle 2.1: Partikeldurchmesser unterschiedlicher Korngrößen nach deutscher bzw. US-
amerikanischer Norm (Hillel, 1998).

Fraktion Deuschland [mm] USA [mm]
Sand < 2, 0 < 2, 0

Schluff < 0, 06 < 0, 05
Ton < 0, 002 < 0, 002

et al., 2018). Um dies zu vereinfachen, wird zunächst die Korngrößenverteilung anhand der

Massenverhältnisse einzelner Fraktionen zur Gesamtmasse der Bodenpartikel bestimmt. Diese

Korngrößenverteilungen lassen sich mit Hilfe von Diagrammen den Texturklassen zuordnen,

wobei auch hier international unterschiedliche Klassenzahlen und -grenzen definiert sind. Am

häufigsten wird das Dreiecksdiagramm der USDA (s. Abbildung 2.1) verwendet, das den Boden

in zwölf Texturen unterteilt. Die Nomenklatur im Diagramm setzt sich aus den Korngrößen-

verteilungen sowie der jeweils dominierenden Fraktion zusammen. Eine Ausnahme stellen die

Texturen mit Lehm (loam) dar, die im Zentrum des Diagramms zu finden sind. Lehm repräsentiert

damit ein ausbalanciertes Komposit der verschiedenen Fraktionen und ihrer Eigenschaften (Hillel,

1998). Den Texturen als Vereinfachung der komplexen Bodenzusammensetzung lassen sich nun

im Labor gemessene Werte für die physikalischen Größen zuweisen (Karamouz et al., 2012).

Die hydrologischen und thermischen Eigenschaften einer Textur werden über Tabellen zur

Verfügung gestellt (s. z.B. Tabelle 5.3, 5.4). Dank dieser einfachen Handhabung werden sie

häufig in Klima- und Landoberflächenmodellen verwendet (van Looy et al., 2017). Twarakavi

et al. (2010) untersuchten die Eignung von Texturklassen für hydrologische Fragestellungen. Die

Autoren kamen zu dem Ergebnis, dass zwölf Texturklassen wie beim USDA-Diagramm prinzipiell

eine geeignete Anzahl sind. In Klassen mit mehr als 60 % Sand können die hydrologischen

Parameter demnach gut dargestellt werden, in Klassen mit geringeren Sandanteilen gelingt dies

schlechter. Der Nachteil der Texturklassen ist, dass sie generell nicht differenziert genug sind

und die Parameter innerhalb der Klassen stark variieren können (van Looy et al., 2017). Darüber

hinaus vergrößern die diskreten horizontalen und vertikalen Grenzen zwischen Klassen den

Modellfehler im Übergangsbereich zweier Klassen (Omuto et al., 2013). Aus diesen Defiziten

folgt, dass für eine adäquate Repräsentation der hydrologischen Parameter komplexere Funktionen

herangezogen werden müssen, auf die nachfolgend eingegangen werden soll.

2.2.2.2 Kontinuierliche Pedotransferfunktionen (PTFs)

Die kontinuierlichen PTFs orientieren sich direkt an leicht messbaren Bodenparametern wie den

Korngrößenverteilungen oder der Schüttdichte (van Looy et al., 2017), können darüber hinaus aber

auch vom Terrain, der Vegetation, der Morphologie oder dem Wassergehalt abhängen (für eine
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Abbildung 2.1: USDA-Diagramm der Bodentexturklassen (USDA, 2011).

Übersicht und weiterführende Quellen s. Vereecken et al. (2010)). Die Funktionen können über

Regressionstechniken oder Maschinelles Lernen erstellt werden (van Looy et al., 2017). Letzteres

erfordert keine A-priori-Information und wird dank global verfügbarer Informationen und der

Steigerung der Rechenkapazität seit Beginn der 2000er Jahre verstärkt durchgeführt. Seitdem

ist dies Gegenstand intensiver Forschung (z.B. Schaap et al. (2001), van Looy et al. (2017) und

Araya und Ghezzehei (2019)), wird allerdings nicht in Klima- oder Landoberflächenmodellen

verwendet. Lineare wie nichtlineare Regressionstechniken (z.B. Cosby et al. (1984), Rawls und

Brakensiek (1985) und Saxton und Rawls (2006)) stellen eine klassischere, weit verbreitete

Variante dar, um kontinuierliche PTFs zu erstellen. Die a priori-Festlegung der Prädiktoren sowie

die Möglichkeit, dass die Beziehung zwischen Prädiktor und Prädiktand im Datensatz nicht

einheitlich ist, ist als Nachteil herauszustellen. Die Vorteile der direkten Erzeugung und einfachen

Handhabung in der Modellnutzung überwiegen jedoch im Vergleich zum Maschinellen Lernen

noch (van Looy et al., 2017).

Viele Landoberflächen- und Klimamodelle nutzen Texturklassen, um die Bodenparameter

zu beschreiben. Defizite bei der Interaktion zwischen Landoberfläche und Atmosphäre in Kli-
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mamodellen werden unter anderem auf diese nicht ausreichende und häufig grob aufgelöste

Beschreibung der Bodenprozesse und damit verbundener Parameter zurückgeführt (van Looy

et al., 2017). Die Verwendung kontinuierlicher PTFs kann dazu beitragen diese Defizite zu verrin-

gern (Kishné et al., 2017). Hierbei ist jedoch zu beachten, dass die Aggregation und Interpolation

der Ausgangsdaten oder der bereits berechneten hydrologischen Parameter fehleranfällig ist.

Diese Fehler können vor allem bei Verwendung von PTFs auftreten, die nur in einem Untersu-

chungsgebiet und nicht über eine ausreichende Zahl unterschiedlicher Korngrößenverteilungen

bestimmt wurden (McBratney et al., 2002). Die Aggregation führt weiterhin zur Vernachläs-

sigung der subskaligen Heterogenität (Hoffmann et al., 2016). Zudem konnte gezeigt werden,

dass die Verwendung unterschiedlicher PTFs einen erheblichen Einfluss auf die Simulation der

Wasserflüsse hat, weswegen eine Harmonisierung dieser beim Vergleich von Modellen empfohlen

wird (Weihermüller et al., 2021).

In den Kapiteln 5.2.4 und 5.2.8 wird spezifischer auf die in der vorliegenden Arbeit verwen-

deten PTFs eingegangen.

2.2.3 Hydrologische Prozesse in der Pedosphäre

Nachdem die grundlegenden physikalischen Eigenschaften von Böden und die Einteilung in

Texturen erläutert wurden, rückt nun das im Boden befindliche Wasser, die Bodenfeuchte, in

den Fokus. Hierfür wird zunächst auf den Begriff der Bodenfeuchte eingegangen. Anschließend

erfolgt eine Erläuterung der mit dieser Größe in Verbindung stehenden hydrologischen Parameter

sowie deren Beziehung zueinander. Danach werden die Grundlagen der Bewegung von Wasser

im Boden als Bestandteile der Wasserhaushaltsgleichung behandelt.

2.2.3.1 Die Bodenfeuchte

Die Einheit der Bodenfeuchte kann in Metern angegeben werden, so dass sie als Wassersäule

ein Äquivalent zu den Wasserflüssen von Niederschlag, Abfluss und Evapotranspiration darstellt

und gegebenenfalls in eine Bilanzgleichung mit einbezogen werden kann (s. Kapitel 2.2.3.3).

Neben dieser für die Bilanzierung vorteiligen Einheit kann die Bodenfeuchte auch als relativer

Wert angegeben werden. So ist entweder die Betrachtung der Wassersäule im Verhältnis zur

Bodentiefe [mw/ms] oder das Verhältnis der Volumina von Wasser und Boden [m3
w/m

3
s] üblich.

Der relative Wassergehalt θ kann folglich in einen direkten Bezug zur Porosität f gesetzt werden.

Generell wird zwischen der gesättigten und ungesättigten Zone unterschieden. Bei dauerhaft

gesättigtem Boden – der Porenraum ist also vollständig mit Wasser gefüllt – ist von Grundwasser

die Rede, dessen obere Grenze zur ungesättigten Zone und der darin befindlichen Bodenfeuchte

als Grundwasserspiegel bezeichnet wird. Die physikalischen Eigenschaften und Prozesse der
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ungesättigten Zone unterscheiden sich fundamental von denen der gesättigten Zone. Da diese im

Rahmen der vorliegenden Arbeit allerdings nicht berücksichtigt werden, soll auf die gesättigte

Zone nicht weiter eingegangen werden.

Abbildung 2.2: Konzept der relativen Wasseranteile im Boden.

Die ungesättigte Zone wird auch als vadose Zone bezeichnet und steht im Fokus dieser

Arbeit. Abbildung 2.2 stellt verschiedene Bereiche von θ dar, die einen wichtigen Einfluss

auf das Verhalten des Wassers im Boden sowie die Wechselwirkung mit der Biosphäre und

Atmosphäre haben. Die vadose Zone kann Wasser im Bereich der Sättigung θs, die der Porosität

f entspricht, enthalten. Das Wasser fließt jedoch relativ schnell ab, da die Gravitationskräfte

größer als die Kapillarkräfte (s. Kapitel 2.2.3.2) sind, die an den Bodenpartikeln herrschen und

Wasser binden können. Sinkt der relative Wassergehalt θ unter den Schwellwert der Feldkapazität

θFC , so sind die Kapillarkräfte größer als die Gravitation und das Wasser verbleibt zu großen

Teilen in den Porenräumen. Versickerung und letztendlich Drainage kann nur noch langsam

und stark eingeschränkt stattfinden. Während gesättigte Verhältnisse für die meisten Pflanzen

suboptimal sind, können sie unter diesen Bedingungen problemlos mit Hilfe ihrer Wurzeln auf

das Bodenwasser zugreifen. Erst wenn die Bodenfeuchte unter den permanenten Welkepunkt

θpwp sinkt, sind die Pflanzen nicht mehr in der Lage, dem Boden mehr Wasser zu entziehen

als durch Transpiration an die Atmosphäre abzugeben. Der Bereich zwischen θpwp und θFC
wird daher auch als für Pflanzen verfügbare Bodenfeuchte θava bezeichnet. Unter natürlichen

Umständen enthält der Boden stets einen geringen Wasseranteil, das Tot- oder Residualwasser θr,

welches dem Boden beispielsweise durch Trocknung im Labor entzogen werden kann (Hillel,

1998; Karamouz et al., 2012).

Zu diesem Konzept der relativen Wasseranteile θ sei gesagt, dass in der Theorie und damit

auch in der Modellierung aus Gründen der Vereinfachung üblicherweise von abrupten Übergängen
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zwischen den einzelnen Bereichen ausgegangen wird. Aus der Praxis lässt sich jedoch festhalten,

dass beispielsweise in Bezug auf den Welkepunkt unterschiedliche Pflanzeneigenschaften eine

wesentliche Rolle für die Wasserentnahme durch die Wurzeln spielen, die in dieser vereinfachten

Betrachtung nicht berücksichtigt werden (Hillel, 1998).

2.2.3.2 Hydrologische Bodenparameter

Die hydraulische LeitfähigkeitK [m s−1] und das Matrixpotenzial ψ [m] sind die beiden dominie-

renden Parameter der Bodenhydrologie und stellen eine Funktion der relativen Bodenfeuchte θ dar.

Dabei werden diese Variablen in der Regel für gesättigte Verhältnisse angegeben. K beschreibt

die Fließgeschwindigkeit des Wassers im Boden auf Grundlage der Darcy-Gleichung (s. Glei-

chung 2.6), während ψ aus der Interaktion von Kapillar- und Adsorptionskräften zwischen dem

Wasser und den Bodenpartikeln resultiert (Bonan, 2019). Somit kann, dem Gravitationspotenzial

ψz entgegenwirkend, Wasser an den Partikeln gebunden werden (Hillel, 1998). Dies führt dazu,

dass ψ in der Regel ein negatives Vorzeichen aufweist, weswegen bei Parametrisierungen häufig

mit der Matrixsaugspannung gerechnet wird, die |ψ| entspricht. In der Pedologie wird häufig auch

der Begriff Druckhöhe h (pressure head) anstelle von ψ verwendet, um bestimmte Schwellwerte

von θ, die den relativen Wasseranteilen (s. Kapitel 2.2.3.1) entsprechen, zu beschreiben (Bonan,

2019). So bezeichnen θ33 und θ1500 beispielsweise θFC und θpwp, die bei einer Druckhöhe von

33 kPa bzw. 1500 kPa auftreten (Saxton & Rawls, 2006). 1 kPa entspricht dabei 0,01 m.

Die Beziehung zwischen ψ und θ wird als Wasserrückhaltekurve bezeichnet. Um den Verlauf

dieser Kurve zu beschreiben, existieren verschiedene Parametrisierungen. Die gebräuchlichsten

sind diejenigen von Brooks und Corey (1964, 1966), Campbell (1974) und van Genuchten (1980).

Zudem hat sich die Funktion von Kosugi (1994, 1996) etabliert (s. Tabelle 2.2). Die Funktionen

von Campbell und van Genuchten sind beispielhaft in Abbildung 2.3 dargestellt und beziehen

sich auf die Bodentexturen von lehmigem Sand und Ton (s. Kapitel 2.2.2.1).

Generell lässt sich sagen, dass bei trockenen (feuchten) Bodenverhältnissen eine hohe (gerin-

ge) Matrixsaugspannung und eine geringe (hohe) hydraulische Leitfähigkeit vorliegen. Für sehr

geringe θ, die bei Campbell gen 0 und bei van Genuchten gen θr streben, nähert sich |ψ| unendlich.

Konsequenzen, die sich aus diesem Verhalten für die Modellierung der Wasserbewegung ableiten

lassen, sind in Kapitel 5.2.9 beschrieben, da die detaillierte Darstellung an dieser Stelle zu weit

führen würde. Von diesen allgemeinen Aussagen über den Verlauf der Kurve abgesehen, zeigt

sich beim Vergleich von lehmigem Sand und Ton, dass |ψ| neben dem Wassergehalt stark von der

Textur (s. Kapitel 2.2.2) abhängt.

Bei der Verwendung der genannten Funktionen in Landoberflächen- oder Klimamodellen

werden die Ansätze von Brooks und Corey (1964, 1966) und Campbell (1974) bevorzugt, während
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Tabelle 2.2: Funktionen der Wasserrückhaltekurve und der hydraulischen Leitfähigkeit (Brooks
& Corey, 1964, 1966; Campbell, 1974; van Genuchten, 1980; Kosugi, 1994, 1996; Bonan,
2019). ψb, c, b, α, n und m stellen empirisch ermittelte Parameter dar, die abhängig von der
Korngrößenverteilung sind. erfc bezeichnet die Gaußsche Fehlerfunktion, hm den geometrischen
Median des Potentials und σ die Standardabweichung von ln(h).

Funktion θ(ψ) K(θ)

Brooks & Corey Se = θ−θr
θs−θr = ( ψψb

)−c K = KsatS
2/c+3
e

Campbell θ
θs

= ( ψ
ψsat

)−1/b K = Ksat(
θ
θs

)2b+3

van Genuchten Se = θ−θr
θs−θr = [1 + (α|ψ|)n]−m K = KsatS

1/2
e [1 − (1 −

S
1/m
e )m]2

Kosugi θ(h) = K(h) =

θr + 1
2(θs − θr)erfc( ln(h/hm)√

2σ
) Ksat(

θ−θr
θs−θr )1/2[12erfc(

ln(h/hm)√
2σ

+
σ√
2
)]2

hydrologische Modelle in der Regel van Genuchten (1980) verwenden. Dies liegt zum einen an

der ausreichenden numerischen Genauigkeit bei geringerem Rechenaufwand im Vergleich zu van

Genuchten (Shao & Irannejad, 1999; Braun & Schädler, 2005) und zum anderen an der größeren

Schwierigkeit, die van-Genuchten-Parameter zu bestimmen (z.B. Schaap et al. (2001)).

2.2.3.3 Bewegung von Wasser im Boden und verwandte Flüsse

Das nachfolgende Unterkapitel erläutert die Bewegung von Wasser im Boden sowie die Infiltrati-

ons-, Drainage- und Evapotranspirationsflüsse, die dem Boden Wasser zu- bzw. abführen. Neben

der Definition sollen hierbei auch einige theoretische Grundlagen vermittelt werden, die jedoch

noch keinen oder nur einen geringen Bezug zur Modellierung nehmen. Die Bewegungen und

Flüsse werden der Einfachheit halber lediglich im eindimensionalen Raum betrachtet, obwohl sie

in der Natur stets dreidimensional stattfinden.

Wasser kann entweder nach unten versickern oder durch kapillare Diffusion aufsteigen.

Maßgeblich hierfür ist die Darcy-Gleichung (Bonan, 2019):

Q = −K(θ)
δψt
δz
−K(θ). (2.6)

Q [m s−1] stellt dabei den Fluss von Wasser [m3] pro Fläche [m2] und Zeit [s] dar, ψt die Summe

der einzelnen Potentiale1. Die Gleichung besagt, dass sich ein Fluid in einem porösen Medium
1Das Gravitationspotential ψz und das Matrixpotential ψ stellen die bereits beschriebenen, im Boden domi-

nierenden Potentiale dar. Darüber hinaus spielt das osmotische Potential ψo vor allem in Küstenregionen aufgrund
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Abbildung 2.3: Wasserrückhaltekurven für lehmigen Sand und Ton (vgl. Kapitel 2.2.2.1) nach
den Parametrisierungen von Campbell (1974) und van Genuchten (1980). Werte für die zur
Berechnung notwendigen Variablen (s. Tabelle 2.2) stammen nach Bonan (2019) aus Clapp und
Hornberger (1978), Carsel und Parrish (1988) und Leij et al. (1996).

vom niedrigen zum hohen Potential bewegt. Auf das Bodenwasser bezogen heißt das, dass

Wasser von feuchten zu trockenen Böden fließt. Für den vertikalen Fall ist das Matrixpotential ψ

dem Gravitationspotential ψz entgegengesetzt. Letzteres ist in oberflächennahen Bodenschichten

größer als in tieferen. Versickerung wird als negativer und kapillarer Aufstieg als positiver Fluss

betrachtet (Hillel, 1998; Bonan, 2019).

Die zeitliche Änderung des Flusses kann mit Hilfe der Kontinuitätsgleichung beschrieben

werden (Bonan, 2019):
∆θ

∆t
= −∆Q

∆z
. (2.7)

Demnach entspricht die Differenz zwischen dem zu- und dem abgeführten Wasser der Änderung

des Wassers im Boden. Durch Substitution von Q aus der Kontinuitätsgleichung mit der Darcy-

Gleichung erhält man die Richards-Gleichung (Richards, 1931) (s. Gleichung 5.32), die die

Bewegung eines Fluids durch ein poröses Medium beschreibt (Bonan, 2019). Details zur Richards-

Gleichung finden sich in Kapitel 5.2.9.

Mit Blick auf die Darcy-Gleichung wird klar, dass die Bewegung von Wasser im Boden stark

von der relativen Bodenfeuchte θ beeinflusst wird, da die Parameter K und ψ von θ abhängig

gelöster Salze eine wichtige Rolle. Weiterhin müssen das Gaspotential ψg und das piezometrische Potential ψp

berücksichtigt werden, wenn der Luftdruck im Boden nicht dem Atmosphärendruck entspricht beziehungsweise wenn
Wasser außerhalb des porösen Mediums Druck auf das poröse Medium ausübt (Amelung et al., 2018). ψo, ψg und ψp

können in der hier durchgeführten allgemeinen Betrachtung und im weiteren Verlauf der Arbeit vernachlässigt werden.
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sind. Folglich findet nun eine Betrachtung der Zuflüsse (Infiltration) und der Abflüsse (Drainage,

Evapotranspiration) statt, die die relative Feuchte des Bodens beeinflussen.

Die Infiltration beschreibt den Eintritt von an der Landoberfläche verfügbarem Wasser durch

einen abwärtsgerichteten Fluss in den oberen Bereich des Bodens (Hillel, 1998). Dabei be-

stimmen Prozesse wie Regen, Schneeschmelze, Abfluss oder Abtropfen von der Vegetation,

Bewässerung oder Oberflächenabfluss die Menge des verfügbaren Wassers (Vereecken et al.,

2019). Ausschlaggebend für die infiltrierbare Wassermenge ist neben dem verfügbaren Wasser

die Rate, mit der Wasser in den Boden eindringen kann. Diese wird maßgeblich durch den

aktuellen Wassergehalt sowie die Textur des Bodens bestimmt (Hillel, 1998; Vereecken et al.,

2022). Die aktuelle Infiltrationskapazität beschreibt also wie viel Wasser in Abhängigkeit vom

Wassergehalt, den hydrologischen Eigenschaften des Bodens sowie der Zeit infiltrieren kann

(Vereecken et al., 2019). Steht mehr Wasser zur Verfügung als infiltrieren kann (infiltration

excess), so wird Oberflächenabfluss gebildet, der sogenannte Horton-Abfluss (Horton, 1933).

Eine zweite Form der Infiltrationslimitierung tritt auf, wenn im oberen Bereich des Bodens

bereits Sättigung herrscht und deswegen kein weiteres Wasser infiltrieren kann. Der so generierte

Oberflächenabfluss wird als Sättigungsüberschuss (saturation excess) bezeichnet (Dunne, 1978;

Freeze, 1980). Die Infiltration kann entweder gleichmäßig durch die Porenräume des Bodens oder

konzentriert durch Makroporen (durch Makroorganismen wie Würmer oder Wurzeln entstandene

Öffnungen (Vereecken et al., 2019)) oder Risse im Boden sowie durch eine Kombination all

dieser Prozesse erfolgen.

Als Drainage wird der Abfluss des Wassers aus dem Boden bezeichnet, das über die Feldka-

pazität θFC hinausgeht (Hillel, 1998). Wird der Boden oberhalb des Grundwassers betrachtet, ist

die Drainage in der eindimensionalen Betrachtung der an der Untergrenze der vadosen Zone auf-

tretende Abfluss. Bei Berücksichtigung des Grundwassers beschreibt die Drainage das Abfließen

von Grundwasser (groundwater drainage), der zuvor beschriebene Prozess würde als Auffüllung

(recharge) bezeichnet werden.

Die Evapotranspiration bezeichnet die Verdunstung von Wasser und setzt sich aus zwei

Komponenten zusammen. Wird die Verdunstung von der Vegetation geleistet, wird sie als Tran-

spiration bezeichnet. Ohne Vegetation erfolgt die Verdunstung aus dem Boden heraus und nennt

sich Evaporation des unbewachsenen Bodens (bare soil evaporation) (Hillel, 1998). Auf die

Prozessanteile der Evapotranspiration soll im Folgenden kurz eingegangen werden.

Damit Evapotranspiration auftreten kann, müssen Bedingungen externer und interner Art

erfüllt sein. Als externe Bedingungen gelten dabei das Vorhandensein von Wärmeenergie und

eines Dampfdruckgradienten. Die Wärmeenergie kann entweder im System selbst vorhanden

sein oder durch Strahlung oder Advektion transportiert werden. Der Dampfdruckgradient muss

zwischen der Oberfläche, von der verdunstet werden soll, und der umgebenden Atmosphäre
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bestehen. Die interne Bedingung ist die Verfügbarkeit von Wasser, die von verschiedenen Faktoren

innerhalb des Bodens bzw. der Pflanze wie dem vorherrschenden Potential und der Leitfähigkeit

abhängt. Die Evaporation des Bodens führt dazu, dass die Bodenfeuchte in der oberen Schicht

reduziert wird. Diese Reduzierung hat eine Vergrößerung des Potentials zur Folge, weswegen

Wasser aus tieferen Schichten in die obere Schicht aufsteigt (Hillel, 1998). Das gleiche Prinzip gilt

indirekt auch für Pflanzen, die das benötigte Wasser über die Wurzeln aufnehmen. Dadurch wird

Wasser aus der Wurzelzone entnommen, was das Einfließen von Wasser aus feuchteren – in der

eindimensionalen Betrachtung also tieferen – Bereichen begünstigt. Die Aufnahme von Wasser

durch Wurzeln (root water uptake) sowie die Abgabe über die Blätter an die Atmosphäre, die unter

anderem von der Leitfähigkeit und dem Widerstand der Stomata abhängt, ist pflanzenspezifisch.

Die beschriebenen Prozesse sind direkt oder indirekt Bestandteile der Wasserbilanzgleichung:

0 = P +Qin −Qout − ET + ∆S . (2.8)

P stellt hierbei das durch Niederschlag verfügbare Wasser an der Oberfläche dar, Qin den einge-

henden und Qout den ausgehenden ober- beziehungsweise unterirdischen Fluss eines betrachteten

Gebietes, ET die Evapotranspiration und ∆S die Änderung des Speichers dar. Die Infiltration

füllt entsprechend den Speicher auf, aus dem die Evapotranspiration und die Drainage als Be-

standteil von Qout entnommen werden. Der Oberflächenabfluss stellt den zweiten Bestandteil

von Qout dar. Ist der Zeitraum lang genug und bleibt das betrachtete Gebiet frei von äußeren

Einflüssen auf den Zu- oder Abtrag des Wassers, so kann ∆S = 0 angenommen werden. Äuße-

re Einflüsse können hierbei je nach Gebiet durch natürliche und anthropogene Vorgänge oder

Eingriffe erfolgen.
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2.3 Grundlagen der Klimamodellierung

Im folgenden Kapitel werden zunächst die Grundlagen und die Entwicklung der Klimamodellie-

rung beschrieben. Dies umfasst den Ursprung der Modelle sowie die Differenzierung zwischen

der globalen und regionalen Klimamodellierung, deren technische Prinzipien und Entwicklung

ebenfalls dargestellt werden. Darüber hinaus wird der Mehrwert der höher aufgelösten Regio-

nalmodelle gegenüber den ursprünglich global betriebenen, grob aufgelösten Modellen erläutert.

Anschließend wird ein Blick auf die Stärken und Schwächen der Klimamodellierung geworfen,

bevor abschließend die Verwendung der Modelle in den Fokus rückt. Zudem wird die Repräsen-

tation der Bodenfeuchte sowohl innerhalb verschiedener Klimamodelle als auch innerhalb von

Modellen anderer Systemkomponenten erläutert.

2.3.1 Entwicklung der Klimamodellierung

Klimamodelle berechnen Simulationen des atmosphärischen Verhaltens für bestimmte Zeiträume

und Gebiete von unterschiedlicher Komplexität. Das Grundprinzip sowie die Umsetzung der

Atmosphärenphysik stammen aus numerischen Wettermodellen (Numerical Weather Prediction

(NWP)), jedoch ist das Ziel der Simulation ein gänzlich anderes (Schönwiese, 2003; Edwards,

2011). NWPs werden lediglich für die Vorhersage von wenigen Tagen bis Wochen genutzt,

weshalb sie, von einem bekannten Atmosphärenzustand ausgehend, dessen Verhalten – mit

einer gewissen Unsicherheit behaftet – definitiv vorhersagen können. In der Klimatologie steht

nicht die exakte Vorhersage des Atmosphärenzustandes, sondern dessen Statistik im Mittelpunkt.

Daher erstrecken sich die Simulationen in der Regel über mehrere Dekaden, besonders in der

Paläoklimatologie werden jedoch auch bedeutend längere Zeiträume simuliert. Bei Veränderung

der Randbedingungen, beispielsweise durch die Zunahme von Treibhausgasen in der Atmosphäre,

interessiert die Veränderung dieser Statistik (Schönwiese, 2003).

Dadurch ergibt sich, dass Klimamodelle im Gegensatz zu Wettermodellen in der Lage sein

müssen, niederfrequente Ereignisse und Oszillationen der Atmosphäre sowie deren Interaktionen,

die regionale oder globale Auswirkungen haben können, abzubilden. Dahingegen sind diese

nichtlinearen Zustände in der Wettervorhersage durch die Anfangsbedingungen bereits bekannt.

Zudem müssen Klimamodelle mehr Komponenten des Klimasystems, also Kryosphäre, Hy-

drosphäre, Pedosphäre und Biosphäre, modellieren können, um Effekte und Interaktionen (z.B.

Eis-Albedo-Effekt oder Landnutzungsänderungen) zu berücksichtigen. Die Einbeziehung der

genannten Systemkomponenten erhöht die Komplexität der Klimamodelle erheblich. Die Kopp-

lung mehrerer spezialisierter Modelle an ein Klimamodell sowie deren stetige Weiterentwicklung

durch die Berücksichtigung weiterer Prozesse macht dieses zum Erdsystemmodell (ESM). Ein

guter Überblick über die Entwicklung von Klimamodellen wird unter anderem von Edwards
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(2011) aus einer historisch-chronologischen Sicht und von Manabe und Broccoli (2020) mit eher

technischem Fokus gegeben.

Erste Allgemeine Zirkulationsmodelle (General Circulation Models (GCMs)), die die Zir-

kulation in einer mehrschichtigen Atmosphäre simulierten, wurden in den 1950er und 1960er

Jahren entwickelt (Phillips, 1956; Smagorinsky et al., 1965). Sie basierten – wie auch heutige

Modelle – auf den Bewegungs- und Zustandsgleichungen nach Bjerknes und deckten den Glo-

bus in sehr grober Auflösung mit Gitterzellen von mehreren 100 km Kantenlänge ab (Edwards,

2011). Die Modelle wurden zu atmosphärisch-ozeanischen Allgemeinen Zirkulationsmodellen

(Atmosphere-Ocean General Circulation Models (AOGCMs)) weiterentwickelt, indem zusätzlich

stark vereinfachte Ozean- und Landoberflächen berücksichtigt wurden (Manabe, 1969).

Prinzipiell bestehen alle Klimamodelle aus einem dynamischen Kern, der die Bewegungs- und

Zustandsgleichungen löst, und der Modellphysik, in der weitere physikalische Prozesse innerhalb

der Atmosphäre wie der Strahlungstransfer oder die Wolkenbildung, aber auch die Interaktion der

Atmosphäre mit der Landoberfläche und dem Ozean über den Transfer von Wärme, Wasser und

Stoffen sowie Prozesse auf molekularer Ebene simuliert werden. Die Modellphysik bedarf dabei

Parametrisierungen, die durch die Einführung von Funktionen oder Konstanten durchgeführt

werden, da die abgebildeten Prozesse auf geringeren Skalen als der Modellauflösung stattfinden

und diskretisiert werden müssen (von Storch et al., 2000; Edwards, 2011). Der Einbau weiterer

Prozesse, die Erhöhung der räumlichen und zeitlichen Auflösung und längere Modellläufe wurden

durch zunehmende Rechenressourcen möglich (Giorgi, 1995; Edwards, 2011).

In den 1980er Jahren erfolgte die Weiterentwicklung der AOGCMs, indem diese Modelle

mit spezifischeren Modellen anderer Klimasystemkomponenten wie der Landoberfläche, der

Kryosphäre oder der Hydrosphäre gekoppelt wurden (Giorgi, 1995; Edwards, 2011). Somit wurde

der Begriff des Erdsystemmodells (Earth System Model (ESM)) geprägt (Edwards, 2011). In

die gleiche Zeit fällt auch der regionale Fokus, so dass Klimamodelle nicht mehr den gesamten

Globus, sondern einen Ausschnitt dessen in höherer raum-zeitlicher Auflösung darstellen konnten.

Diese Modelle nennt man Regionale Klimamodell (RCMs).

2.3.2 Regionale Klimamodellierung

Durch den regionalen Fokus von RCMs, ursprünglich auch Limited Area Models (LAMs) genannt

(McGregor, 1997), bedienen diese die gesteigerten Anforderungen aus Wissenschaft, Politik und

Öffentlichkeit, die sich mit Fragen der regionalen Auswirkungen des Klimawandels auseinander-

setzen (Giorgi & Mearns, 1991; Foley, 2010). Dabei stellen RCMs das dynamische Downscaling,

also die Erhöhung der Auflösung gegenüber den globalen Modellen mit Hilfe der Zustands- und

Bewegungsgleichungen sowie von Parametrisierungen, dar. Daneben gibt es auch das statistische
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Downscaling, das die höhere Auflösung mit Hilfe statistischer Methoden und Zusammenhänge

erreicht. Gegenüber dem dynamischen Downscaling ist die benötigte Rechenkapazität geringer

und eine nachfolgende Korrektur systematischer Fehler (Model Output Statistics (MOS)) nicht

notwendig (Gutierrez et al., 2013), jedoch gibt es hier klare Schwachstellen in Gebirgen und

Regionen mit wenigen Beobachtungsdaten (Paeth, 2011). Zudem basiert das statistische Downs-

caling nicht auf physikalischen Zusammenhängen. Zu RCMs gibt es seit Beginn der 1990er Jahre

eine Vielzahl von Reviews, die die grundlegenden Prinzipien behandeln (Giorgi & Mearns, 1991;

Giorgi, 1995, 2019), die Entwicklung der Regionalmodellierung beleuchten (Giorgi, 2019), den

Vergleich von Modellen und Simulationen durchführen (McGregor, 1997), Vorteile gegenüber

GCMs sowie die Schwächen der RCMs darlegen (Wang et al., 2004; Foley, 2010) und weitere

Entwicklungsmöglichkeiten aufzeigen (Leung et al., 2006; Giorgi & Gao, 2018).

2.3.2.1 Grundlagen und Entwicklung der regionalen Klimamodellierung

Beim dynamischen Downscaling durch RCMs werden lediglich Teilregionen der Erde simuliert,

wobei sowohl die räumliche als auch die zeitliche Auflösung höher als bei den GCMs ist (Gior-

gi & Mearns, 1991; Giorgi, 1995). Um mit einem RCM rechnen zu können, wird das höher

aufgelöste Modellgebiet in das grobe Gitternetz der globalen Daten eingebettet, man spricht

hierbei vom Nesting, genauer dem Ein-Wege-Nesting (Wang et al., 2004). Der gröber aufgelöste

Lauf wird so genutzt, um das RCM anzutreiben, indem die Randbedingungen an den äußeren

Gitterboxen des RCM, den sogenannten Lateral Boundary Conditions (LBCs), vorgeschrieben

werden. Außerdem werden dem RCM auf diese Weise Initialwerte verschiedener Variablen für

die einzelnen Gitterpunkte vorgegeben. Neben GCMs können auch Reanalysen als Antriebsdaten

verwendet werden (Giorgi & Mearns, 1991; Wang et al., 2004), jedoch ist deren Verwendung auf

die von Messungen abgedeckte Vergangenheit begrenzt. Gibt das RCM die simulierten Daten an

das GCM zurück, ist vom Zwei-Wege-Nesting die Rede (z.B. Wang et al. (2004), Lorenz und

Jacob (2005) und Giorgi (2019)). Wird ein weiteres RCM in das RCM eingebaut, spricht man

vom Double-Nesting (Mearns et al., 2003; Wang et al., 2004), das sich theoretisch beliebig häufig

in Form eines multiplen Nestings durchführen ließe (Giorgi & Gutowski, 2015).

Um die Unterschiede der Auflösung zwischen den Antriebsdaten und dem RCM auszuglei-

chen, wird ein sogenanntes Relaxationsschema verwendet, das die groben Antriebsdaten vom

Rand des Modellgebietes aus schrittweise auf die höhere Zielauflösung interpoliert (Giorgi &

Mearns, 1991; Wang et al., 2004). Diese Relaxationszone wird auch Sponge Zone genannt und

produziert in der Regel besonders beim Niederschlag keine validen Daten, weswegen sie für die

Analyse der Simulationen nicht berücksichtigt wird (McGregor, 1997; Mearns et al., 2003). Das

gebräuchlichste Relaxationsschema ist das von Davies (1976) (Wang et al., 2004), wobei gilt, dass
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die Größe der Relaxationszone von der Auflösung des antreibenden Datensatzes abhängt (Matte

et al., 2017). Zudem werden RCMs häufig in einem rotierten Koordinatensystem gerechnet, bei

dem der Äquator die Mitte des Untersuchungsgebietes darstellt (Jacob & Podzun, 1997). Dies hat

den Effekt, dass die simulierten Gitterzellen alle relativ gleich groß sind und eine Konvergenz der

Breitengrade zu den nördlichen und südlichen Bereichen des Gebietes weitgehend vermieden

wird. Des Weiteren ist ein Einschwingen notwendig, um von den Initialwerten der Antriebsdaten

aus einen Gleichgewichtszustand zu erreichen. Dieser unterliegt der modellspezifischen Physik

und Numerik sowie den statischen Randbedingungen wie Topographie, Vegetation oder Bodenei-

genschaften des RCMs (Yang et al., 1995). Weitere Details zum Einschwingvorgang mit Bezug

auf das in dieser Arbeit verwendete RCM REMO finden sich in Kapitel 5.3.2.

RCMs haben seit ihrer Etablierung Anfang der 90er Jahre eine stete Entwicklung durchlaufen.

Anfängliche Modellläufe erstreckten sich lediglich über wenige Tage oder Monate und wurden un-

ter veränderten Randbedingungen wiederholt, um eine Klimatologie zu erzeugen (Giorgi, 2019).

Zudem lag die räumliche Auflösung der zu dieser Zeit durchgeführten RCM-Simulationen bei

Gitterboxen mit 20 bis 250 km Kantenlänge, wobei die meisten ca. 50 km aufwiesen (McGregor,

1997). Danach gelang es relativ schnell, mehrjährige Simulationen sowohl vergangener als auch

zukünftiger Zeiträume durchzuführen. Während die ersten Arbeiten der Regionalmodellierung

in den USA angesiedelt waren, gab es vor allem in Europa eine Vielzahl von Projekten, die

Simulationen mit unterschiedlichen Fragestellungen für Europa und andere Regionen der Erde

durchführten. Damit einher ging eine Erhöhung der Auflösung auf 25 bzw. 12 km Kantenlänge so-

wie die Erstellung von Simulationen, die mehrere Jahrhunderte abdecken. Da die einzelnen RCMs

auf unterschiedlichen GCMs aufbauen und verschiedene Parametrisierungen verwenden sowie

mit unterschiedlichen spezifischeren Modellen anderer Klimasystemkomponenten gekoppelt sind,

wurden auch Projekte geschaffen, die die Performance der RCMs untereinander verglichen und

Ensembles verschiedener Szenarien erzeugten. Hier ist beispielsweise das CORDEX (Giorgi

et al., 2009; Jones et al., 2011; Gutowski Jr. et al., 2016) zu nennen (Giorgi, 2019), dessen Ziele

neben dem verbesserten Verständnis des regionalen Klimas und der Bewertung und Methodik des

dynamischen Downscalings der Aufbau koordinierter und konsistenter Ensemblesimulationen

verschiedener Regionen sowie der stärkere Wissensaustausch sind.

Wie auch bei den globalen Modellen ist die Entwicklung von RCMs hin zu Regionalen

Erdsystemmodellen (Regional Earth System Models (RESMs)) aktuell Gegenstand der Modell-

entwicklung (Rockel, 2015; Giorgi & Gao, 2018). So gibt es beispielsweise Kopplungen von

RCMs mit Aerosol- (z.B. Qian und Giorgi (1999) und Pietikäinen et al. (2012)), See- (z.B.

Hostetler et al. (1993) und Pietikäinen et al. (2018)) oder Ozeanmodellen (z.B. Jacob et al. (2001),

Sein et al. (2015) und Ruti et al. (2016)), die in der Regel zu Verbesserungen der Simulationen

des regionalen Klimas beitrugen (Wang et al., 2004; Giorgi, 2019). Gegenwärtig liegt der Fokus
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auf der Kopplung mit Vegetationsmodellen (z.B. Lu et al. (2001) und Wilhelm et al. (2014)).

Entsprechend gibt es auch mehrfache Kopplungen wie die des RCM CCLM mit Landoberflä-

chenmodellen (Pitman, 2003) wie CLM und VEG3D sowie regionalen Ozeanmodellen für das

Mittelmeer (NEMO-MED12), die Nord- (NEMO-NORDIC) und Ostsee (TRIMNP+CICE) und

einer zusätzlichen Kopplung an das globale ESM MPI-ESM (Will et al., 2017).

Ein weiterer aktueller Forschungsbereich ist die Entwicklung von nicht-hydrostatischen Mo-

dellen, die auch als konvektionserlaubende Modelle (Convection Permitting Models (CPMs))

bekannt sind (Prein et al., 2015). Diese Entwicklung geht mit der weiteren Erhöhung der Auflö-

sung von RCMs auf Skalen von weniger als 4 km einher, bei der Konvektion explizit behandelt

wird und deswegen nicht mehr parametrisiert werden muss (Palmer, 2014), was eine Fehlerquelle

in der Modellierung darstellt (s. Kapitel 2.3.3). Während Wang et al. (2004) das theoretisch

vorhandene Potential der CPMs betonen, jedoch der tatsächlichen Umsetzung noch skeptisch

gegenüberstehen, stellen Prein et al. (2015) in ihrem Review zu CPMs heraus, dass diese eine

äußerst vielversprechende Möglichkeit darstellen, um die Lücke zwischen regionalen Klima-

informationen auf der einen und lokalen Fragestellungen auf der anderen Seite zu schließen.

Jedoch bedarf es noch weiterer Entwicklung und Koordinierung, um die Potentiale dieser hoch

aufgelösten Modelle auszuschöpfen (Prein et al., 2020). Erste Ensemble-Simulationen von CPMs

im Großraum der Alpen wurden diesbezüglich bereits durchgeführt (Ban et al., 2021; Pichelli

et al., 2021). Lucas–Picher et al. (2021) bieten ein ausführliches Review zu CPMs und deren

Repräsentation von lokalen Charakteristika der Landoberfläche sowie die Auswirkungen auf die

Simulation der Atmosphäre.

Die hohe Auflösung der Modelle und die Darstellung komplexer Prozesse sind sehr rechen-

intensiv und erfordern zudem große Mengen an Speicherplatz. Da es mittlerweile möglich ist,

RCMs auf Grafikkartenprozessoren (GPUs) zu rechnen, kann die Rechenzeit jedoch stark verrin-

gert werden. Um dem Speicherplatzproblem gerecht zu werden, ist davon auszugehen, dass die

Analyse der Daten in der Zukunft so weit möglich während der Modellrechnung durchgeführt

wird (Schär et al., 2020).

2.3.2.2 Mehrwert und Schwächen der regionalen Klimamodellierung

Nach der technischen Beschreibung und Darstellung der Entwicklung der Regionalmodellierung

stellt sich die Frage, welchen Mehrwert die mit gesteigerter Komplexität und höheren Anforde-

rungen an Rechenressourcen verbundenen RCMs gegenüber den GCMs haben. Als Mehrwert

wird hierbei im Allgemeinen das Ausmaß beschrieben, um das das RCM näher an den Beobach-

tungsdaten liegt als das antreibende GCM (Flato et al., 2013). Diesbezüglich gelten jedoch einige

Einschränkungen, die im späteren Verlauf dieses Kapitels erläutert werden. Die Arbeiten von
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Di Luca et al. (2015), Rummukainen (2016) und Giorgi und Gao (2018) bieten hierzu weitere

Details.

Der große Vorteil von RCMs ist die höhere räumliche und zeitliche Auflösung, die es ihnen

ermöglicht, Elemente abzubilden, welche von GCMs nicht hinreichend aufgelöst werden. Dies

wird vor allem in Regionen mit heterogenen Oberflächeneigenschaften wie einer komplexen

Orographie oder Küstenlinie deutlich, da sowohl die Eigenschaften selbst (Giorgi & Mearns,

1991; McGregor, 1997; Wang et al., 2004) als auch die damit in Verbindung stehenden Prozesse

wie der konvektive Niederschlag (Di Luca et al., 2012; Rummukainen, 2016; Giorgi, 2019) besser

dargestellt werden können. Außerdem werden kurzweilige Prozesse wie Extremniederschläge

besser simuliert (Rummukainen, 2016; Soares & Cardoso, 2018; Careto et al., 2021; Coppola

et al., 2021). Der Mehrwert konnte zudem bei Mittelwerten und höheren statistischen Momenten

von Temperatur, Niederschlag und Wind (Rummukainen, 2016; Iles et al., 2020) sowie mesoska-

ligen Phänomenen wie Zyklonen (Flaounas et al., 2013) oder städtischen Wärmeinseln (Hamdi

et al., 2014) und klimatischen Extrema (Iles et al., 2020; Ciarlo et al., 2021; Coppola et al.,

2021) gefunden werden. Torma et al. (2015) konnten für den Niederschlag in den Alpen zeigen,

dass RCMs sowohl den konvektiven Niederschlag als auch extreme Niederschlagsereignisse

besser als die antreibenden GCMs simulierten. Iles et al. (2020) haben für Europa gezeigt, dass

Hitzewellen und Starkniederschläge im Gebirge sowie Starkwinde über der gesamten Landflä-

che mit RCMs besser wiedergegeben werden können. Auch für großräumige Phänomene wie

Monsunniederschläge konnte eine verbesserte Darstellung durch das dynamische Downscaling

gezeigt werden (Gao et al., 2012; Dosio et al., 2015; Choudhary et al., 2019; Dosio et al., 2019).

Neben der höheren Auflösung von Oberflächeneigenschaften hat sich auch gezeigt, dass RCMs

systematische Fehler der antreibenden GCMs reduzieren können (Diaconescu & Laprise, 2013).

Trotz einer großen Vielfalt an Studien, die den Mehrwert eines RCMs gegenüber dem antrei-

benden GCM für die Gegenwart zeigen, lässt sich dieser Mehrwert nicht einheitlich abschätzen.

Dies liegt daran, dass die Studien in der Regel unterschiedliche Antriebe, Modelle, Regionen,

Zeiträume und Bewertungsmetriken verwenden beziehungsweise untersuchen (Rummukainen,

2016). Daher forderte Giorgi (2019), dass der Mehrwert mit vielen Modellen und einer Viel-

zahl verbundener Variablen in unterschiedlichen Regionen zu untersuchen sei, um allgemeinere

Aussagen treffen zu können. Dies wurde kürzlich durch Ciarlo et al. (2021) umgesetzt, die im

Rahmen der neu geschaffenen CORDEX-Initiative CORDEX - Coordinated Output for Regional

Evaluation (CORDEX-CORE) (Giorgi et al., 2021; Giorgi et al., 2022) einen Ansatz, der auf

gitterpunktweisen Wahrscheinlichkeitsdichtefunktionen basiert, verfolgten. So konnten die im

vorherigen Absatz beschriebenen Mehrwerte in Bezug auf eine komplexe Orographie oder Küs-

tenlinie, in den Tropen sowie in Verbindung mit Extremereignissen bestätigt werden. Die Autoren

konnten zudem zeigen, dass der Mehrwehrt der RCMs durch die Verwendung gröber aufgelöster
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Beobachtungsdaten reduziert wird. Di Luca et al. (2016) merken an, dass der Mehrwert durch die

Postprozessierung der Modellergebnisse signifikant erhöht werden kann.

Einschränkend sei jedoch erwähnt, dass die Bewertung, was der Mehrwert ist und wo er

auftritt, stark von den Beobachtungsdaten abhängt, mit denen das Modell verglichen wird. Dies

stellt besonders in Regionen mit geringer Messdichte wie Gebirgen ein Problem dar (Rummu-

kainen, 2016; Giorgi, 2019). Des Weiteren merken Di Luca et al. (2015) an, dass der Mehrwert

zwischen zwei Modellversionen nicht zwingend quantifizierbar sei. Daher solle die Definition des

Mehrwerts auch die Verwendung verbesserter Eingangsdaten oder den Gewinn an Informationen

durch die Integration neuer Prozesse berücksichtigen. Außerdem hängt die Qualität der RCM-

Simulationen von der Qualität der Antriebsdaten (Wang et al., 2004; Di Luca et al., 2016; Sørland

et al., 2021), der Region und der betrachteten Variable ab (Di Luca et al., 2016). Weiterhin sollte

darauf geachtet werden, dass die im RCM verwendeten Parametrisierungen, die generell eine

wichtige Fehlerquelle darstellen (s. Kapitel 2.3.3), mit denen im GCM übereinstimmen (Jacob

et al., 2020).

Die Wahl des Gebietes, das ein RCM simulieren soll, ist ebenfalls entscheidend. So sollte

einerseits darauf geachtet werden, dass das Gebiet nicht zu klein ist und sich keine eigene

Modelldynamik herausbilden kann. Andererseits kann ein zu großes Gebiet dazu führen, dass

das RCM die großskalige Zirkulation nicht richtig reproduzieren kann (Wang et al., 2004), da

eine Entkopplung des Regionalmodells von den Antriebsdaten möglich ist (Rockel et al., 2008;

Leduc & Laprise, 2009). Zudem sollte nach Möglichkeit vermieden werden, dass sich der Rand

des Untersuchungsgebietes mit einer orographisch komplexen Region schneidet, da dies dazu

führen kann, dass eine größere Relaxationszone entsteht (Wang et al., 2004). Dies erschwert die

Gebietsauswahl für regionale Studien beispielsweise im asiatischen Raum. Einheitliche Regionen

kontinentaler Größenordnung wurden durch CORDEX definiert (WCRP, 2015).

Die genannten Schwächen können zur Fehlinterpretation des Mehrwerts und damit zu einem

fehlerhaften Verständnis sowie zu falschen Entscheidungen führen (Prein & Gobiet, 2017).

Bezüglich der generellen Verfügbarkeit von Beobachtungsdaten stellt der regionale Fokus jedoch

einen klaren Vorteil gegenüber GCMs dar (Giorgi, 1995). Obwohl die höhere Auflösung in der

Regel einen Mehrwert enthält, weil mehr Oberflächeneigenschaften und Prozesse abgebildet

werden können, können subskalige Betrachtungen sowie Parametrisierungen nie gänzlich ersetzt

werden, da es stets Oberflächeneigenschaften und Prozesse gibt, die auf einer noch höheren

Auflösung stattfinden. Eine höhere Modellauflösung kann nach Rummukainen (2016) außerdem

zur Folge haben, dass Parametrisierungen weiterentwickelt oder gänzlich neu formuliert werden

müssen.

30



2.3 GRUNDLAGEN DER KLIMAMODELLIERUNG

2.3.3 Schwächen, Stärken und Relevanz der Klimamodellierung

Nachdem die Vorteile und spezifischen Schwächen regionaler Modelle gegenüber globalen

Modellen sowie die Grundprinzipien und Entwicklungsperspektiven der RCMs erläutert wurden,

ist es unabdingbar, kurz auf die generellen Stärken und Schwächen von Klimamodellen sowie

deren Anwendung und die damit einhergehende Relevanz einzugehen. Sowohl mit Blick auf

die vorliegende Arbeit als auch im größeren Kontext der Forschung zum Klimasystem und im

Speziellen mit Bezug zum Klimawandel und den damit einhergehenden Projektionen ist dieses

Wissen essenziell.

Die angesprochenen Parametrisierungen stellen die große Schwachstelle der Klimamodelle

dar. Da die raum-zeitliche Auflösung der Modelle stets gröber als die der tatsächlichen Prozesse

im Erdsystem ist und zudem immer eine Vereinfachung dieser darstellt, müssen die Prozesse

durch die Verwendung empirisch ermittelter Werte oder Funktionen vereinfacht werden. Davon

sind Prozesse aller Klimasystemkomponenten betroffen (Flato et al., 2013). Daher ist eine stete

Weiterentwicklung der Parametrisierungen notwendig, um Modellunsicherheiten zu verringern

(Wang et al., 2004). Fehler von Parametrisierungen können unterschiedlichen Schemata unter-

liegen oder sie können auf verschiedene Gebiete oder Anwendungen optimiert sein, was die

Übertragbarkeit einschränkt (Wang & Seaman, 1997; Foley, 2010). Außerdem kann nach (Ran-

dall et al., 2003) die Verifizierung einer Parametrisierung nur schwer oder gänzlich unmöglich

sein. Zudem verweisen die Autoren darauf, dass der Fehler, der in einzelnen Parametrisierungen

auftritt, durch die Verkettung von Parametrisierungen einem nicht-linearen Wachstum unterliegt.

CPMs zeigen den positiven Effekt einer hohen Auflösung, wodurch eine Parametrisierung der

Konvektion hinfällig wird, weil der Prozess explizit berechnet werden kann (Palmer, 2014; Wedi

et al., 2020). Hierdurch konnte ein Mehrwert von CPMs gegenüber RCMs bei der Niederschlags-

simulation gezeigt werden (Ban et al., 2021; Pichelli et al., 2021; Zhou et al., 2021b; Guo et al.,

2022; Médus et al., 2022).

Bei Klimamodellen ergibt sich generell ein Anfangswertproblem, so dass das Modell zu Be-

ginn einer Simulation in allen dreidimensionalen Feldern initialisert werden muss. Zumindest für

historische Simulationen können hierfür plausible Anfangsbedingungen aus Reanalysen oder Kon-

trollläufen verwendet werden. Da der Zustand jedoch nie exakt bekannt ist und das Klimasystem

sensibel gegenüber den Startbedingungen reagiert, unterliegt das Modell über lange Zeiträume

einer gewissen Unsicherheit, die abhängig von der betrachteten Variable gar zu unterschiedlichen

Vorzeichen in langfristigen Projektion führen kann (von Storch et al., 1999). Die Verwendung

mehrerer Modelle oder Simulationen mit unterschiedlichen Versionen des gleichen Modells

ermöglichen die Erstellung eines Ensembles, um dieser Unsicherheit entgegenzutreten (Foley,

2010). Unabhängig davon gilt auch, dass Modelle einem Einschwingprozess unterliegen, der für
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die Atmosphäre nur wenige Tage, für trägere Variablen jedoch mehrere Jahre oder Jahrzehnte

betragen kann. Da ein solches Einschwingen auch in der vorliegenden Arbeit notwendig ist, wird

dieser Prozess in Kapitel 5.3.2 genauer erläutert. Um das Einschwingen zu verkürzen, muss eine

möglichst gute Initialisierung erfolgen, deren Durchführung und Bewertung einen ganz eigenen

Vorschungszweig eröffnet (z.B. Bisselink et al. (2011), Khodayar et al. (2015) und Breil et al.

(2019)).

Da die Klimamodelle auf physikalischen Gesetzmäßigkeiten basieren, sind die Ergebnisse

der Modelle belastbar. Sie sind in der Lage, die allgemeine Zirkulation der Atmosphäre und

damit auch die raum-zeitliche Verteilung wichtiger Größen wie Temperatur und Niederschlag zu

reproduzieren. In der Folge liefern sie eine Vielzahl an untereinander konsistenten Variablen über

lange Zeiträume und mehrere Dimensionen in hoher zeitlicher Auflösung. Durch diese Abbildung

komplexer, nicht-linearer Prozesse und Rückkopplungen leisten sie einen massiven Beitrag für

die Weiterentwicklung des System- und Prozessverständnisses (Schönwiese, 2003). Durch die

Betrachtung mehrerer Modellsimulationen in Form von Ensembles lassen sich Modellfehler

abschätzen sowie eine belastbare Evaluation durchführen (Giorgi et al., 2009; IPCC, 2013).

Neben dem grundlegenden Systemverständnis spielen Klimamodelle auch eine wichtige Rolle

für die Anwendung. Einerseits können mit ihnen im Bereich der Paläoklimatologie vergangene

Zeiträume simuliert werden, andererseits lassen sich auch unter der Annahme von Szenarien

Zukunftsprojektionen erstellen. Diese stellen die Grundlage für vielseitige Handlungsoptionen zur

Mitigation und Adaption von durch Klimaveränderungen induzierten Folgen dar (IPCC, 2013).

Die Möglichkeit der Szenarienbildung beschränkt sich dabei nicht nur auf den atmosphärischen

Strahlungsantrieb, sondern kann Faktoren wie Landnutzungsänderungen (Paeth et al., 2009; Davin

et al., 2020; Boysen et al., 2021), Bevölkerungswachstum (Paeth et al., 2009), wirtschaftliche

Beziehungen und vieles mehr berücksichtigen (IPCC, 2013).
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2.4 Repräsentation der Bodenhydrologie in Klimamodellen

Mit der stetig zunehmenden Auflösung von Klima- und Erdsystemmodellen wird es notwendig,

Prozesse explizit abzubilden oder zu parametrisieren, die bei grober Modellauflösung entweder

stark vereinfacht sind oder gar vernachlässigt werden können. Dies betrifft unter anderem die in

Kapitel 2.2.3.3 beschriebenen hydrologischen Prozesse (Wood et al., 2011; Clark et al., 2015;

Markstrom et al., 2016).

Tabelle 2.3 vergleicht beispielhaft je zwei Klima-, Landoberflächen- und hydrologische

Modelle bezüglich der von ihnen simulierten hydrologischen Prozesse:

• Klimamodelle

– REMO (Roeckner et al., 1996; Jacob & Podzun, 1997; Hagemann & Dümenil Gates,

2003; Hagemann & Stacke, 2015)

– Regional Climate Model 4 (RegCM4) (Giorgi et al., 2012)

• Landoberflächenmodelle

– Community Land Model (CLM), Version 5.0 (Lawrence et al., 2018; Lawrence et al.,

2019)

– Hydrology in the Tiled ECMWF Scheme for Surface Exchanges over Land (HTESSEL)

(Balsamo et al., 2009)

• Hydrologische Modelle

– PARallel FLOW (ParFlow) (Maxwell et al., 2017)

– Water balance Simulation Model (WaSiM) (Schulla, 2017)

Zu RegCM4 sei gesagt, dass dieses zwar eine optionale Kopplung an CLM3.5 enthält (Giorgi

et al., 2012), diese in der Tabelle jedoch nicht berücksichtigt wird, um einen besseren Vergleich

zum ungekoppelten REMO sowie zu den LSMs durchführen zu können.

In hydrologischen Modellen, die in der Regel in Größenordnungen von kleinen Einzugsge-

bieten, also wenigen Quadratkilometern, bis hin zu kontinentalen Größenordnungen rechnen,

sind ober- wie unterirdische hydrologische Prozesse mit hohen Auflösungen von 10 bis 100 m

Kantenlänge simuliert (Bierkens et al., 2015). Es gibt auch globale hydrologische Modelle, deren

Auflösung häufig zwischen 1° × 1° und 0,1° × 0,1° und damit im Bereich der RCMs liegt (Sood

& Smakhtin, 2015; Beck et al., 2017). Die aufgelösten Prozesse umfassen unter anderem das

River Routing (Thober et al., 2019), also den Oberflächenabfluss auf Basis der Orographie hin
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zu einem Gewässer, die explizite Auflösung der komplexen Hydrologie an Hängen (hillslope

hydrology) (Kong et al., 2016; Cui & Zhu, 2017; Fan et al., 2019), Versickerung und Stauwas-

ser, den dreidimensionalen Fluss des Wassers im Boden (Pirastru et al., 2017; Filipović et al.,

2018) auf Basis der Richards-Gleichung und einer Vielzahl von Bodenschichten, einen variablen

Grundwasserspiegel (Mao et al., 2019) sowie Grundwasser und dessen Bewegung (Clark et al.,

2015). Durch die dreidimensionale Darstellung und das River Routing werden sogenannte laterale

Flüsse repräsentiert, deren Berücksichtigung einen Mehrwert für die Simulation der Interaktionen

zwischen Landoberfläche und Atmosphäre in Klimamodellen zeigen konnte (Rummler et al.,

2019; Zhang et al., 2019b). Beispiele für solche hydrologischen Modelle sind ParFlow (Maxwell

et al., 2017), WaSiM (Schulla, 2017) oder das mesoscale Hydrological Model (mHM) (Samanie-

go et al., 2010; Kumar et al., 2013; Thober et al., 2019; Samaniego et al., 2021). Der Antrieb der

Modelle erfolgt über atmosphärische Variablen. So sind beispielsweise die 2 m-Temperatur, der

Niederschlag, der Dampfdruck, die horizontalen Winde sowie die solare Einstrahlung für WaSiM

notwendig (Schulla, 2017). Diese Variablen können je nach Fragestellung aus Beobachtungsdaten,

Wetter- oder Klimamodellen bezogen werden.

Im Gegensatz zu hydrologischen Modellen weisen LSMs eine geringere Komplexität bezüg-

lich der Bodenhydrologie auf. So werden wie bei HTESSEL (Balsamo et al., 2009) oder dem

Jena Scheme for Biosphere-Atmosphere-Coupling in Hamburg (JSBACH) (Reick et al., 2017)

keine lateralen Flüsse repräsentiert, zudem sind die Bodenschichten weniger differenziert und

auf eine festgesetzte statt einer variablen Anzahl begrenzt (s. Tabelle 2.3). Außerdem weist der

Boden häufig nur wenige Texturklassen auf. Eine rezente Entwicklung ist, dass entweder die

Kopplung hydrologischer Modelle an LSMs erfolgt (Lee & Choi, 2017; Kuffour et al., 2020)

oder die Implementierung einzelner Prozesse in die LSMs stattfindet. Letzteres wird besonders

in CLM vorangetrieben, in das seit der Veröffentlichung von CLM5.0 2018 zusätzlich zu den

in Tabelle 2.3 beschriebenen Prozessen komplexe, subskalige Grundwasserprozesse (Felfelani

et al., 2020) und der laterale Fluss an Hängen (Swenson et al., 2019) integriert wurden. Darüber

hinaus wird an der Berücksichtigung von organischen Anteilen und Schotter für thermische und

hydrologische Parametrisierungen gearbeitet (Yuan et al., 2021).

Klimamodelle sind demgegenüber noch stärker vereinfacht wie die beiden RCMs REMO und

RegCM4 – ohne Kopplung mit CLM3.5 – zeigen. Hier weist der Boden keine oder nur wenige

vertikale Schichten auf und Grundwasser wird nicht repräsentiert, so dass das Wasser von der

Untergrenze des betrachteten ungesättigten Bodens aus drainiert wird und dem Modell nicht

weiter zur Verfügung steht. Durch die nicht vorhandene Schichtung in REMO können keine

vertikalen Wasserflüsse simuliert werden (s. Kapitel 5.1, 5.2). Daher wird häufig eine Kopplung

an LSMs durchgeführt wie bei RegCM4 mit CLM3.5 (Giorgi et al., 2012) oder beim Consortium

for Small-scale Modelling (COSMO) mit CLM (Lorenz et al., 2012; Will et al., 2017; Breil et al.,
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2018). Separate Kopplungen regionaler Klimamodelle mit hydrologischen Modellen wie beim

Weather Research and Forecasting Model with Hydro-Meteorological Simulations (WRF-HMS)

(Wagner et al., 2016) oder HIRHAM mit MIKE Systeme Hydrologique European (MIKE SHE)

(Butts et al., 2014) sind aber ebenfalls durchgeführt worden. Bei einer Zwei-Wege-Kopplung

konnte sowohl für Klima- als auch Landoberflächenmodelle eine Verbesserung der Modelle durch

die realistischere Repräsentation hydrologischer Prozesse festgestellt werden. Dies zeigt, dass

auch in REMO eine Kopplung oder der Einbau detaillierter hydrologischer Prozesse durchgeführt

werden sollte. Dem Ansatz von Hagemann und Stacke (2015) folgend, die das 5-Layer-Schema

in JSBACH und damit in die ECMWF HAMburg (ECHAM)-Modellfamilie implementiert haben,

wird dieses Schema in der vorliegenden Arbeit in REMO eingebaut und weiterentwickelt.
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Kapitel 3

Daten

3.1 Statische Bodenparameter

Statische Bodenparameter definieren sich darüber, dass sie zeitlich konstante Werte an Land

darstellen. In der vorliegenden Arbeit bezieht sich dies zum einen auf Parameter, die die hy-

drologischen Eigenschaften des Bodens definieren und von der Bodentextur und damit der

Korngrößenverteilung abhängen. Zum anderen werden über die Boden- und Wurzeltiefe Varia-

blen angesprochen, die Rahmenbedingungen für den Boden definieren, dessen Tiefe insgesamt

sowie die Tiefe, bis zu der über Wurzeln ein direkter Austausch von Wasser und Stoffen mit

der Landoberfläche und der Atmosphäre besteht. Ein wichtiges Kriterium für die Auswahl der

Datensätze ist deren globale Verfügbarkeit. Damit wird das Modell dem Anspruch gerecht, relativ

schnell und einfach auf andere Regionen übertragbar zu sein.

3.1.1 Wurzeltiefe

Die Wurzeltiefe beschreibt wie tief Pflanzenwurzeln in den Boden eindringen. Sie wird durch

das anstehende Gestein, den Boden und dessen Schichtung (Canadell et al., 1996) sowie vor-

herrschende Klimate, die Verfügbarkeit von Bodenwasser und pflanzenspezifische Eigenschaf-

ten bestimmt (Guswa, 2008). Einerseits unterliegt die Wurzeltiefe langfristigen Änderungen

durch natürliche Effekte oder anthropogene Eingriffe, den sogenannten Landnutzungs- und -

bedeckungsänderungen (Land Use and Land Cover Change (LULCC)) (Findell et al., 2007),

sowie veränderten Randbedingungen. Andererseits weist sie auch auf der saisonalen und interan-

nuellen Skala Schwankungen auf (Fan et al., 2017). In Klima- und Landoberflächenmodellen

wird sie in der Regel als statisch angenommen, was sich sowohl auf fehlende Beobachtungsdaten

als auch auf notwendige Vereinfachungen zurückführen lässt (Liu et al., 2020a).
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3.1 STATISCHE BODENPARAMETER

Es gibt nur wenige globale Gitternetz-Datensätze der Wurzeltiefe, beispielsweise von Kleidon

(2004), Schenk et al. (2009) und Yang et al. (2016b). Ihre räumlichen Auflösungen sind mit 2,5°

× 2,5°, 1° × 1° beziehungsweise 0,44° × 0,44° jedoch gering, weshalb sie sich nur bedingt für

die Anwendung in regionalen Klimamodellen mit Auflösungen von 0,11° × 0,11° oder höher

eignen. Da die Auflösung bei Yang et al. (2016b) am höchsten ist und zu besseren Ergebnissen

führt (s.u.), wird dieser Datensatz in der vorliegenden Arbeit verwendet.

Die für den Yang-Datensatz berechnete Wurzeltiefe bildet das klimatologische Mittel der

Jahre 1982–2010 ab. Zur Berechnung verwenden die Autoren ein Wurzeltiefenmodell, das sich

auf eine Kohlenstoff-Kosten-Nutzen-Rechnung nach Guswa (2008) stützt. Die grundlegende

Idee ist, dass Pflanzen von tieferen Wurzeln durch die leichtere Aufnahme von Wasser vor allem

während Trockenperioden profitieren und mehr Kohlenstoff aufnehmen können. Auf der anderen

Seite ist die Bildung tiefer Wurzeln auch mit dem Einsatz von Kohlenstoff verbunden. Die ange-

nommene Folge ist, dass es eine optimale Wurzeltiefe gibt, die mit dem Modell von Guswa (2008)

sowie einigen pflanzen- und bodenspezifischen Modellparametern und der Niederschlagsmenge

geschätzt werden kann (Guswa, 2008; Yang et al., 2016b).

Yang et al. (2016b) vergleichen die beschriebene Methode der Wurzeltiefenschätzung mit

den Methoden und Ergebnissen von Kleidon (2004) und Schenk et al. (2009). Die stärksten

Unterschiede zu den beiden anderen Datensätzen treten dabei in den Tropen auf, in denen die

beiden Vergleichsdatensätze tendenziell tiefere Wurzeln schätzen, regional jedoch auch ein

umgekehrtes Bild auftritt. Auf dem restlichen Globus sind die Wurzeln generell etwas flacher

als in den Vergleichsdatensätzen, wobei es ebenfalls zu regionalen Unterschieden kommt. Die

Validierung der Methoden mit einem hydrologischen Modell durch die Autoren zeigt, dass die

Evapotranspiration mit der von ihnen verwendeten Wurzeltiefenschätzung nach Guswa (2008)

bei allen zehn betrachteten Vegetationstypen am besten abschneidet. Damit kommen die Autoren

zu dem Schluss, dass der von ihnen erzeugte Datensatz gut für die Anwendung in hydrologischen

und biogeochemischen Modellen geeignet ist. Eine unabhängige Validierung des Datensatzes

fand bisher (Stand: 03.08.2022) nicht statt, die Daten wurden aber beispielsweise durch Speich

et al. (2018) in Europa verwendet.

3.1.2 Tiefe bis zum anstehenden Gestein

Mit der Bodentiefe ist in Klima- und Erdsystemmodellen in der Regel nicht die Tiefe des Bodens

aus pedologischer Sicht gemeint, sondern die Tiefe der aufliegenden Schichten bis zum anstehen-

den Gestein. Damit werden sowohl der Boden als auch Regolithe und Sedimentablagerungen, die

darunter liegen, eingeschlossen. Regolithe bezeichnen physikalisch oder chemisch verwittertes

Ausgangsgestein, das sich noch am Ort der Verwitterung befindet. Der Unterschied zwischen

38



3.1 STATISCHE BODENPARAMETER

beiden Definitionen ist eklatant, da nach der pedologischen Definition nur innerhalb der Tropen

Mächtigkeiten von mehr als 10 m erreicht werden. Die Tiefe zum anstehenden Gestein hingegen

kann je nach Geologie mehrere hundert Meter betragen.

Viele Bodendatensätze beinhalten die Bodentextur sowie thermische und hydrologische

Parameter der obersten Dezimeter bis 2 m (z.B. Harmonized World Soil Database (HWSD),

Global Soil Data for Earth System Modeling (GSDE), World Inventory of Soil Emission Potentials

(WISE)) (Dai et al., 2019a). Da diese Datensätze auch nur die Bodentiefe bis zur Tiefe des eigenen

Datensatzes abbilden, ist die tatsächliche Tiefe des anstehenden Gesteins nicht enthalten, was

häufig zu einer signifikanten Unterschätzung dieser Variable führt (Shangguan et al., 2017).

Datensätze wie SoilGrids (Hengl et al., 2014; Hengl et al., 2017) sowie der von Pelletier et al.

(2016a, 2016b) enthalten hingegen explizit die Variable „depth to bedrock“, die der geforderten

Tiefe bis zum anstehenden Gestein entspricht. Beide Datensätze weisen eine sehr hohe räumliche

Auflösung von 1 km2 auf, wobei SoilGrids auch eine Auflösung von 250 m × 250 m bietet.

Der Datensatz von Pelletier et al. (2016a, 2016b) liefert neben einer Karte der Tiefen bis

zum anstehenden Gestein auch eine detailliertere Betrachtung. So wird die Tiefe abhängig von

verschiedenen Unterscheidungsmerkmalen wie Topographie, Landform und Sedimentation dar-

gestellt und bezieht sowohl Böden als auch die darunter liegenden Regolithe und Sedimente als

relativ poröse Schichten mit ein. Diese detaillierten Karten werden anschließend zu einem gewich-

teten Datensatz der Tiefe bis zum anstehenden Gestein zusammengefasst, wobei unterschiedliche

Landformen verschiedene Gewichte erhalten. Die resultierende Karte liegt jedoch nur als Integer-

Format in der Einheit Meter vor und konnte aufgrund der unterschiedlichen Gewichte einer jeden

Gitterbox nicht rekonstruiert werden. Die Verwendung dieses Datensatzes für das in dieser Arbeit

genutzte Klimamodell ist problematisch, da sich die obersten drei Bodenschichten innerhalb des

ersten Meters befinden. Brunke et al. (2016) implementierten die Daten dennoch in das LSM

CLM (Version 4.5), wobei aus der Arbeit nicht ersichtlich wird, ob dazu die Teildatensätze oder

die gewichtete Karte verwendet wurden.

Die Tiefe bis zum anstehenden Gestein von SoilGrids wurde anhand von Bodenprofilen

und Bohrlöchern sowie Expertenwissen in Regionen mit mangelnder Abdeckung durch die

genannten in-situ-Messungen erstellt. Anschließend wurde das Modell mit Hilfe von Digita-

len Höhenmodellen, der Lithologie, sowie Oberflächenreflektion und Vegetationsindizes des

Satellitensensors Moderate-resolution Imaging Spectroradiometer (MODIS) trainiert. Eine Kreuz-

validierung konnte zeigen, dass sich 59 % der Tiefe durch das Modell erklären lassen. Zudem

stimmen die strukturellen Muster des globalen Datensatzes gut mit denen unabhängiger und

lokaler Datensätze überein (Shangguan et al., 2017).

In dieser Arbeit wird die Tiefe bis zum anstehenden Gestein aus dem SoilGrids-Datensatz

mit 1 km2 Auflösung verwendet. Dies lässt sich einerseits auf die schwierige Handhabung und
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3.1 STATISCHE BODENPARAMETER

Reproduzierbarkeit des Pelletier-Datensatzes zurückführen. Andererseits wird diese Entscheidung

durch die Empfehlung von Dai et al. (2019a) gestützt, nach der SoilGrids aufgrund der hohen

Auflösung und Genauigkeit gegenüber den eingangs erwähnten Datensätzen HWSD, WISE30sec

und GSDE zu bevorzugen ist. Ein weiterer Vorteil ist die Möglichkeit, die höhere Auflösung in

das Modell einzubauen, wenn Modellrechnungen mit sehr hohen Auflösungen dies erfordern.

3.1.3 Texturklassen und Korngrößenverteilungen

Für die Bodentexturen gibt es verschiedene Datensätze, wobei REMO die fünf Texturklassen

der FAO (1974) verwendet. In einer parallel laufenden Dissertation von Ziegler (2022) wurde

ein neuerer Datensatz der FAO (1988) in das Modell eingebaut. Auf Basis der enthaltenen Sand-

und Tonanteile konnten die zwölf Texturklassen der USDA (s. Kapitel 2.2.2.1) berechnet werden.

Die fünf ursprünglichen Texturklassen von REMO ließen sich wegen der fehlenden Definition

der Klassen nicht berechnen. Vertikale Informationen für den neueren Food and Agriculture

Organization of the United Nations (FAO)-Datensatz ließen sich durch die Kombination mit dem

Datensatz der Global Soil Data Task (GSDT, 2000) gewinnen. Zudem wurden in der gleichen

Arbeit die in mehreren vertikalen Schichten verfügbaren Korngrößenverteilungen von HWSD

(Nachtergaele et al., 2009; Nachtergaele et al., 2012) und SoilGrids (Hengl et al., 2014; Hengl

et al., 2017) in das Modell eingebaut. Einerseits ließen sich so die USDA-Klassen berechnen, an-

dererseits besteht durch die Korngrößenverteilungen die Möglichkeit, benötigte Bodenparameter

über kontinuierliche PTFs zu errechnen.

In der vorliegenden Arbeit wurden aufgrund der bereits angesprochenen Empfehlung von Dai

et al. (2019a) (s. Kapitel 3.1.2) die Korngrößenverteilungen des SoilGrids-Datensatzes genutzt,

um die in Kapitel 3.1.4 genannten sowie die darüber hinaus für die Modellentwicklung benötigten

Parameter (s. Kapitel 5.2.8) zu berechnen.

SoilGrids wird auf der Basis von mehr als 230.000 in-situ-Messungen und über 400 weiteren

Variablen aus den Bereichen Klima, Landbedeckung und Morphologie mit Hilfe von Maschinel-

lem Lernen generiert. Die Variablen stehen in sechs vertikalen Schichten zur Verfügung, deren

Mächtigkeit (untere Schichtgrenzen) folgende Werte aufweisen: 0,05 m (0,05 m), 0,1 m (0,15 m),

0,15 m (0,3 m), 0,3 m (0,6 m), 0,4 m (1 m) und 1 m (2 m).

Der Datensatz kann 30 bis 70 % der Varianz erklären (Hengl et al., 2014). Die Autoren

stellen dabei heraus, dass die hohe horizontale Variabilität von Böden, die häufig im Bereich von

wenigen Dekametern liegt, höhere Erklärte Varianzen bei der derzeitigen Datensatzauflösung

verhindern. Zudem stellt die Anzahl der in-situ-Messungen von Böden eine Limitierung dar, die

vor allem Zentralasien, die arktischen Regionen, Küstenregionen und Wüsten betrifft. Eine sehr

gute Abdeckung mit in-situ-Messungen weisen hingegen – mit Ausnahme Norwegens – Europa,
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die USA und Mexiko auf. Neben den Bodendaten fehlt es häufig auch an Werten für Variablen,

die einen starken Einfluss auf den Boden haben. Hier nennen Hengl et al. (2014) besonders

mangelndes Wissen zum Ausgangsgestein.

SoilGrids wird genutzt, um mit Hilfe von PTFs hydrologische (Montzka et al., 2017a; Tóth et

al., 2017; Trinh et al., 2018; Dai et al., 2019b) oder thermische (Dai et al., 2019b) Bodenparameter

abzuleiten.

3.1.4 Hydrologische Bodenparameter

Datensätze für hydrologische Bodenparameter, wie die in der Einleitung genannten, können

auf verschiedene Art und Weise erzeugt werden. Punktuell können sie, wie beispielsweise die

hydraulische Leitfähigkeit, direkt gemessen oder, wie der Clapp-Hornberger-Parameter, aus in-

situ-Messungen abgeleitet werden. Mit dieser Herangehensweise ist es jedoch nur mit sehr hohem

Aufwand möglich, eine globale, hoch aufgelöste Karte zu erstellen. Eine einfachere Methode ist

die Zuweisung der Werte anhand von Bodentexturklassen. Diese werden über die Korngrößenan-

teile von Sand und Ton bestimmt, sodass diesen Klassen anschließend im Labor gemessene Werte

der weiteren Bodenparameter zugewiesen werden. Da die Korngrößenverteilungen global bekannt

sind, lässt sich so bereits eine Karte der Bodentexturklassen wie die FAO-UNESCO Soil Map of

the World (1988) mit einer Auflösung von 0,44° × 0,44° erstellen. Darüber hinaus besteht die

Möglichkeit PTFs zu verwenden, um Bodenparameter anhand der Sand- und Tonanteile genauer

als nur über die Texturen zu bestimmen.

Tabelle 3.1: Für die bodenhydrologischen Parameter verwendete Validierungsdatensätze und
Variablen.

Datensatz Räumliche Auflösung
und Abdeckung

Variablen Einheit

Dai et al. (2019b) 1 km × 1 km log10(Ksat) cm d−1

ψsat cm
θs cm3 cm−3

θr cm3 cm−3

vgmα cm−1

log10(vgmn) -
λ −

Montzka et al. (2017a,
2017b)

0,25° × 0,25° log10(Ksat) cm d−1

θs m3 m−3

θr m3 m−3

vgmα cm−1

vgmn -

41



3.1 STATISCHE BODENPARAMETER

Montzka et al. (2017a, 2017b) und Dai et al. (2019b) nutzen die Korngrößenverteilung

von SoilGrids, um globale Karten für hydrologische Bodenparameter zu erstellen. Auf diese

Datensätze soll im Folgenden kurz eingegangen werden.

Montzka et al. (2017a, 2017b) haben einen Datensatz hydrologischer Bodenparameter er-

stellt, die von der van-Genuchten-Funktion benötigt werden. Dieser weist eine Auflösung von

0,25° × 0,25° sowie die sieben Schichten von SoilGrids auf. Die deutlich gröbere Auflösung im

Vergleich zum Ausgangsdatensatz wird mit der als Ziel angegebenen Verwendung innerhalb von

Landoberflächen- und Klimamodellen begründet, welche eine entsprechend gröbere Auflösung

aufweisen. Da die Bodeneigenschaften jedoch sehr heterogen sind, wurden die Ausgansdaten

hochskaliert. Hierfür wurde die Methode nach Miller und Miller (1956) verwendet, die eine

Ähnlichkeitsskalierung darstellt. Dadurch können die Eigenschaften eines Ortes auf einen anderen

Ort übertragen werden (Tillotson & Nielsen, 1984), wodurch es möglich wird, die räumliche

Heterogenität der hydrologischen Bodenparameter in einem Skalierungsparameter zusammenzu-

fassen (Warrick et al., 1977). Die aus der Skalierung resultierende Unsicherheit wird ebenfalls im

Datensatz angegeben. Andere Methoden wie die räumliche Mittelung der Korngrößenverteilung

oder hydrologischer Eigenschaften sowie die Verwendung der dominanten Textur sind nicht in der

Lage, die horizontale Heterogenität darzustellen. Die van-Genuchten-Parameter konnten besser

geschätzt werden als über die USDA-Texturklassen oder die Mittelung der Korngrößenverteilung

beziehungsweise der Parameter. Dabei wurde eine Verringerung der Variabilität beobachtet, die

bei Auflösungen von 64 km bei 20 % und bei 16 km bei 10 % lag. Dies kann für die Darstellung

extremer Bedingungen Auswirkungen auf Prozesse wie die Verdunstung oder Infiltration haben

(Montzka et al., 2017a).

Dai et al. (2019b) generierten auf der Basis von SoilGrids (Hengl et al., 2014; Hengl et al.,

2017) und GSDE (Shangguan et al., 2014) Datensätze für je zwei hydrologische und thermische

Funktionen zur Schätzung von Bodenparametern sowie sechs weitere Bodenparameter. Dabei

beträgt die horizontale Auflösung 1 km × 1 km, die Tiefe und die Anzahl der Schichten sind

für SoilGrids und drei LSMs (Noah-LSM, Joint United Kingdom Land Environment Simulator

(JULES) und CLM) verfügbar. Nachfolgend soll lediglich auf die hydrologischen Parameter

eingegangen werden, da die thermischen Parameter durch Ziegler (2022) genutzt werden. Dai et al.

(2019b) schätzen die Parameter der Funktionen von Campbell (1974) und van Genuchten (1980),

indem sie den Median eines Ensembles aus 32 PTFs verwenden. Dadurch können systematische

Fehler und Unsicherheiten einzelner PTFs verringert werden. Der Vergleich zu einem von Dai

et al. (2013) erstellten Datensatz für China zeigt für die Campbell-Parameter eine ähnliche, für

die van-Genuchten-Parameter eine bessere Performance. Verglichen mit der Funktion von Kosugi

(Kosugi, 1994, 1996), die von Zhang et al. (2018) in gleicher Auflösung und auf Basis von

SoilGrids geschätzt wurde, schnitten sowohl Campbell als auch van Genuchten vergleichbar gut
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ab. Die Bewertung des Datensatzes ist insgesamt jedoch schwierig, da es an hochaufgelösten

Beobachtungsdaten für die Parameter mangelt, soll laut den Autoren jedoch folgen (Dai et al.,

2019b). Mit Stand vom 03.08.2022 gibt es hierzu allerdings keine Veröffentlichung.
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3.2 Validierungsdaten des Modelloutputs

Tabelle 3.2: Für den Modelloutput verwendete Validierungsdatensätze und Variablen.

Datensatz Räumliche Auflö-
sung und Abdeckung

Zeitliche
Auf-
lösung

Variablen Einheit Quellen

E-OBS
v21e

0,25° × 0,25°
0,1° × 0,1°
Landpunkte Europa

1 d T °C
Haylock et al. (2008),
Cornes et al. (2018)

Tmax °C
Tmin °C
Pt mm

ERA5
0,25° × 0,25°
global

1 h T K Hersbach et al. (2020)

Tmax K
Tmin K
Pt mm
Pc mm
Pls mm
Ts1-Ts5 K
H0 J m−2

E0 J m−2

Rs mm
RD mm
Cc -
WS1-
WS5

-

GLEAM
v3.3a

0,25° × 0,25°
Landpunkte global

1 d Et mm
Miralles et al. (2011a),
Miralles et al. (2011b),
Martens et al. (2017)

Ebs mm
WS -
WS1 -

3.2.1 Unsicherheiten gegriddeter Datensätze am Beispiel des
Niederschlags

Bevor auf die einzelnen Datensätze eingegangen wird, soll darauf hingewiesen werden, dass sich

gegriddete, also gitterpunktbezogene, Beobachtungsdatensätze voneinander unterscheiden und

somit eine gewisse Unsicherheit besteht. Dies soll kurz am Beispiel des Niederschlags erläutert
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werden, da die Unsicherheiten dieser Variable im Vergleich zur Temperatur ausgeprägter sind.

Für einen umfassenden Überblick zu dieser Thematik sei auf das Review von Prein und Gobiet

(2017) verwiesen.

Gegriddete Beobachtungen werden für die Validierung von Modellen verwendet, da sie

bereits prozessierte und qualitätsgeprüfte Stationsdaten in die Fläche interpolieren, was dem

gitterpunktbasierten Ansatz der Modelle entgegenkommt. Dadurch besteht eine bessere Ver-

gleichbarkeit, wobei gleichzeitig unterschiedliche Herangehensweisen vermieden werden können.

Als grundlegende Schwachstelle von gegriddeten Beobachtungen wurde die zugrundeliegende

Stationsdichte identifiziert (Gibson et al., 2019; Herrera et al., 2019; Serrano-Notivoli & Tejedor,

2021). Problematisch ist dies vor allem in Gebirgsregionen, die generell eine geringere Stations-

dichte aufweisen (Sharifi et al., 2019). Zudem kommt es an Regenmessern zu einer tendenziellen

Unterschätzung, die durch Wind verursacht wird (Pollock et al., 2018). Ein weiterer Punkt,

der sich für Unsicherheiten verantwortlich zeichnet, ist die verwendete Interpolationsmethode,

deren Einfluss mit geringer Stationsdichte noch steigt (Ly et al., 2011; Serrano-Notivoli et al.,

2017). Die Konsequenz dieser Schwachstellen ist eine Unterschätzung besonders von Starknie-

derschlägen (Hofstra et al., 2010; Contractor et al., 2015) und in der Folge auch der jährlichen

Niederschlagssumme, die in einzelnen Einzugsgebieten bis zu 50 % der mit Satellitendaten

gemessenen Niederschlagssumme ausmachen kann (Wagner et al., 2012).

Allgemeiner gesprochen lässt sich festhalten, dass die Unterschiede zwischen Validierungsda-

ten auf unterschiedliche Datenquellen (in-situ-Messungen, Satelliten, Komposit oder Reanalysen)

und die zugrundeliegenden statischen (z.B. Höhenmodell, Bodentextur etc.) und dynamischen

(z.B. Stationsdichte, Interpolationsmethode, Parametrisierung etc.) Randbedingungen bei der

Prozessierung der Daten zurückzuführen sind (z.B. Tarek et al. (2021)).

Um diesen Schwachstellen entgegenzuwirken, empfehlen Prein und Gobiet (2017) stets meh-

rere Beobachtungsdaten mit unterschiedlichen Quellen zur Modellvalidierung zu verwenden. Bei

Datensätzen, die auf Stationsdaten basieren, soll zudem auf eine möglichst hohe Stationsdichte

Wert gelegt und deren Variabilität im Raum beachtet werden. Zudem wird von der Untersu-

chung einzelner kleinskaliger oder extemer Events anhand von gegriddeten Niederschlagsdaten

abgeraten.

Aufgrund der Unsicherheiten zwischen einzelnen Datensätzen werden in dieser Arbeit für die

meisten untersuchten Variablen zwei Datensätze mit unterschiedlichen Quellen zur Validierung

herangezogen. Außerdem wird ein kurzer Vergleich der Datensätze in Kapitel 6.3 durchgeführt,

um einen Eindruck der Größenordnung der Unsicherheiten zu vermitteln. Generell gilt, dass die

Ergebnisse stets in Relation zu den jeweils herangezogenen Validierungsdaten zu betrachten sind,

da der Vergleich mit unterschiedlichen Datensätzen beispielsweise auch zu einer Vorzeichenände-

rung führen kann.
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3.2.2 E-OBS

E-OBS in Version 21e (Haylock et al., 2008; Cornes et al., 2018) ist ein gitternetzbasierter

Beobachtungsdatensatz mit täglicher Auflösung für Landpunkte in Europa (0,25° × 0,25° und

0,1° × 0,1°), der die mittlere, minimale und maximale Temperatur in 2 m über dem Boden sowie

den Niederschlag, den Luftdruck auf Meeresniveau und die Globalstrahlung für den Zeitraum

von 1950 bis heute enthält.

Die für den Datensatz genutzten Stationsdaten werden fortlaufend aktualisiert, so dass sich

die absolute Anzahl der Stationen seit der ersten E-OBS-Version für die Temperaturen von 1200

auf 3700 und für den Niederschlag von 2500 auf 9000 erhöht hat. Die Stationsdaten weisen

jedoch eine gewisse räumliche und zeitliche Variabilität auf. So finden sich in Mitteleuropa

und Skandinavien signifikant mehr Stationen als beispielsweise in Spanien oder Südosteuropa.

Zudem hat sich die Anzahl der Stationen von 1950 an stetig erhöht, seit 2000 ist jedoch ein

abnehmender Trend zu verzeichnen. Seit Version 16.0e wird die Projektion der Daten auf ein

Gitternetz mit einer überarbeiteten Methode durchgeführt. Zudem wird der E-OBS-Datensatz

seitdem mit Hilfe eines Ensembles aus 100 Einzelrechnungen erstellt, was durch den Zusatz

„e“ kenntlich gemacht wird und das Ziel einer besseren Schätzung der Unsicherheit hat. Der

Vergleich zwischen der ursprünglichen Version und der Ensemble-Version hat gezeigt, dass die

Klimatologien und Extremwerte der Datensätze größtenteils vergleichbar sind. Unterschiede

lassen sich auf die verschiedenen Gridding-Methoden zurückführen. Darüber hinaus hat sich

gezeigt, dass die Stationsdichte und -verteilung der entscheidende Faktor für die Qualität der

Gitternetzdaten ist (Cornes et al., 2018).

Hofstra et al. (2009) stellten fest, dass E-OBS einige Inhomogenitäten aufweist, die sich

auf die zugrundeliegenden Stationsdaten zurückführen lassen. Um dies auszugleichen, wird bei

Gitternetzdaten generell eine hohe zugrundeliegende Stationsdichte empfohlen, da diese einen

großen Anteil am Informationsgehalt der Daten hat (Prein & Gobiet, 2017; Cornes et al., 2018;

Gibson et al., 2019). Hu und Franzke (2020) konnten zeigen, dass der tägliche Niederschlag von

E-OBS besser dargestellt wird als in Reanalysen, die Statistik von Niederschlagsextremen jedoch

eine Diskrepanz gegenüber den punktuellen Stationsdaten aufweist.

E-OBS wird intensiv zur Validierung regionaler Klimamodelle (Mieruch et al., 2014; Paxian

et al., 2014; Gao et al., 2015; Reyers et al., 2019) sowie deren Starkniederschläge und Maxi-

maltemperaturen (Lenderink, 2010; Nikulin et al., 2011; Maraun et al., 2012; Min et al., 2013;

Velikou et al., 2019) verwendet. Darüber hinaus wird der Datensatz genutzt, um ein europäisches

Klima-Monitoring durchzuführen (van der Schrier et al., 2013; Krauskopf & Huth, 2020; Wilcke

et al., 2020).
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3.2.3 ERA5

Die European Reanalysis (ERA) in der Version 5 (Hersbach et al., 2020) ist die neueste Reanalyse

des European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) und ersetzt damit die

intensiv genutzte Vorgängerversion ERA-Interim (Dee et al., 2011). Im Vergleich zu ERA-

Interim deckt ERA5 einen längeren Zeitraum (1950 bis heute) ab, wobei die Daten fortlaufend

und kurzfristig aktualisiert werden. Zudem weist ERA5 höhere räumliche (0,25° × 0,25°, 137

Atmosphärenschichten) und zeitliche (1 h) Auflösungen sowie einen größeren Variablenraum auf.

Die Atmosphärenphysik von ERA5 basiert wie beim Vorgänger auf dem Integrated Fore-

casting System (IFS), jedoch wird die deutlich neuere Version Cy41r2 aus dem Jahr 2016 statt

Cy31r2 von 2006 wie bei ERA-Interim verwendet. Damit ist die Entwicklung der Modellphysik

und -dynamik weiter fortgeschritten (Hersbach et al., 2020). So wird beispielsweise ein neues

Strahlungsschema (McRad (Morcrette et al., 2008)) verwendet. Außerdem wurden die Tiedtke

Schemata, die sowohl für großskalige Wolkenbildung und Niederschläge (Tiedtke, 1993) als auch

für die Konvektionsparametrisierung (Tiedtke, 1989) genutzt werden, verfeinert und überarbeitet

(Hersbach et al., 2020). Weiterhin wurde die Parametrisierung der für die Konvektion verfügbaren

Energie überarbeitet, was zu einer realistischeren Konvektionsdarstellung im Tagesverlauf führt

(Bechtold et al., 2014).

Für die Parametrisierung der Landoberfläche verwendet ERA5 das Landoberflächenmodell

HTESSEL (Balsamo et al., 2009), das bereits bei ERA-Interim/Land (Balsamo et al., 2015)

Anwendung fand. Neuerungen im Vergleich zum bei ERA-Interim verwendeten Modell Tiled

ECMWF Scheme for Surface Exchange over Land (TESSEL) (van den Hurk et al., 2000) sind

beispielsweise eine Bodentexturkarte (Balsamo et al., 2009), verbesserte Parametrisierungen der

Verdunstung bei unbewachsenem Boden (Albergel et al., 2012) und der Schneedecke (Dutra

et al., 2010a), monatlich variierende Vegetationskarten (Boussetta et al., 2013) sowie der Einbau

des Seenmodells FLake (Dutra et al., 2010b). Diese Änderungen führen zu einer signifikanten

Verbesserung der Bodenfeuchte und Landoberflächenflüsse gegenüber ERA-Interim (Balsamo et

al., 2015; Hersbach et al., 2020). Die Kopplung zwischen der Atmosphäre und der Landoberfläche

findet in beide Richtungen (Zwei-Wege-Kopplung) statt (Hersbach et al., 2020).

Neben diesen physikalischen Überarbeitungen wurde auch die Assimilierung von Beobach-

tungsdaten verbessert. Diese stammen aus einer Vielzahl von Quellen wie in-situ-Messungen,

Radiosonden, Radarmessungen, Flugzeugmessungen und einer großen Zahl unterschiedlicher

Satellitensensoren. Eine detaillierte Übersicht der verwendeten Satellitendaten und der durch

sie abgedeckten Zeiträume findet sich in Hersbach et al. (2020). Ihre Zahl nimmt über die Jahre

beständig zu: Für das Jahr 1979 werden im Durchschnitt 0,75 Millionen Beobachtungen pro Tag

assimiliert, im Januar 2019 waren es rund 24 Millionen Beobachtungen pro Tag. Neben der reinen
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Anzahl der Beobachtungsdaten wurde auch die Technik der Assimilierung weiterentwickelt

(Hersbach et al., 2020).

Die erhöhten Auflösungen und verbesserten Parametrisierungen von ERA5 sowie die ste-

tig zunehmende Zahl an assimilierten Beobachtungsdaten führt zu einigen Verbesserungen im

Vergleich zu ERA-Interim. Dank der höheren räumlichen und zeitlichen Auflösung werden

beispielsweise synoptische Ereignisse wie Stürme besser dargestellt. Außerdem zeigt sowohl der

absolute tägliche Niederschlag als auch das zeitliche Auftreten von monatlichen Niederschlägen

im Vergleich zu Tropical Rainfall Measuring Mission (TRMM), Global Precipitation Climatology

Project (GPCP) und Global Precipitation Climatology Centre (GPCC) eine Verbesserung gegen-

über ERA-Interim. Zudem ergibt sich für die Meeresoberflächentemperatur und das Meereis

ein homogeneres Bild, da seltenere Wechsel der für die Assimilierung verwendeten Datensätze

stattfinden (Hersbach et al., 2020).

Neben der Validierung, die in Hersbach et al. (2020) vorgenommen wurde, gibt es eine

Reihe weiterer, unabhängiger Validierungsstudien zu ERA5. Bezüglich des Niederschlags konnte

Nogueira (2020) zeigen, dass ERA5 vor allem in den Tropen eine Verbesserung gegenüber ERA-

Interim zeigt, während große Teile des restlichen Globus einen vergleichbaren Bias aufweisen.

Dies wird auf die bereits angesprochene Weiterentwicklung der großskaligen Wolkenbildung, die

von ERA-Interim in den Tropen überschätzt wird, sowie der Landoberflächenparametrisierung

zurückgeführt. Die Verbesserung der Niederschläge gegenüber ERA-Interim wurde auch von Xu

et al. (2019) für die nördlichen Great Plains in den USA gezeigt, jedoch schnitt ERA5 hierbei

schlechter als die Reanalyse Modern-Era Retrospective analysis for Research and Applications

(MERRA) (Version 2) ab. In einer Untersuchung für die nordöstlichen USA hat sich gezeigt,

dass sowohl die täglichen Niederschläge als auch Starkniederschläge von ERA5 vergleichbar

mit den Beobachtungsdaten des Global Historical Climatology Network (GHCN) sind (Crossett

et al., 2020). Bezogen auf Nordamerika konnten Tarek et al. (2020) zeigen, dass ERA5 als

Antrieb eines hydrologischen Modells mit Ausnahme der östlichen USA zu vergleichbar guten

Ergebnissen wie der Antrieb mit Beobachtungsdaten führt. Im Vergleich zu ERA-Interim hat

ERA5 sich dabei durchgängig als besser geeignet für die hydrologische Modellierung erwiesen.

Die Autoren führen dies auf die Verbesserung der Parametrisierung und Datenassimilation zurück.

Hu und Franzke (2020) untersuchten tägliche Niederschlagsextrema über Deutschland. Dabei

kamen die Autoren zu dem Ergebnis, dass ERA5 deren Magnitude im Vergleich zu Stationsdaten

unterschätzt. Darüber hinaus wurde gezeigt, dass E-OBS (vgl. 3.2.2) als gitternetzbasierter

Beobachtungsdatensatz zu besseren Ergebnissen führt, da die Reanalyse häufig das Auftreten der

Niederschlagsextreme im täglichen Verlauf nicht realistisch darstellt. Yao et al. (2020) stellten

fest, dass ERA5 die raum-zeitliche Variabilität der globalen monatlichen Wolkenbedeckung gut

repräsentiert.
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Bezogen auf die solare Einstrahlung an der Erdoberfläche weist ERA5 einen geringeren Bias

als ERA-Interim und MERRA-2 auf, was die Qualität vergleichbar mit der von Satellitendaten

macht (Urraca et al., 2018). Martens et al. (2020) untersuchten die Unterteilung der Wärmeflüsse

an der Oberfläche in sensible und latente Flüsse. Dabei konnten sie zeigen, dass ERA5 eine hohe

Qualität aufweist und besser als ERA-Interim ist. Dies lässt sich auf die realistischere Darstellung

der oberflächennahen meteorologischen Variablen und vermutlich auch der Landoberflächen-

prozesse zurückführen. Dennoch findet weiterhin eine Überschätzung der latenten Flüsse über

Landflächen statt. Bezogen auf die abwärtsgerichtete langwellige Strahlung weist ERA5 eine

höhere Genauigkeit als das Satellitenprodukt CERES auf (Tang et al., 2021).

Für Bodenfeuchte und Bodentemperatur existieren ebenfalls unabhängige Validierungsstudien.

Li et al. (2020) konnten zeigen, dass ERA5 in Bezug auf beide Variablen besser abschneidet

als andere Reanalysen (z.B. Japanese Reanalysis (JRA-55), MERRA-2) und eine signifikante

Verbesserung gegenüber ERA-Interim aufweist. Letzteres konnte für die Bodentemperatur auch

von Ma et al. (2021) gezeigt werden. Xu et al. (2021) untersuchten die Bodenfeuchte in der

Wurzelzone – definiert als die obersten 100 cm des Bodens – verschiedener Reanalysen. Sie

stellten fest, dass es nur geringe Unterschiede zwischen Reanalysen wie MERRA-2, JRA-55 und

ERA5 gibt und die Bodenfeuchte auch bei unterschiedlichen Landbedeckungen gut dargestellt

wird. In einer Evaluierungsstudie mit 17 weiteren satelliten- und modellbasierten Datensätzen

anhand von Beobachtungsdaten schneidet die Bodenfeuchte an der Oberfläche (oberste 5 cm)

von ERA5 gut ab und weist eine Median-Korrelation von 0,68 mit den Zeitreihen von 826

Messtationen auf (Beck et al., 2021). Außerdem stellten Mujumdar et al. (2021) für in-situ-

Messungen in Indien fest, dass ERA5 die Bodenfeuchte bis in die untersuchte Tiefe von 30 cm

gut abbilden kann und Satellitenprodukte wie Soil Moisture and Ocean Salinity (SMOS), Soil

Moisture Active Passive (SMAP) und Advanced Microwave Scanning Radiometer Version

2 (AMSR2) übertrifft.

Hersbach et al. (2020) listen einige bekannte Schwachstellen von ERA5 wie die Überschät-

zung der Schneetiefe oberhalb von 1500 m oder die Unterschätzung der Temperatur in der

Stratosphäre auf. Die für die vorliegende Studie jedoch relevanteste betrifft die Bodenfeuchte in

tieferen Schichten. Diese weisen wegen der langen Einschwingzeit und einer nicht optimalen

Initialisierung Diskontinuitäten an den Übergangszeiträumen unterschiedlicher Satellitenprodukte

auf. Nach eigenen Untersuchungen (nicht gezeigt) ist dies beispielsweise vom 31.12.2014 auf den

01.01.2015 der Fall, so dass es hier zu rapiden und großflächigen Änderungen der Bodenfeuchte

kommt, die besonders in der Sahara, der Arabischen Halbinsel und im Nahen Osten auftreten.

Mit Hilfe von ERA5 wurden unter anderem Studien zu Hitzewellen in Europa (Albergel

et al., 2019; Liu et al., 2020b) und dem Einfluss der Bodenfeuchte auf die Atmosphäre (Zhou

et al., 2021a) durchgeführt. Zudem wurde ERA5 auch als Antrieb für Landoberflächenmodelle
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(Albergel et al., 2018; Alves et al., 2020) und in Kombination mit hydrologischen Modellen

(Shaun et al., 2020; Beck et al., 2021) verwendet und zeigte dabei stets einen Mehrwert gegenüber

den zuvor verwendeten Antriebsdaten. Wang et al. (2021) nutzten ERA5 in Kombination mit

in-situ-Messungen, um das Bodenfeuchteprodukt zweier Mikrowellensensoren zu bewerten.

3.2.4 GLEAM

Das Global Land Evaporation Amsterdam Model (GLEAM) (Miralles et al., 2011a; Miralles

et al., 2011b) in der Version 3.3a (Martens et al., 2017) wird herangezogen, um die Verdunstung

sowie die Bodenfeuchte der obersten Schicht und der Wurzelzone des verwendeten Modells zu

validieren. Die Ergebnisse von GLEAM stützen sich auf eine Reihe von Satellitenbeobachtungen

der Nettostrahlung, des Niederschlags und Messungen der Bodenfeuchte mit Hilfe von Mikro-

wellensensoren, um die tägliche globale Verdunstung mit einer Auflösung von 0,25° × 0,25° auf

Basis des Evaporationsschemas von Priestley und Taylor (1972) zu schätzen. Validiert wurde die

Verdunstung anhand von Eddy-Kovarianz-Messungen an 43 Stationen. Hierzu weist GLEAM

für tägliche Daten einen mittleren Korrelationskoeffizienten von 0,83 auf, für monatliche Daten

0,9 (Miralles et al., 2011a). Zudem sind auch Schätzungen für die Bodenfeuchte in den obersten

0,05 m und in der Wurzelzone ein Produkt von GLEAM. Beide Datensätze weisen auf Basis glo-

baler und täglicher Daten eine hohe Korrelation auf (Miralles et al., 2010). Eine Validierung von

GLEAM anhand von in-situ-Messungen und mit Bezug auf unterschiedliche Ökosysteme wurde

von Miralles et al. (2011a) durchgeführt. Sie konnten zeigen, dass GLEAM die Verdunstung gut

darstellen kann.

Martens et al. (2017) haben für die hier verwendete Version 3 eine Überarbeitung des Algorith-

mus vorgenommen, die gegenüber Version 2 eine Verbesserung der Korrelation der Bodenfeuchte

verglichen mit in-situ-Messungen brachte. Für die Verdunstung konnte kein Unterschied zu

Version 2 festgestellt werden. Die von Miralles et al. (2011b) durchgeführte Validierung wurde

von Michel et al. (2016) und Miralles et al. (2016) fortgeführt und verfeinert. In beiden Studien

wurde die Verdunstung in verschiedenen Algorithmen, die auf Basis fernerkundlich ermittelter

Daten arbeiten, mit lokalen (Michel et al., 2016) bzw. global verteilten (Miralles et al., 2016)

Eddy-Kovarianz- und in-situ-Messungen verglichen. Beide Studien kamen zu dem Ergebnis, dass

GLEAM mit einer Root Mean Square Distance der lokalen, täglichen Daten von 0,08 mm h−1

sowie einem R2 von 0,7 am besten abschneidet. Miralles et al. (2016) zeigen jedoch für die

globale Betrachtung, dass trotz der generell guten Performance von Modellen substanzielle

Unterschiede zwischen unterschiedlichen Biomen und Klimaten auftreten können. Dies sollte

bei der Benutzung eines einzigen Modells für großskalige Anwendungen beachtet werden – vor

allem, wenn die einzelnen Bestandteile der Verdunstung von Interesse sind. Zu diesem Ergebnis
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kommen auch McCabe et al. (2016), bei denen GLEAM im Vergleich mit drei weiteren Ver-

dunstungsmodellen zwar tendenziell gut abschnitt (R2 = 0, 68), sich jedoch kein Modell finden

ließ, das die anderen in allen untersuchten Klimaten und Biomen übertraf. Pan et al. (2020)

haben in ihrer Studie die Evapotranspiration von 14 LSMs, vier Algorithmen auf Basis von

Fernerkundungsdaten (u.a. GLEAM) und zwei Ansätzen des Maschinellen Lernens untersucht.

Sie kamen zu dem Ergebnis, dass die jährliche, globale, terrestrische Verdunstung von GLEAM

sehr nah am Mittel der fernerkundungsbasierten Daten und leicht oberhalb des Mittels der LSMs

liegt und damit eine gute Repräsentation des Ensembles darstellt. Beck et al. (2021) errechneten

bezüglich der Bodenfeuchte in den obersten 0,05 m eine Median-Korrelation mit den Zeitreihen

von 826 global verteilten Messstationen von 0,71. Damit schneidet GLEAM im Vergleich mit

den anderen satelliten- und modellbasierten Datensätzen gut ab.

In den vergangenen Jahren fand GLEAM vermehrt Anwendung, um die räumliche und

zeitliche Variabilität sowie Trends der Verdunstung in verschiedenen Regionen zu untersuchen.

GLEAM wurde auch als Validierungsdatensatz von atmosphärischen, hydrologischen (Roy et al.,

2017; Odusanya et al., 2019), Landoberflächen- (Surface Externalisée (SURFEX) (Albergel

et al., 2017), (Maertens et al., 2021)) oder gekoppelten (WRF-HMS (Wagner et al., 2016),

RCM-Ensemble (Knist et al., 2017)) Modellen sowie Reanalysen (COSMO-REA6 (Springer

et al., 2017)) verwendet. Darüber hinaus wurde die Verdunstung von GLEAM genutzt, um

hydrologische Modelle anzutreiben, was zu einer Verbesserung der Simulationen führte (z.B. Roy

et al. (2017)). Auch die Anwendung von GLEAM für Auflösungen von 100 m × 100 m in den

Niederlanden (GLEAM-HR) hat im Vergleich zu in-situ-Messungen der Bodenfeuchte zu guten

Ergebnissen mit einer Korrelation von r = 0,76 an 29 Stationen geführt (Martens et al., 2018).

Es muss allerdings berücksichtigt werden, dass die Validierungsstudien lediglich die gesamte

Evapotranspiration betrachten und eine Unterteilung in die einzelnen Quellen (unbewachsener

Boden, Transpiration, Interzeption) nicht vorgenommen wird. Daher wird in der vorliegenden

Arbeit statt der separierten Datenprodukte lediglich die gesamte Verdunstung anhand von GLEAM

validiert.
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3.3 Aufbereitung der Validierungsdaten

Allen Validierungsdaten ist gemein, dass sie sich in ihrer räumlichen Auflösung von den Modell-

simulationen unterscheiden. Daher werden die Ausgangsdaten mit Hilfe der Inverse Distance

Interpolation (Schulzweida, 2019) auf die jeweilige Auflösung der Simulation von 0,44° × 0,44°

beziehungsweise 0,11° × 0,11° interpoliert.

Bei den zeitlich variablen Daten ist einerseits die jeweilige Einheit zu berücksichtigen. So stellt

ERA5 die Wärmeflüsse beispielsweise als J m−2 dar, die durch die Division mit der aggregierten

Zeit auf die Einheit W m−2 umgerechnet werden müssen. Für stündliche Daten liegt der Divisor

entsprechend bei 3600 s. Andererseits werden die Daten über verschiedene Zeiträume wie Tage,

Monate oder Jahreszeiten betrachtet. Hierfür kann für die meisten Variablen beispielsweise das

Monatsmittel der stündlichen oder täglichen Daten verwendet werden. Für Variablen, die Flüsse

von Wärme (Einheit stets W m−2) oder Wasser (Einheit stets mm) repräsentieren, muss statt des

Monatsmittels jedoch die Monatssumme verwendet werden.

Die Temperaturdaten werden zudem einer Höhenkorrektur unterzogen, da das dem Datensatz

zugrundeliegende Höhenmodell wie beispielsweise zwischen ERA5 und E-OBS. Die Temperatur-

daten werden zudem einer Höhenkorrektur unterzogen, da das dem Datensatz zugrundeliegende

Höhenmodell wie beispielsweise zwischen ERA5 und E-OBS variieren kann. Hierfür wird der

klassische Ansatz des sättigungsadiabatischen Temperaturgradienten Γs verwendet, nach dem die

Temperatur T ′ mit der Höhendifferenz ∆h um 0,0065 K m−1 abnimmt (Kraus, 2004), sodass für

die korrigierte Temperatur T gilt:

T = T ′ + Γs∆h . (3.1)

Diese Linearität ist als Vereinfachung zu betrachten. Die Beziehung hängt in der Realität von der

Sättigung der Luft sowie dem Luftdruck ab und ist damit nicht linear (Kraus, 2004).
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Kapitel 4

Methoden

Nachfolgend werden die in dieser Arbeit verwendeten Methoden erläutert. Diese sind mit Blick

auf die Auswertung der Simulationsergebnisse statistischer beziehungsweise im Rahmen der

Modellierung numerischer Natur. Für die statistischen Methoden erfolgt zudem eine Unterteilung

in deskriptive und schließende Statistik sowie Gütemaße zur Bewertung der Modellqualität und

statistische Tests.

4.1 Statistische Methoden

4.1.1 Deskriptive Methoden

4.1.1.1 Lage- und Streuungsparameter

Lage- und Streuungsparameter sind univariate Parameter und stellen wichtige Werte für eine erste

Beschreibung von Daten dar. Bei niedrigeren Skalenniveaus als dem metrischen können jedoch

nur bestimmte Parameter genutzt werden. Da in dieser Arbeit jedoch ausschließlich metrische

Daten verwendet und analysiert werden, können theoretisch alle Maße angewendet werden. Nach-

folgend soll dennoch nur auf die verwendeten Lageparameter Median und arithmetisches Mittel

(Mittelwert) sowie auf die Streuungsparameter Varianz und Standardabweichung eingegangen

werden.

Der Median mn (Gleichung 4.1) halbiert eine geordnete Stichprobe des Umfangs n, sodass

50 % der Werte kleiner und 50 % größer alsmn sind. Er ist das einzige verwendete Mittelwertmaß,

das auch auf ordinalskalierte Daten anwendbar ist und sich robust gegenüber Ausreißern zeigt

(Pruscha, 2006).
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mn =

{
1
2(xn/2 + xn/2+1) , wenn n gerade

x(n+1)/2 , wenn n ungerade

}
. (4.1)

Das arithmetische Mittel x̄ (Gleichung 4.2) ist der Lageparameter, der am häufigsten auf

metrische Daten angewendet wird. Es ist anders als der Median sensitiv gegenüber Ausreißern.

Werte, die eine verhältnismäßig große Differenz zu x̄ aufweisen, haben also einen größeren

Einfluss auf x̄ als Werte mit geringer Differenz. Je größer der Strichprobenumfang ist, desto

geringer ist diese Sensitivität (Pruscha, 2006; Wilks, 2011).

x̄ =
1

n

n∑
i=1

xi . (4.2)

Neben dem arithmetischen Mittel x̄ kann auch ein gewichteter Mittelwert x̄w berechnet

werden, wobei x̄ einen Sonderfall von x̄w darstellt, bei dem jedes Gewicht wi den Wert eins hat

und mit dem jeweiligen xi multipliziert wird.

x̄w =
1

n

n∑
i=1

wixi . (4.3)

Die Lageparameter treffen lediglich eine Aussage über die zentrale Tendenz, nicht aber über

die Streuung der Daten. Hierfür werden in der vorliegenden Arbeit die Varianz s2 (Gleichung

4.4) und die Standardabweichung s verwendet (Wilks, 2011).

s2 =
1

n− 1

n∑
i=1

(xi − x̄)2 . (4.4)

Die Varianz gewichtet Ausreißer stärker als Werte, die näher am arithmetischen Mittel liegen,

wodurch eine breite Streuung der Daten betont wird. Zudem liegen durch die Quadrierung

keine negativen Werte vor. Dies geht mit dem Nachteil einher, dass die Varianz aufgrund der

quadratischen Einheit nicht mit den Ausgangsdaten und dem arithmetischen Mittel vergleichbar

ist. Diesen Vorteil liefert die Standardabweichung, was die Interpretierbarkeit erleichtert und den

Wert der erwarteten Streuung der Daten um den Mittelwert angibt (Pruscha, 2006; Wilks, 2011).

4.1.1.2 Boxplot

Der Boxplot nach Tukey (1977) ist in der Lage, sowohl die zentrale Tendenz als auch die Streuung

eines Datensatzes abzubilden. Dabei wird die geordnete Stichprobe in vier Bereiche unterteilt, die

Quartile. Die beiden inneren Quartile Q2 und Q3 beinhalten 50 % der Daten und werden durch

eine Box, den Interquartilbereich (IQB), dargestellt, der vom Median (s. Kapitel 4.1.1.1) unterteilt

wird. Unter- bzw. oberhalb des IQB erstrecken sich die Quartile Q1 bzw. Q4, die in Form von
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Whiskern dargestellt werden. Die Länge der Whisker erstreckt sich in der ursprünglichen Form

über das gesamte jeweilige Quartil, also bis zum geringsten bzw. höchsten Wert der Daten. Häufig

wird deren Länge aber angepasst, um Ausreißer zu kennzeichnen. Hierfür wird die obere (untere)

Grenze Wo (Wu) von Q3 (Q1) um den IQB, multipliziert mit einem Faktor (überlicherweise

1,5), erhöht (verringert) (Bortz & Schuster, 2010):

Wo = Q3 + IQB ∗ 1, 5Wu = Q1− IQB + 1, 5 . (4.5)

Neben der Identifikation von Ausreißern ist der Boxplot gut geeignet, um einen Eindruck

über die Verteilung der Werte sowie deren Symmetrie oder Schiefe anhand der Lage des Medians

zu gewinnen (Bortz & Schuster, 2010).

4.1.1.3 Kerndichteschätzer

Ein Kerndichteschätzer (KDE) stellt prinzipiell die Verteilungsfunktion einer Variable dar. Zwar

lässt sich die Verteilung einer Variable auch mit Hilfe eines Histogramms ermitteln, jedoch

weist diese Art der Darstellung Schwachstellen auf. So kann ein Histogramm, abhängig von

der Klassenzahl und damit -breite und trotz spezieller Algorithmen zur Bestimmung dieser (z.B.

Algorithmus nach Lienert), zu grob für die Daten sein, wodurch beispielsweise vorliegende

Bimodalitäten gegebenenfalls nicht aufgezeigt werden können. Fälschlicherweise kann so der

Eindruck eines unimodalen Datensatzes entstehen. Um diese Ungenauigkeiten zu umgehen,

kann eine Glättung aufgrund der Kerndichte durchgeführt werden, die zur KDE führt (Wilks,

2011). Die Werte werden als Kerne, auch Kernel K genannt, einer Verteilungsfunktion (Gamma,

Gauß, Quadratisch etc.) mit definierter Bandbreite repräsentiert (Peel & Wilson, 2008). Während

bei Histogrammen also Werte, die in eine Klasse fallen, zu Stapeln zusammengefasst werden,

werden bei KDEs die um die Kerne zentrierten Verteilungen akkumuliert, wodurch einerseits die

einzelnen Werte dargestellt werden und andererseits eine Glättung erfolgt. Die Akkumulation

wird auch als Höhe der Kernel h bezeichnet. Dies wird durch die Schätzfunktion

f̂(x0) =
1

nh

n∑
i=1

K(
x0 − xi
h

) (4.6)

dargestellt. Dabei entspricht n der Anzahl der insgesamt eingehenden Werte und x0 dem Wert,

der mehrere Werte xi zusammenfasst, die eine geringere Distanz zu x0 als die an x0 bestehende

Höhe h haben. Für das Integral unter der Fläche von f̂(x0) gilt:∫
K(t)dt = 1 . (4.7)

Damit entspricht die Form des KDE der einer Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion (Wilks, 2011).

Es sei angemerkt, dass die KDE in ihren oberen und unteren Bereichen tatsächliche Grenzen
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einer Variable über- oder unterschreiten kann, was bei der Interpretation gegebenenfalls zu

berücksichtigen ist.

Für die in dieser Arbeit gezeigten KDEs gilt zu berücksichtigen, dass die y-Achse nicht die

Wahrscheinlichkeit selbst darstellt, sondern die Wahrscheinlichkeit pro Einheit auf der x-Achse

und damit deren Dichte (Waskom, 2021). Folglich sind Werte > 1 auf der y-Achse möglich.

Entsprechende Abbildungen weisen die y-Achsen-Beschriftung Density auf.

4.1.2 Statistische Tests

Um Unterschiede zwischen Modellsimulationen oder Korrelationen zwischen Variablen auf ihre

Signifikanz überprüfen zu können, werden statistische Tests durchgeführt. Dabei soll zunächst das

Grundprinzip statistischer Tests erläutert und anschließend auf die in dieser Arbeit verwendeten

Tests eingegangen werden.

Bei statistischen Tests wird generell eine Nullhypothese H0 aufgestellt, die gewissermaßen

die konservative Sicht und damit keinen Unterschied oder keinen Zusammenhang zwischen Daten

repräsentiert. Die Alternativhypothese H1 drückt entsprechend das Gegenereignis von H0 aus.

Die Hypothesen können gerichtet sein, was die Fragestellung in eine bestimmte Richtung lenkt

und abfragt, ob beispielsweise x signifikant größer (kleiner) als y ist. Ungerichtete Hypothesen

beziehen sich im Gegensatz dazu auf einen generellen Unterschied zwischen den Daten, die

Fragestellung bezieht sich entsprechend auf x gleich (ungleich) y. Für die Durchführung eines

statistischen Tests wird anhand der Daten eine Prüfgröße berechnet, die in Relation zu einem

kritischen Wert gesetzt wird. Überschreitet die Prüfgröße den kritischen Wert, so ist beispiels-

weise der Unterschied zwischen zwei Datensätzen signifikant und die H0 kann zu Gunsten von

H1 verworfen werden. Der kritische Wert hängt dabei von der zugrundeliegenden Verteilung der

Daten und vom Signifikanzniveau S ab. Letzteres stellt das Gegenereignis zur Irrtumswahrschein-

lichkeit α, also S = 1− α, dar. Man spricht davon, dass H0 mit einer Irrtumswahrscheinlichkeit

von 5 % verworfen werden kann und damit ein signifikanter Unterschied zwischen den Da-

ten besteht (Bortz & Schuster, 2010; Wilks, 2011). In dieser Arbeit wird standardmäßig eine

Irrtumswahrscheinlichkeit von α = 5% verwendet.

Die Prüfgröße und die Wahl des Tests hängen, wie bereits angesprochen, auch von der

Verteilung der Daten ab. Um diese festzustellen, kann beispielsweise der Kolmogorov-Smirnov-

Test (KS-Test) verwendet werden.

4.1.2.1 KS-Test und Lilliefors-Test

Der Kolmogorov-Smirnov-Test (KS-Test) prüft, ob die Wahrscheinlichkeitsdichtefunktion eines

Datensatzes mit der Funktion einer idealen theoretischen Verteilung übereinstimmt. In dieser
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Arbeit wurde der Test verwendet, um festzustellen, ob einzelne Variablen eine Normalverteilung

(H0) oder eine andere Verteilung (H1) aufweisen. Alternativ kann auch der χ2-Test verwendet

werden, bei den vorliegenden kontinuierlichen Verteilungen ist der KS-Test jedoch zu bevorzugen

und kann auch nur auf diese angewendet werden (Sachs & Hedderich, 2006). Wurden die

Verteilungsparameter an den zu testenden Datensatz angepasst, sollte statt des KS-Tests der

Lilliefors-Test (Lilliefors, 1967) verwendet werden (Wilks, 2011), da dieser in dem Fall weniger

konservativ ist (Sachs & Hedderich, 2006). Beide Tests haben die gleiche Basis und berechnen

den Betrag der maximalen Differenz zwischen der idealen (F (yi)) und der tatsächlichen ( iN )

Verteilung der N standardisierten Datenpunkte

D̂ = max1≤i≤N (|F (yi)−
i

N
|) , (4.8)

die als Prüfgröße D̂ verwendet wird (Sachs & Hedderich, 2006; Wilks, 2011). Kritische Werte

für den KS- und den Lilliefors-Test finden sich in Tabellenform in Sachs und Hedderich (2006)

sowie den dort aufgeführten Referenzen.

4.1.2.2 t-Test

Mit dem gepaarten Zweistichproben-t-Test wird untersucht, ob sich die Mittelwerte zweier

Stichproben signifikant voneinander unterscheiden. Der Test kann nur für Normalverteilungen

verwendet werden, was durch die vorherige Durchführung des KS-Tests für beide Stichproben

untersucht wurde. Zudem müssen die Stichproben die gleiche Anzahl an Werten haben, es muss

also gelten, dass n1 = n2. Die Paarung (auch verbundene Stichprobe genannt) liegt vor, da

die Reihenfolge der Werte beider zu vergleichenden Simulationen nicht geändert wird. Die

Hypothesen des t-Tests lauten:

H0 : µ1 = µ2 und H1 : µ1 6= µ2 . (4.9)

Nach der Hypothesenformulierung kann die Prüfgröße t̂ berechnet werden:

t̂ = |
√
n

(x̄1 − x̄2)
sd

| = |
√
n

(x̄1 − x̄2)√
1

n−1
∑n

i=1(xi1 − xi2)− (x̄1 − x̄2))2
| . (4.10)

Dabei entspricht n der Anzahl der Werte in den einzelnen Stichproben x1 und x2 und der Index i

verweist auf einen spezifischen Wert. sd beschreibt die Standardabweichung der Differenzen, die

nach Gleichung 4.10 geschätzt werden kann. Für den Freiheitsgrad des kritischen Wertes tcrit
gilt FG = n− 1. Der t-Test ist robust gegenüber der Verletzung der Voraussetzungen und kann

gegebenenfalls auch dann valide Ergebnisse liefern, wenn beispielsweise keine Normalverteilung

vorliegt (Bortz & Schuster, 2010; Wilks, 2011).
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4.1.2.3 Wilcoxon-Test

Liegt keine Normalverteilung vor, so wird in dieser Arbeit statt des t-Tests der Wilcoxon-

Rangsummen-Test verwendet, da dieser aufgrund der Orientierung an Rängen unabhängig von

der vorliegenden Verteilung ist. Dies macht den Test robust gegenüber Ausreißern (Wilks, 2011).

Für den Wilcoxon-Test werden die Ränge Ri der Differenzen der beiden Stichproben und an-

schließend die Rangsumme gebildet. Dabei findet eine Unterscheidung der Differenzen nach

positivem R+ und negativem R− Vorzeichen statt. Für den Fall, dass keine Differenz auftritt,

wird n entsprechend reduziert und der Wert nicht weiter berücksichtigt, so dass lediglich n′

statt n betrachtet wird (Bortz & Schuster, 2010; Wilks, 2011). Die Prüfgröße R̂ entspricht der

geringeren Rangsumme der nach Vorzeichen unterteilten Ränge (Bortz & Schuster, 2010):

R̂ = min(R+, R−) . (4.11)

Für n > 25 kann der kritische Wert Rcrit wie folgt berechnet werden:

Rcrit =
R̂− n′(n′+1)

4√
n′(n′+1)(2n′+1)

24

. (4.12)

4.1.3 Korrelation

4.1.3.1 Korrelation nach Pearson und Fisher-Z-Transformation

Die Korrelation wird verwendet, um das lineare Verhältnis zwischen zwei normalverteilten Varia-

blen x und y darzustellen. Bei metrischen Daten wird hierfür die Produkt-Moment-Korrelation

nach Pearson verwendet, die als Korrelationskoeffizient rxy bezeichnet wird. Der Korrelati-

onskoeffizient wird durch das Verhältnis der Kovarianz beider Variablen zum Produkt ihrer

Standardabweichungen berechnet (Wilks, 2011):

rxy =
cov(x, y)

sxsy
=

1
n−1

∑n
i=1(xi − x̄)(yi − ȳ)

sxsy
. (4.13)

Für den resultierenden Koeffizienten gilt −1 ≤ rxy ≤ 1. Ist rxy positiv (negativ), so besteht

ein positiver (negativer) linearer Zusammenhang zwischen den untersuchten Variablen. Bei

einem positiven Zusammenhang erhöht sich der Wert von y, wenn x größer wird, bei einem

negativen Zusammenhang verringert sich y mit einer Zunahme von x. Der Zusammenhang gilt

auch umgekehrt. Ein Wert von |1| drückt dabei einen perfekten Zusammenhang aus, ein Wert

von 0 weist auf keinen Zusammenhang hin. Durch Quadrierung des Korrelationskoeffizienten

kann die Erklärte Varianz B bestimmt werden, die den Anteil der Varianz von y, der durch x

beeinflusst wird, darstellt (Wilks, 2011):
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B = r2xy . (4.14)

Bei der Interpretation des Korrelationskoeffizienten ist Vorsicht geboten, da die Korrelation

zweier Variablen keine Kausalität bedeutet. Der Wert ist also lediglich eine mathematische Bezie-

hung, die eine weitere Interpretation sowie physikalische Erklärung erfordert. Zudem stellt der

Koeffizient lediglich den linearen Zusammenhang dar. Gegenüber komplexen Zusammenhängen

ist er also nicht robust. Bei einem geringen Stichprobenumfang ist der Korrelationskoeffizient

außerdem sensitiv gegenüber Ausreißern (Wilks, 2011).

Um die Signifikanz der Korrelation zu testen, wird der t-Test verwendet, wobei die Freiheits-

grade n− 2 entsprechen:

t̂ = rxy

√
n− 2√

1− r2xy
. (4.15)

Alternativ kann für ein Signifikanzniveau von 95 % folgende Approximation verwendet

werden, um einen kritischen Wert des Korrelationskoeffizienten |rs| zu berechnen, bei dessen

Überschreitung die Korrelation signifikant ist (Sachs & Hedderich, 2006):

rs =
2√
n

. (4.16)

Darüber hinaus ist zu beachten, dass der Korrelationskoeffizient nicht linear ist, was dazu führt,

dass eine Änderung von |rxy| nahe |1| eine größere Aussagekraft als eine Änderung nahe 0 hat.

Um den Mittelwert einer Korrelation zu bilden, muss entsprechend eine Fisher Z-Transformation

der einzelnen rxy durchgeführt werden (Bortz & Schuster, 2010):

Zxy =
1

2
∗ ln(

1 + rxy
1− rxy

) . (4.17)

rxy kann über die Umstellung von Gleichung 4.17 berechnet werden (Bortz & Schuster, 2010):

rxy =
e2Zxy − 1

e2Zxy + 1
. (4.18)

4.1.3.2 Korrelation nach Spearman

Der Rangkorrelationskoeffizient rs nach Spearman besitzt die gleiche Aussage wie der Korrelati-

onskoeffizient nach Pearson (s. Kapitel 4.1.3.1), ist jedoch auf ordinal skalierte Daten anwendbar

(Bortz & Schuster, 2010). rs entspricht rxy, nur dass die Korrelation anhand der Rangplätze statt

der absoluten Werte berechnet wird (Wilks, 2011). Zudem kann er verwendet werden, wenn

metrische Daten die für die Pearson-Korrelation notwendige Voraussetzung der Normalverteilung
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nicht erfüllen (Sachs & Hedderich, 2006). Bei gleichem n und vorliegender Normalverteilung

weisen beide Koeffizienten den gleichen Wert auf. Zur Berechnung von rs wird wie bereits beim

Wilcoxon-Test die Differenz der Ränge di gebildet (Bortz & Schuster, 2010):

rs = 1−
6 ∗

∑n
i=1 d

2
i

n(n2 − 1)
. (4.19)

Um den Koeffizienten auf Signifikanz zu testen, kann bei n ≤ 30 auf Tabellen zurückgegriffen

werden, für größere n kann die Prüfgröße Ĵs approximiert werden (Sachs & Hedderich, 2006):

Ĵs =
rs
2

[
√

30− 1 +

√
30− 2

1− 0, 30612
] . (4.20)

Der kritische Wert Js kann mit Hilfe der Normalverteilung für ein beliebiges α ermittelt werden

(Sachs & Hedderich, 2006):

Js;α =
zα + tn−2;α

2
. (4.21)

Die Fisher-Z-Transformation ist auch auf rs anwendbar (Sachs & Hedderich, 2006; Bortz

& Schuster, 2010). Eine ebenfalls robuste Alternative zum Rangkorrelationskoeffizienten nach

Spearman ist Kendall’s τ (Wilks, 2011).

4.1.4 Gütemaße

Neben den bereits behandelten Korrelationskoeffizienten, die eine Aussage über die Güte einer

Simulation gegenüber Validierungsdaten zulassen, gibt es einige spezielle Gütemaße, von denen

die nachfolgenden in dieser Arbeit verwendet werden.

4.1.4.1 Bias und Mean Absolute Error

Die mittlere Abweichung einer Simulation xm von Validierungsdaten xv, also allgemein gespro-

chen der Fehler, wird auch als Bias oder Mean Error (ME) bezeichnet (s. Gleichung 4.22). Im

Gegensatz zu den nachfolgenden Gütemaßen bleibt das Vorzeichen der Abweichung erhalten,

jedoch können negative und positive Fehler sich ausgleichen. Dies führt im schlechtesten Fall

dazu, dass der Bias anders als die tatsächlichen Abweichungen sehr gering ist (Wilks, 2011).

ME =
1

n

n∑
i=1

xmi − xvi . (4.22)

Daher wird auch der mittlere absolute Fehler (Mean Absolute Error (MAE)) (s. Gleichung

4.23) betrachtet, bei dem der Ausgleich von Werten unterschiedlicher Vorzeichen nicht möglich ist
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und der daher die typische Magnitude der Abweichung der Simulation zu den Validierungsdaten

darstellt (Wilks, 2011).

MAE =
1

n

n∑
i=1

|xmi − xvi| . (4.23)

4.1.4.2 Root Mean Square Error

Der RMSE (s. Gleichung 4.24), auch Root Mean Square Distance (RMSD) genannt, ist ein eben-

falls gebräuchliches Gütemaß, um Abweichungen zwischen dem Modell und Validierungsdaten

zu quantifizieren. Durch die Quadrierung der Differenzen werden große Abweichungen stärker

gewichtet als geringe. Durch das Ziehen der Wurzel wird die ursprüngliche Einheit wiederherge-

stellt, wodurch wie bei der Standardabweichung eine bessere Vergleichbarkeit mit den absoluten

Werten und damit einhergehend eine leichtere Interpretierbarkeit möglich ist (Wilks, 2011).

RMSE =

√√√√ 1

n

n∑
i=1

(xmi − xvi)2 . (4.24)

Es ergibt sich, dass der RMSE stets größer als der MAE ist. Für den Fall, dass die Fehler

keine Streuung aufweisen, sind RMSE und MAE gleich.

4.1.4.3 Verwendung der Gütemaße

Die Gütemaße werden in der vorliegenden Arbeit verwendet, um die Qualität unterschiedlicher

Modellsimulationen und deren Variablen zu vergleichen. Dies kann für die hinter jedem Git-

terpunkt steckende Zeitreihe sowie für die einzelnen zeitlichen beziehungsweise räumlichen

Komponenten erfolgen. Für ersteren Fall werden Zeitreihen, die das Flächenmittel der Differen-

zen der Simulation zu den Beobachtungen darstellen, betrachtet, um einen Wert und damit eine

erste Einschätzung der Güte zu erhalten und unterschiedliche Simulationen miteinander verglei-

chen zu können. Für letzteren Fall wird das Maß auch auf die Zeitreihe der Differenzen eines

jeden Gitterpunktes in den Untersuchungsgebieten angewendet, um die räumliche Verteilung der

Gütemaße abzubilden. Somit ergibt sich ein differenzierteres und besser interpretierbares Bild

der Qualität der untersuchten Variable einer Simulation (Wilks, 2011).

4.1.5 Varianzanalyse

Mit Hilfe einer Varianzanalyse, im Englischen Analysis of Variance (ANOVA), kann untersucht

werden, ob ein Einfluss kategorialer Größen, sogenannter Faktoren, auf abhängige metrische

Variablen dieser Faktoren besteht. Dabei wird basierend auf der Anzahl k der Faktoren zwischen
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einer ein-, zwei-, . . . faktoriellen ANOVA unterschieden, wobei hier zunächst erstere betrachtet

werden soll. Ein Faktor lässt sich in m Gruppen unterteilen. Für den Fall, dass m = 2, entspricht

die ANOVA dem t-Test (vgl. Kapitel 4.1.2.2). Die einzelnen Gruppen j des Stichprobenumfangs

nj enthalten die Einzelwerte yij . Die Summer der nj bildet den gesamten Stichprobenumfang

N . N sollte einerseits nicht zu gering sein und andererseits nicht stark zwischen den Gruppen

variieren, da sich dies negativ auf die Genauigkeit der Analyse auswirkt (Pruscha, 2006).

Da die der ANOVA zugrundeliegende H0 besagt, dass kein Unterschied zwischen den Erwar-

tungswerten der m Gruppen vorliegt, ergibt sich – als Erweiterung des t-Tests –

H0 : µ1 = µ2 = · · · = µm . (4.25)

Die H1 geht demnach davon aus, dass der Erwartungswert einer Gruppe µj ungleich dem

Erwartungswert mindestens einer weiteren Gruppe ist (Bortz & Schuster, 2010).

Um diesen Unterschied zu ermitteln, wird die Quadratsumme, also die quadratische Abwei-

chung einzelner Werte gegenüber den gruppenspezifischen Mittelwerten Yj , betrachtet. Dabei

wird zwischen der totalen Quadratsumme SSt, der Quadratsumme zwischen den Gruppen (Treat-

ment) SSa und der Quadratsumme innerhalb der Gruppen (Fehler) SSe unterschieden:

SSt =
m∑
i

ni∑
j

(yi,j − Ȳ )2 , SSa = N
m∑
i

(Ȳi − Ȳ )2 , SSe =
m∑
i

ni∑
j

(yi,j − Ȳi2 . (4.26)

Ȳi entspricht hier dem Mittelwert der Gruppe i und Ȳ dem Gesamtmittelwert. Ferner gilt, dass

SSt = SSa + SSe . (4.27)

Für die mittleren Quadratsummen gilt:

MSSa =
SSa
m− 1

und MSSe =
SSe

N −m
. (4.28)

Auf dieser Basis kann der F-Test angewendet werden, um die Signifikanz der Hypothese zu

testen. Die Prüfgröße F wird dabei aus

F =
MSSa
MSSe

(4.29)

berechnet, wobei für die Freiheitsgrade des kritischen Wertes Fm−1,N−m,1−α gilt. Das Verhältnis

einer Quadratsumme zu SSt entspricht der durch den jeweiligen Faktor erklärten Varianz.

Wird die H0 zu Gunsten der H1 verworfen, so muss bei k > 2 noch ermittelt werden, welche

der Gruppen sich voneinander unterscheiden. Ein prominenter Vertreter dieser sogenannten
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Post-Hoc-Tests ist der eher konservative Scheffé-Test (Pruscha, 2006; Bortz & Schuster, 2010).

Hierfür werden als Differenzen zwischen den Gruppen die Kontraste cj eingeführt, für deren

Summe gilt:

m∑
i

= 0 . (4.30)

Zur Erfüllung der H0 gilt:

H0 :
m∑
i

cjµj = 0 . (4.31)

Die Prüfgröße bs des Scheffé-Tests zwischen zwei Gruppen wird mit

bs =
√

(m− 1)Fm−1,N−m,1−α ∗
√
MSSe ∗

√
1

n1
+

1

n2
(4.32)

ermittelt. Unter der Voraussetzung, dass der Kontrast cj > bs ist, wird die H0 zu Gunsten von H1

verworfen, womit der Unterschied zwischen den zwei untersuchten Gruppen signifikant ist.

Voraussetzung für die Durchführung der ANOVA ist einerseits, dass die betrachteten Varia-

blen normalverteilt sind. Andererseits müssen die Variablen stochastisch unabhängig sein, um

ausschließen zu können, dass sich ein anderer Einfluss außer der der Gruppe auf die abhängige

Variable auswirkt. Dies wird durch den Post-Hoc-Test gewährleistet. Es sei gesagt, dass die

ANOVA an sich robust gegenüber der Nichterfüllung ihrer Voraussetzung ist. Durch die Hin-

zunahme eines weiteren Faktors zeigt die ANOVA neben den Effekten der einzelnen Faktoren

und dem residualen Effekt auch den Effekt der Interaktion der betrachteten Faktoren auf, der der

Varianz zwischen den Gruppen zuzuordnen ist.

In der vorliegenden Arbeit wird die ANOVA verwendet, um den Einfluss des Faktors Simula-

tion (vgl. Kapitel 5.3.3) auf den jeweiligen Modelloutput zu untersuchen. Im Rahmen von Kapitel

6.7 wurde auch eine zweifaktorielle ANOVA durchgeführt, um die Unterschiede zwischen den

Faktoren Sommer (2003, 2018) und Simulation zu untersuchen.
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4.2 Numerische Methoden

4.2.1 Nullstellen ermitteln

In der vorliegenden Arbeit ist es notwendig Algorithmen zu verwenden, die die Nullstelle einer

Funktion f(x) ermitteln. Dafür wird von einem Anfangswert aus iterativ vorgegangen, wobei die

Iterationen so häufig wiederholt werden, bis das Konvergenzkriterium einer geringen Differenz

zwischen zwei aufeinanderfolgenden Iterationen erreicht wird (Bonan, 2019).

Kann die Ableitung f ′(x) einer Funktion f(x) gebildet werden, bietet sich hierfür beispiels-

weise der Newton-Raphson-Algorithmus an, der auf der Erweiterung einer Taylor-Reihe basiert

(Bonan, 2019). Hierbei gilt für ein geringes δ in der Funktion f(x+ δ) = 0, dass

δ = − f(x)

f ′(x)
. (4.33)

Wenn der Initialwert bei einer Funktion höherer Ordnung zu weit von der tatsächlichen Null-

stelle entfernt ist, kann die Methode zu unpräzisen und groben Ergebnissen führen, so dass sie

letztendlich einen lokalen Extremwert statt der tatsächlichen Nullstelle als Nullstelle ausweisen

kann. Eine andere Möglichkeit für dieses Szenario ist, dass die Methode keine Nullstelle findet

und fortlaufend weitere iteriert. Der große Vorteil des Newton-Raphson-Algorithmus liegt in der

starken Konvergenz, durch die eine Nullstelle in der Regel nach wenigen Iterationen bestimmt

werden kann (Press et al., 1994). In der vorliegenden Arbeit wurde der Algorithmus in Form der

Subroutine rtsafe (Press et al., 1994) verwendet, um die Nullstelle der Infiltrationsfunktion nach

Green und Ampt (1911) (s. Kapitel 5.2.6 und Gleichung 5.22) zu ermitteln.

Eine weitere Methode ist die Picard-Iteration, die eine Fixpunktiteration darstellt. Hierbei

wird eine Gleichung f(x) = 0 zu x = g(x) umgeschrieben. Anschließend wird von einem

Initialwert ausgehend mit der Iteration gestartet, bis die Differenz zweier aufeinander folgender

Iterationen geringer als das Konvergenzkriterium ist. Die Konvergenz kann dabei jedoch nicht

immer erreicht werden und hängt vom Initialwert und der Funktion g(x) ab (Bonan, 2019).

Eine modifizierte Variante dieser Methode wurde in der vorliegenden Arbeit genutzt, um die

Richardsgleichung zu lösen (s. Kapitel 5.2.9).

4.2.2 Tridiagonale Gleichungssysteme lösen

Ein tridiagonales Gleichungssystem weist prinzipiell die Form

aiui−1 + biui + ciui+1 = di (4.34)

auf. Diese Art des Gleichungssystems tritt bei eindimensionalen Diffusionen wie der Bewegung

der Bodenfeuchte oder der Temperaturübertragung in einem Boden mit n Schichten auf. Charak-
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teristisch bei einem solchen System ist, dass lediglich die Diagonale, die Subdiagonale und die

Supradiagonale Werte aufweisen, die ungleich 0 sind. a1 und cn sind entsprechend nicht definiert

(Press et al., 1994; Bonan, 2019):

b1 c1

a2 b2 c2
. . . . . . . . .

an−1 bn−1 cn−1

an bn





u1

u2
...

un−1

un


=



d1

d2
...

dn−1

dn


(4.35)

Zur Lösung des Gleichungssystems wird der Vektor ui als Funktion des restlichen Glei-

chungssystems definiert. Mit Hilfe des Gauß’schen Eliminationsverfahrens wird zunächst ui−1
eliminiert und ui und ui+1 anschließend schrittweise durch Rücksubstitution gelöst (Bonan,

2019). Dies kann mit Hilfe der Subroutine tridag bewerkstelligt werden (Press et al., 1994), die

auf dem Thomas-Algorithmus als Vereinfachung des Gauß’schen Eliminationsverfahrens basiert.

Alternativ kann wie bei Hagemann und Stacke (2015) das Verfahren nach Richtmyer und Morton

(1967) verwendet werden. Beide Ansätze werden genutzt, um die Richardsgleichung zu lösen,

die für die Versickerung und den kapillaren Aufstieg der Bodenfeuchte zwischen den Schichten

verwendet wird (s. Kapitel 5.2.9).
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Kapitel 5

Das regionale Klimamodell REMO
und seine Weiterentwicklung

Dieses Kapitel befasst sich mit dem RCM REMO, dessen Aufbau, einigen Parametrisierungen

sowie der Modellierung der Bodenfeuchte. Außerdem werden die in der vorliegenden Arbeit

durchgeführte Weiterentwicklung sowie die einzelnen Modellsimulationen erläutert. Im Bereich

der Modellentwicklung werden sowohl Bereiche thematisiert, die für die Behandlung in Kapitel 3

zu speziell sind und entsprechend weiterer Literaturarbeit bedurften, als auch die Strukturierung

und Umsetzung im Modell selbst. Da das nachfolgende Kapitel eine Vielzahl an Variablen enthält,

die einen REMO-spezifischen Eigennamen aufweisen, sei auf Tabelle 7.1 im Anhang verwiesen,

die einen Überblick bezüglich der Nomenklatur gibt.

5.1 REMO

5.1.1 Allgemeine Modellcharakteristika

Das RCM REMO (Jacob & Podzun, 1997; Jacob et al., 2001) ist ein dreidimensionales hydrosta-

tisches Modell der Atmosphäre. Sein dynamischer Kern basiert auf dem Europa-Modell/Deutsch-

land-Modell (EM/DM) (Majewski, 1991; Edelmann et al., 1995) des Deutschen Wetterdienstes

(DWD), das für die numerische Wettervorhersage verwendet wurde. Die physikalische Para-

metrisierung stammt aus der vierten Version des GCM ECHAM (Roeckner et al., 1996), die

weitestgehend mit der von ECHAM3 (Roeckner et al., 1992) übereinstimmt, und ersetzt damit

jene des EM/DM.
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Die prognostischen Variablen der Atmosphäre sind die Horizontalwinde, der Luftdruck an

der Oberfläche, die Temperatur, die spezifische Feuchte und der flüssige Wasseranteil der Wolken

(Roeckner et al., 1992; Roeckner et al., 1996).

Zeitlich integriert wird REMO mittels eines leap-frog-Ansatzes mit einer semi-impliziten

Korrektur und zeitlichen Asselin-Filterung (Asselin, 1972). Vereinfacht ausgedrückt werden

hierfür der aktuelle und der vorherige Zeitschritt verwendet, um die Differentialgleichung zu

lösen und den Wert einer Variable für den nächsten Zeitschritt zu berechnen. Die vertikale

Diskretisierung der Atmosphäre basiert auf hybriden σ-Leveln (Simmons & Burridge, 1981;

Eckermann, 2009), welche die vertikalen Schichten des Modells von der Landoberfläche bis

hin zum Druckniveau von 10 hpa darstellen. Damit folgen die Level in der unteren Atmosphäre

der Topographie und passen sich mit zunehmender Höhe an das modellierte Druckniveau an

(Roeckner et al., 1996; Teichmann, 2010; Sieck, 2013).

Für die horizontale Modellauflösung wird standardmäßig zwischen Gitterboxgrößen von

0,44° × 0,44°, 0,22° × 0,22°, 0,11° × 0,11° gewählt, es kann aber theoretisch auch jede andere

Auflösung gerechnet werden. Für die horizontale Diskretisierung verwendet REMO das Arakawa-

C-Gitter (Arakawa & Lamb, 1977). Anders als in der Originalquelle ist der Wert einer Variable

jedoch im Zentrum der Gitterzelle und nicht an der unteren Kante definiert, sodass die Darstel-

lungen nach Teichmann (2010) und Remedio (2013) die auf REMO zutreffende Anwendung

des Gitters sind. Die u-Winde (v-Winde) sind an den Gitterpunktgrenzen der x-Achse (y-Achse)

definiert, um den Austausch von Luftmassen zwischen den Gitterzellen zu gewährleisten.

Damit das Modell auch für Regionen außerhalb der Tropen genutzt werden kann, wird

ein rotiertes Koordinatensystem verwendet, um ähnliche Gitterboxgrößen zu erhalten und die

polwärtige Konvergenz der Breitenkreise zu vermeiden. Hierfür werden die Pole rotiert, sodass

die Mitte des Untersuchungsgebietes über dem Äquator liegt (Sieck, 2013).

Als regionales Klimamodell simuliert REMO nur einen Ausschnitt der Erde. Daher benötigen

die prognostischen Modellvariablen einen Antrieb, das sogenannte Forcing, das die Randbedin-

gungen an den äußeren Gitterboxen (LBCs) vorschreibt. Außerdem definiert das Forcing initale

Bedingungen für die Atmosphäre und einige Landoberflächenvariablen wie die Bodentemperatur

und -feuchte (s. Kapitel 5.3). Der Antrieb wird in der Regel von einem gröber aufgelösten glo-

balen Datensatz geleistet. Für Modellprojektionen in die Zukunft kommt dafür nur ein GCM in

Frage, für vergangene Zeiträume können sowohl Reanalyse- als auch Modelldaten verwendet

werden. In dieser Arbeit werden die Reanalysedaten von ERA-Interim (Dee et al., 2011) als

Antrieb verwendet. Das von REMO modellierte Gebiet wird in die Antriebsdaten eingebettet,

man spricht hierbei von Nesting. Die Variablen der Forcing-Daten werden anschließend mit Hilfe

eines Relaxationsschemas (Davies, 1976) an die Modellauflösung angepasst. Dies führt dazu, dass

die äußeren acht Gitterboxen des Untersuchungsgebietes eine sogenannte Relaxationszone (auch
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sponge zone genannt) darstellen, die für die Analyse der Modelldaten keine Berücksichtigung

finden sollte. Rechnet REMO mit einer höheren Auflösung als den eingangs erwähnten 0,11°

× 0,11°, kann ein Double-Nesting notwendig sein, um einen zu großen Sprung zwischen den

Auflösungen der globalen Antriebsdaten und der Zielauflösung des Modells zu vermeiden. Hierfür

wird der hochaufgelöste Regionallauf in einen gröber aufgelösten eingebettet (Mearns et al.,

2003).

5.1.2 Modellaufbau: Ein kurzer Überblick

Bevor detaillierter auf die Parametrisierungen in REMO eingegangen wird, soll ein kurzer Über-

blick über die benötigten Eingangsdaten, Randbedingungen, den Ablauf eines Modellstarts sowie

die Ausgabedateien gegeben werden. Konkret geht es um die Bodenbibliothek, das Bereitstellen

der Antriebsdaten und die Speicherorganisation des Modelloutputs.

Die Bodenbibliothek (BodLibKit) kreiert die zeitlich konstanten sowie drei saisonal schwan-

kende Parameter des Modells (s. Tabelle 5.1) und schreibt sie in die sogenannte Surface Library.

Konstante Werte sind beispielsweise die Land-See-Maske, die Orographie oder die verschiedenen

Bodenparameter. Saisonale Werte sind der Leaf Area Index (LAI), die Albedo der Vegetation

(Hintergrundalbedo, surface background albedo) und der Vegetationsanteil. In der Bodenbiblio-

thek werden die Eingangsdaten auf das Untersuchungsgebiet zugeschnitten, rotiert und von ihrer

ursprünglichen Auflösung auf die Zielauflösung des Modells interpoliert.

Die Antriebsdaten (a-files) werden andhand eines Präprozessors aus den globalen Daten des

Antriebsdatensatzes (g-files) generiert. In der ursprünglichen Version findet dabei eine Zusammen-

führung der Variablen aus der Bodenbibliothek und der dynamischen Antriebsvariablen statt (s.

Tabelle 5.2). Da erstere in jede der 6-stündig verfügbaren a-files geschrieben werden, wird mehr

Speicherplatz verwendet als notwendig ist. Daher wurde das Prozedere im Präprozesser sowie

der Einlesevorgang der Variablen im Modell dahingehend verändert, dass die Bodenvariablen

zum einen nicht mehr in die a-files geschrieben werden und zum anderen die Bodenbibliothek

direkt vom Modell eingelesen wird.

Das Modell schreibt eine Vielzahl an Variablen standardmäßig in die Output-Dateien (e-files,

t-files). Erstere sind nach Variablen sortiert und enthalten stündliche Werte. Letztere weisen

eine chronologische Ordnung auf und werden in der Regel alle sechs Stunden geschrieben. In

beiden Fällen lässt sich der Zeitschritt jedoch auch an die jeweilige Fragestellung anpassen.

Zusätzlich zu den e-files (abhängig von der Variable gemittelt oder aggregiert) enthalten sie auch

atmosphärische Variablen in den vertikalen Schichten. Um daraus Druckniveaus zu generieren,

muss ein Druckinterpolator (druint) den Output nachprozessieren. Durch die geschichteten

atmosphärischen Variablen und die Art der Speicherung (alle Variablen zu einem Zeitpunkt)
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Tabelle 5.1: Variablen der Bodenbibliothek in REMO.
1Gesch et al. (1999), 2Loveland et al. (2000), 3Hagemann (2002), 4Rechid et al. (2009), 5Rechid
und Jacob (2006), 6FAO (1974).

Code Variablenname Beschreibung Datensatz
129 FIB Orographie GTOPO1

172 BLA Land-See-Maske GLCCD2

173 AZ0 Rauhigkeitslänge an der Oberflä-
che

Berechnung aus LSP23

und FIB
174 ALB Hintergrundalbdeo LSP23, MODIS4

198 VGRAT Vegetationsbedeckung LSP23, MODIS5

199 VAROR Orographische Varianz Berechnung aus FIB
200 VLT Leaf Area Index (LAI) LSP22, MODIS5

212 FOREST Vegetationstyp LSP23

226 FAO Bodentexturklasse FAO6

229 WSMX Feldkapazität LSP23

272 BETA
Kurvenparameter des
Arno-Schemas

Berechnung aus LSP23

273 WMINLOK subskaliges Minimum der Feld-
kapazität

Berechnung aus LSP23

274 WMAXLOK subskaliges Maximum der Feld-
kapazität

Berechnung aus LSP23

können die t-files auch genutzt werden, um a-files für einen doppelt genesteten Modelllauf zu

erzeugen. Zudem haben f- und g-files eine wichtige Funktion inne. Sie enthalten alle Variablen

des letzten (f-files) und vorletzten (g-files) Zeitschrittes, den das Modell vor seiner Beendigung

gerechnet hat. Dadurch lässt sich ein sogenannter Restart durchführen, bei dem das Modell nach

einer geplanten Unterbrechung fortgeführt werden kann. Eine erneute Initilisierung und damit

ein erneutes Einschwingen wird dadurch hinfällig. Die letzten beiden Zeitschritte sind wegen des

leap-frog Schemas der zeitlichen Integration notwendig. Darüber hinaus schreibt REMO noch m-

und n-files für eine Reihe von Variablen. Diese enthalten Karten der Monats- und Tagesmittel

einiger ausgewählter e-file-Variablen.

5.1.3 Parametrisierung der Atmosphäre

Die primitiven Grundgleichungen der Atmosphäre wie die Navier-Stokes-Gleichung sowie

Energie- und Impulserhaltung werden im dynamischen Kern des Modells gelöst. Prozesse, die auf

kleineren Skalen als der horizontalen und vertikalen Auflösung ablaufen, müssen parametrisiert

werden. Nachfolgend soll ein kurzer Überblick über die in REMO verwendeten Parametrisierun-
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Tabelle 5.2: Variablen der Antriebsdaten. nl bezeichnet die Anzahl der vertikalen Schichten in
der Atmosphäre.

Code Name Level Beschreibung
84 QDBL 1 Spezifische Feuchte an der Landoberfläche

130 T nl Temperatur
131 U nl Windgeschwindigkeit in u-Richtung
132 V nl Windgeschwindigkeit in v-Richtung
133 QD nl Spezifische Feuchte
134 PS 1 Luftdruck an der Oberfläche
153 QW nl Flüssiger Wasseranteil
140 WS 1 Bodenfeuchte in der Wurzelzone
141 SN 1 Schneetiefe
156 FI nl Geopotenzielle Höhe
194 WL 1 Wassermenge an der Oberfläche
210 SEAICE 1 Meereisbedeckung
232 GLAC 1 Gletschermaske
614 PHI 1 Geogr. Breite der entrotierten Koordinaten
615 RLA 1 Geogr. Länge der entrotierten Koordinaten

gen der Atmosphäre gegeben werden. Diese basieren weitestgehend auf ECHAM4 (Roeckner

et al., 1996).

Für die Parametrisierung der Kumuluskonvektion wird das Tiedtke-Schema (Tiedtke, 1989)

mit der Überarbeitung von Nordeng (1996) verwendet. Stratiforme Wolken werden auf Basis

der Bilanzgleichung inklusive Quellen und Senken durch die Bildung von Niederschlag und

Phasenänderungen gebildet (Roeckner et al., 1996). Die Strahlung basiert auf dem Modell des

ECMWF (Fouquart & Bonnel, 1980; Morcrette et al., 1986), wobei zusätzlich Treibhausgase,

Absorptionsbanden und Aerosole berücksichtigt werden. Die Streuungseigenschaften von Tröpf-

chen und Eiskristallen in den Wolken werden auf Basis einer angepassten Mie-Theorie (Rockel

et al., 1991) berechnet, der Radius der Tropfen und Kristalle wird in Bezug auf den Flüssig- und

Eisanteil parametrisiert (Roeckner, 1995).

5.1.4 Parametrisierung der Landoberfläche

Die Parametrisierung der Landoberfläche basiert auf ECHAM3 (Roeckner et al., 1992) bzw.

ECHAM4 (Roeckner et al., 1996), wurde jedoch in Teilen überarbeitet. So verwendet REMO

einen Kachelansatz (tile approach) für die einzelnen Gitterboxen, der die relativen Anteile von

Wasser, Land und Meereis in der Gitterbox ohne räumliche Zuweisung darstellt (Semmler,

2002). Dieser tile approach wurde später noch um die Klasse Gletscher erweitert (Kotlarski,

2007), die in den Untersuchungsgebieten dieser Arbeit jedoch ausschließlich in Grönland auftritt
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und deswegen für die durchgeführten Modellläufe nicht berücksichtigt wird. Die subskalige

Betrachtung der Gitterboxen führt zu einer realistischeren Simulation der Atmosphäre an den

Küsten und in Regionen mit Meereis. Dabei werden jeder der Oberflächenklassen verschiedene

Eigenschaften wie Albedo, Rauhigkeitslänge und Oberflächentemperatur zugeschrieben. So

können die turbulenten Flüsse und Strahlungsflüsse in der atmosphärsichen Grenzschicht separat

berechnet und anschließend, mit ihrem Anteil an der Gitterbox gewichtet, gemittelt werden

(Semmler, 2002).

Die Wärmeflüsse werden auf Basis der Massentransferbeziehung und den Transferkoeffizien-

ten aus der Monin-Obukhov Ähnlichkeitstheorie (Louis, 1979) bestimmt. Die Rauhigkeitslänge

hängt über Land von der subskaligen Orographie und der Vegetation ab. Über Wasser wird die

von Miller et al. (1992) modifizierte Beziehung nach Charnock (1955) mit einem Mimimum von

1,5 · 10−5 m genutzt, über Meereis ist ein konstanter Wert von 10−3 m vorgeschrieben (Roeckner

et al., 1996).

Die Vegetation – unterteilt in Vegetationsklassen – wird durch Eigenschaften wie Rauhig-

keitslänge, Hintergrundalbedo, die anteilige Vegetationsbedeckung, Waldanteil und LAI definiert

(Roeckner et al., 1996). Die Hintergrundalbedo, anteilige Vegetationsbedeckung und der LAI

unterliegen saisonalen Schwankungen, die von Rechid und Jacob (2006) auf Basis monatlicher

Werte in REMO eingebaut wurden. Zudem gibt es eine partielle Kopplung von REMO an das

LSM JSBACH, REMO-interactive MOsaic-based VEgetation (iMOVE) (Wilhelm et al., 2014).

Diese bezieht sich auf die Vegetation und eine subskalige Vegetationsverteilung in Form von Plant

Functional Types (PFTs). Den PFTs sind dabei spezifische Pflanzeneigenschaften wie der LAI,

die Wurzeltiefe, der Stomatawiderstand oder die Netto-Primär-Produktion zugeordnet. Im Laufe

der vorliegenden Arbeit wird aus dieser Kopplung jedoch lediglich die Wurzeltiefe verwendet.

Für Bodenprozesse greift REMO in der Ausgangsversion auf die Eigenschaften von fünf

Bodentexturklassen sowie Torf zurück (s. Tabelle 5.3) (Edelmann et al., 1995).

Tabelle 5.3: Bodenparameter der Bodentexturklassen und Torf in REMO (Edelmann et al., 1995).
f = Porosität [m3

Va+Vw
/m3

Vt
], θFC = Feldkapazität [m3

Wasser/m
3
Boden], ρc0 = Wärmekapazität

von trockenem Boden [106 J m−3 K], λ0 = Wärmeleitfähigkeit trockener Boden [W K−1 m], ∆λ
= Amplitude der Wärmeleitfähigkeit zwischen trockenem und gesättigtem Boden [W K−1 m−1].

Textur f θFC ρc0 λ0 ∆λ

Sand 0,365 0,196 1,28 0,30 2,40
Sandiger Lehm 0,445 0,260 1,35 0,28 2,40
Lehm 0,455 0,340 1,42 0,25 1,58
Lehmiger Ton 0,475 0,370 1,50 0,21 1,55
Ton 0,507 0,463 1,63 0,18 1,50
Torf 0,863 0,763 0,58 0,06 0,50
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Bezüglich der Wärmeflüsse im Boden ist dieser in fünf Schichten unterteilt, deren Mächtigkeit

mit der Tiefe zunimmt und bis in ungefähr 10 m Tiefe reicht (s. Abbildung 5.1). An der unteren

Grenze findet kein Wärmetransfer statt. Die Randbedingung wird hier also auf null gesetzt, um

die Energiebilanz zu schließen (Roeckner et al., 1992; Roeckner et al., 1996). Der jeweilige

Temperaturwert bezieht sich auf die Schichtmitte. Die Wärmespeicherkapazität und -leitfähigkeit

hängen von der jeweiligen Bodentextur ab (s. Tabelle 5.3).

Abbildung 5.1: Bodenschichten in REMO (Roeckner et al., 1992). TS = Oberflächentempera-
tur [K], TSn = Schneetemperatur [K], TD = Bodentemperatur der Bodenschichten [K], ∆z =
Schichtmächtigkeiten [m].

Die Wärmeleitfähigkeit λ und die Wärmekapazität ρc des Bodens werden wie folgt berechnet

(Edelmann et al., 1995):

λ = λ0 + (
0, 25 + 0, 3∆λ

1 + 0, 75∆λ
)∆λ+

Min[(
4W̄

V POR
), (1 + (4

W̄

V POR
− 1)

1 + 0, 35∆λ

1 + 1, 95∆λ
)] (5.1)

und

ρc = ρc0 + ρwcwW̄ . (5.2)

Dabei ist ρw = 1000 kg m−3 die Dichte des Wassers, cw = 4186,84 J kg−1 K die spezifische

Wärmekapazität des Wassers und W̄ der relative Wassergehalt des Bodens [m3
Wasser/m

3
Boden]:

W̄ =
WS

WSmx
∗ FC . (5.3)

WS [m] entspricht dem Wassergehalt und WSmx der Feldkapazität [m]. Bei gefrorenem Bo-

den werden die Dichte und spezifische Wärmekapazität von Eis an Stelle von Wasser anteilig

berücksichtigt.
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Details zur Berechnung der Bodentemperatur, die Einführung eines neuen Schemas sowie

dadurch bedingte weitere Änderungen werden bei Ziegler (2022) ausführlich behandelt.

5.1.5 Bodenhydrologie

Die Bodenhydrologie von REMO besteht aus mehreren Komponenten. Für die Unterteilung

des Wassers an der Landoberfläche in Infiltration und Oberflächenabfluss verwendet REMO

das verbesserte Arno-Schema (Hagemann & Dümenil Gates, 2003). Der Boden besteht aus

hydrologischer Sicht aus einer einzigen Schicht, die als "Behälter", dem sogenannten Bucket

(Manabe, 1969), betrachtet werden kann. Seine abgebildete Tiefe entspricht der Wurzeltiefe der

Vegetation. Die Drainage erfolgt in Abhängigkeit vom Wassergehalt des Buckets. Die Evapotran-

spiration ist in die Evaporation des nichtbewachsenen Bodens (bare soil evaporation) und die

Transpiration über die Vegetation unterteilt. Nachfolgend wird detaillierter auf die einzelnen

Prozesse eingegangen. Zudem sei angemerkt, dass laterale Flüsse des Wassers weder an der

Oberfläche noch im Untergrund berücksichtigt werden (vgl. Tabelle 2.3), was dazu führt, dass

Oberflächenabfluss und Drainage aus dem Wasserkreislauf entfernt werden (Saeed et al., 2009).

5.1.5.1 Infiltration: verbessertes Arno-Schema

Die Infiltration wird mit Hilfe des verbesserten Arno-Schemas (Hagemann & Dümenil Ga-

tes, 2003), das seine Wurzeln im auf dem Xinanjiang Modell (Zhao et al., 1980) basierenden

Arno-Schema (Dümenil & Todini, 1992; Todini, 1996) hat, berechnet. Dieses Schema ist ein soge-

nanntes Infiltrationsüberschuss-Schema und entspricht damit dem Prinzip des Horton-Abflusses.

Die an der Erdoberfläche verfügbare Wassermenge setzt sich aus Regen, Schneeschmelze und

Wasser, das von der Vegetation auf den Boden fällt oder fließt, zusammen. Ist die verfügbare

Wassermenge kleiner oder gleich der freien Speicherkapazität des Bodens, infiltiert sie. Übersteigt

die verfügbare Wassermenge den Speicher, so wird der Infiltrationsüberschuss dem Oberflächen-

abfluss zugerechnet.

Das Arno-Schema berücksichtigt dabei die statistische Verteilung der subskaligen Feldkapa-

zität, für die der Land Surface Parameter (LSP)2-Datensatz (Hagemann et al., 1999; Hagemann,

2002) mit einer Auflösung von 0,009° × 0,009° (1 km2) verwendet wird. Diese Verteilung er-

möglicht, dass es auch dann zu Oberflächenabfluss kommen kann, wenn der Boden der Gitterbox

nicht vollständig gesättigt ist. Der Datensatz wird für REMO in der BodLibKit auf 1/10 der

Modellauflösung skaliert.

Das verbesserte Arno-Schema unterscheidet sich in zwei entscheidenden Punkten von seiner

Vorgängerversion. Zum einen zeichnet es sich aufgrund der subskaligen Betrachtung durch ei-

ne stärkere Differenzierung der Feldkapazitäten innerhalb einer Gitterbox aus. So beginnt die
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Verteilung der Bodenwasserkapazitäten s
S [m m−1] (s. Gleichung 5.4) nicht bei 0, sondern bei

dem Minimum der subskaligen Kapazität wmin. wmax entspricht dem Maximum der subskaligen

Kapazitäten und kann damit größer sein als die Feldkapazität der gesamten Gitterbox. Dazu gibt

es den Parameter wact, der dem anteiligen Verhältnis s
S entspricht. Daraus ergibt sich, dass der

aktuelle Wassergehalt gleich oder kleiner wact sein muss. Die minimalen und maximalen Kapazi-

täten werden bei einem Zehntel der Modellauflösung für jede Gitterbox berechnet (Hagemann &

Dümenil Gates, 2003):

s

S
= 1− (

wmax − wact
wmax − wmin

)β . (5.4)

Zum anderen ist die Überarbeitung des Kurvenparameters β hervorzuheben. Ursprünglich war

dieser ausschließlich von der subskaligen Orographie abhängig. Beim verbesserten Arno-Schema

hängt er zudem von der Verteilung der subskaligen Kapazitäten ab. Das ursprüngliche β wird nun

als βoro definiert, das der subskaligen Kapazitäten als βw. Danach ergibt sich für β:

β =

{
βw + βoro , wenn βoro > 0, 01

βw

}
. (5.5)

βw wird nach der Methode der kleinsten quadratischen Anpassung (Press et al., 1994) berechnet,

wobei nur subskalige Kapazitäten berücksichtigt werden, die größer als 0 sind. Damit sind Wasser

und undurchlässige Flächen, in die kein Wasser versickern kann, ausgeschlossen. Für βoro gilt:

βoro = min(0, 5 ;
max(0 ; σoro − σ0)

σoro + σmax
) . (5.6)

Hierbei entspricht σoro der Wurzel der orographischen Varianz [m], σ0 deren Minimum und

σmax deren Maximum (Hagemann & Dümenil Gates, 2003). Die Extremwerte sind in REMO

standardmäßig mit 10 beziehungsweise 820 m definiert und damit für jedes Untersuchungsgebiet

und jede Auflösung gleich. Die Einführung von wmin hat einen entscheidenden Einfluss auf den

Parameter β, der unabhängiger von der Orographie wird (Hagemann & Dümenil Gates, 2003).

Auf dieser Basis kann der aktuelle Wassergehalt einer Gitterbox wie folgt berechnet werden

(Hagemann & Dümenil Gates, 2003):

WS = wmin +

∫ wact

wmin
(1− s

S
)dw . (5.7)

Die Verbesserung des Schemas hat zur Folge, dass es bei hohem Bodenwasseranteil zu

mehr Oberflächenabfluss als zuvor kommt, bei geringen Werten tritt weniger Oberflächenabfluss

auf. Dies führt insgesamt zu einer realistischeren Simulation des jährlichen Abflusses innerhalb

verschiedener Flusseinzugsgebiete weltweit (Hagemann & Dümenil Gates, 2003).
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5.1.5.2 Das Bucket-Schema und die darin verwendete Evapotranspiration und
Drainage

Das in REMO verwendete Bucket-Schema basiert auf Manabe (1969). In der Originalveröffent-

lichung hat der Boden eine Tiefe von 1 m, in REMO wird stattdessen eine Tiefe angenommen,

die bis zur Wurzeltiefe reicht – was üblich für Bucket-Schemata ist (Yang et al., 1995) (vgl.

Abbildung 5.2). Da die Wurzelzone die untere Grenze des Schemas darstellt, wird unterhalb von

dieser kein Wasser modelliert.

Eine Schwachstelle von Bucket-Schemata ist, dass ihre Reaktionszeit auf Niederschläge

aufgrund lediglich einer simulierten Schicht zu kurz ist, um ein Feedback zu zeigen (Viterbo,

2002). Darüber hinaus haben Bucket-Schemata einige weitere Nachteile, die in REMO bereits

überarbeitet wurden. So darf die Evaporation über unbewachsenem Boden grundsätzlich auf

das Wasser des gesamten Bucket zugreifen (Viterbo, 2002). In REMO wird dies jedoch dadurch

abgefedert, dass der Boden in die obersten 0,1 m (wtop) und den Bereich darunter unterteilt

wird. Für die Evaporation kommt nur der relative Wassergehalt des Bodens h in wtop in Frage

(Roeckner et al., 1996):

h =
1− cos(π

w−(wmax−wtop)
wtop

)

2
. (5.8)

Viterbo (2002) kritisiert an Bucket-Schemata ebenfalls, dass sie in ihrer ursprünglichen Form

bei der Transpiration den Blattwiderstand nicht berücksichtigen. Dieser Kritikpunkt wird bei

REMO ebenfalls entschärft, da eigenständige Parametrisierungen für den Blattwiderstand und

den Trockenstress, dem Pflanzen eventuell ausgesetzt sind, basierend auf Sellers et al. (1986)

existieren (Roeckner et al., 1992).

Neben dem Feuchtigkeitstransfer von der Pedo- in die Atmosphäre verliert der Boden auch

durch die unterirdische DrainageRD Wasser. Liegt der relative Wasseranteil des Bodens unterhalb

von 5 %, drainert der Boden nicht. Zwischen 5 und 90 % findet eine langsame und oberhalb von

90 % eine schnelle Drainage statt (Roeckner et al., 1992):

RD
ρw

=


dmin

WS
WSmx

, wenn 0, 05WSmx < WS < 0, 9WSmx

dmin
WS
WSmx

+ (dmax − dmin)( WS−0,9WSmx

WSmx−0,9WSmx
)d , wenn

WS ≥ 0, 9WSmx

 . (5.9)

Hierbei entsprechen die d-Parameter unterschiedlichen Faktoren der Fließgeschwindigkeit, wobei

dmin = 2,8 · 10−10 m s−1, dmax = 2,8 · 10−8 m s−1 und d = 1, 5 in REMO definiert sind.
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5.2 Modellentwicklung im Rahmen der Arbeit

5.2.1 Das 5-Layer-Schema

Das 5-Layer-Schema wurde von Hagemann und Stacke (2015) entwickelt und wird bereits

im LSM JSBACH (Reick et al., 2017) und damit auch im Max-Planck-Institute Earth System

Model (MPI-ESM) (Mauritsen et al., 2019) verwendet. Die notwendigen Subroutinen stehen

mit ähnlichen Parametrisierungen wie in Hagemann und Stacke (2015) beschrieben bereits in

REMO zur Verfügung. Jedoch konnte das Schema in REMO bisher nicht verwendet werden, da

die erforderlichen Eingangsparameter noch nicht zur Verfügung standen.

Abbildung 5.2: Schematische Darstellung des Bucket- (a) und des 5-Layer-Schemas (b).

Das 5-Layer-Schema zeichnet sich durch die Repräsentation des Bodenwassers in fünf Schich-

ten statt nur einer, wie beim Bucket-Schema, aus (vgl. Abbildung 5.2). Die Schichtmächtigkeiten

orientieren sich an denen, die für die Bodentemperatur in REMO verwendet wurden (vgl. Ab-

bildung 5.1). Die maximale Tiefe des Modells wird nicht länger durch die Wurzeltiefe, sondern

durch die Tiefe des anstehenden Gesteins oder durch die Untergrenze der fünften Schicht in
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ca. 10 m Tiefe definiert. Dies hat den Vorteil, dass sich Wasser auch unterhalb der Wurzelzone

befinden kann (Hagemann & Stacke, 2015). Da im Modell an der unteren Grenze des Bodens

lediglich Drainage stattfindet, spricht man auch von einer freien Drainage (Clark et al., 2015).

Durch die Unterteilung des Bodens in mehrere Schichten können die vertikalen Wasserbewe-

gungen Versickerung (Perkolation, 1. Term in Gleichung 5.10) und kapillarer Aufstieg (2. Term

in Gleichung 5.10) innerhalb des Bodens modelliert werden. Hierfür wird die eindimensionale

und θ-basierte Form der Richards-Gleichung (Richards, 1931) verwendet (vgl. Kapitel 5.2.9).

Diese beschreibt die relative Feuchteänderung δθ durch die Vertikalbewegungen in Abhängigkeit

von der Zeit t:

δθ

δt
=
δK

δz
+

δ

δz
(D(θ) ∗ δθ

δz
) + S . (5.10)

θ [m m−1] ergibt sich aus dem Quotienten der Bodenfeuchte WS [m] mit der jeweiligen Schicht-

mächtigkeit z [m]. δz beschreibt die Änderung der Schichtmächtigkeit zwischen zwei Schichten.

D steht für die Diffusivität [m2 s−1] und K für die hydraulische Leitfähigkeit [m s−1]. S be-

zeichnet Quellen und Senken [m], die durch den Zutrag von Wasser in den Boden in Form

der Infiltration beziehungsweise den Wasserverlust des Bodens durch Evapotranspiration und

Drainage berechnet werden (Hagemann & Stacke, 2015).

Versickerung und kapillarer Aufstieg werden im Modell separat berechnet. Für K verwendet

REMO anders als bei Hagemann und Stacke (2015) nicht die Parametrisierung nach van Ge-

nuchten (1980), sondern nach Campbell (1974) in der Modifikation von Clapp und Hornberger

(1978):

K = Ksat(
θ

θsat
)2bclapp+3 . (5.11)

Ksat entspricht der gesättigten hydraulischen Leitfähigkeit, θsat [m m−1] dem Wassergehalt bei

Sättigung, was der Porösität f entspricht. bclapp [-] stellt den Clapp-Hornberger-Parameter dar,

der die Wasserrückhaltekurve nach Clapp und Hornberger (1978) beschreibt. Die Diffusivität

wird sowohl bei Hagemann und Stacke (2015) als auch in REMO nach Campbell (1974) mit der

Berücksichtigung der Clapp-Hornberger-Parametrisierung (Clapp & Hornberger, 1978) behandelt:

D = bclappKsat
ψsat
θ

+ (
θ

θsat
)bclapp+3 . (5.12)

ψsat [m] repräsentiert hier das gesättigte Matrixpotenzial. Die Diffusivität zwischen zwei Schich-

ten wird durch das arithmetische Mittel der Diffusivität beider Schichten beschrieben (Hagemann

& Stacke, 2015).

Die Parametrisierung der Infiltration wurde mit dem Einbau des 5-Layer-Schemas nicht

verändert. Allerdings wurde die in Kapitel 5.1.5.2 verwendete Form der Evaporation über unbe-
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wachsenem Boden angepasst (Hagemann & Stacke, 2015), da durch die Schichtung des Bodens

eine Limitierung des Wassergehalts auf die obersten 0,1 m nicht mehr notwendig ist (vgl. Glei-

chung 5.8). Die neue Gleichung zur Ermittlung des relativen Wassergehalts im Boden h [m m−1]

entspricht daher der ursprünglich in ECHAM3 verwendeten Formulierung von Roeckner et al.

(1992), die durch den Index der Bodenfeuchte auf die oberste Schicht angepasst wird (Hagemann

& Stacke, 2015):

h =
(1− cos(π WS1

WSmx1
))

2
. (5.13)

Damit kann die Evaporation über unbewachsenem Boden lediglich mit Wasser aus der obersten

Bodenschicht erfolgen. Für die Transpiration wird die Wurzeltiefe zr [m] über das Verhältnis der

maximal möglichen Wassermenge des Bodens Wcap [m] und der Feldkapazität θFC [m m−1]

geschätzt (Hagemann & Stacke, 2015):

zr =
Wcap

θFC
. (5.14)

Die Wassermenge, die für die Drainage zur Verfügung steht, wird als akkumulierter Überschuss

des Bodenwassers einer jeden Schicht gegenüber der jeweiligen Feldkapazität berechnet. Um

die Gesamtdrainage zu erhalten, wird die Versickerung aus der untersten Schicht ebenfalls der

Drainage zugerechnet. Eine Unterteilung in langsame und schnelle Drainage wie beim Bucket-

Schema findet nicht mehr statt. Beiden Schemata gemein ist weiterhin, dass unterhalb von 5 % der

Feldkapazität keine Drainage stattfindet, da das 5-Layer-Schema für diesen Fall keine Perkolation

berechnet.

Gegenüber dem Bucket-Schema hat das 5-Layer-Schema neben der insgesamt realistischeren

Beschreibung des Bodenwassers zwei Vorteile, die sich auf die Prozesse zwischen der Landober-

fläche und der atmosphärischen Grenzschicht beziehen. Zum einen kann die Evaporation über

unbewachsenem Boden nur aus der obersten Schicht erfolgen. Zum anderen bietet das Wasser

unterhalb der Wurzelzone vor allem während trockenerer Phasen einen Wasserspeicher, der für

Pflanzen durch kapillaren Aufstieg des Wassers in die Wurzelzone verfügbar ist (Hagemann &

Stacke, 2015).

5.2.2 Modellstruktur der Bodenhydrologie: Subroutinen und Prozesse

Nachfolgend soll der Ablauf einer Simulation mit Fokus auf die Bodenhydrologie betreffende

Subroutinen und Prozesse erläutert werden, um einerseits den generellen Ablauf darzustellen

und andererseits die im Laufe der Arbeit durchgeführten Umstrukturierungen sowie eingebaute
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Schalter zu verdeutlichen und nachvollziehbar zu machen. Die Beschreibung orientiert sich dabei

zunächst an Abbildung 5.3 und später an Abbildung 5.4.

Abbildung 5.3: Modellstruktur bodenhydrologischer Prozesse (Ellipse) und damit verbundener
Subroutinen (Rechteck) zu Beginn der Arbeit. Entscheidungen sind als Rauten dargestellt. Die
Ausführung eines Prozesses ist durch eine gestrichtelte Linie dargestellt.

Nach dem Start einer Simulation und der Speicherzuweisung (Allocierung) der Variablen

werden die Variablen der a-files oder f- und g-files über von ecaprep.f aufgerufene Subroutinen

eingelesen. Anschließend erfolgt über phyec.f die Initialisierung weiterer Variablen durch das

Aufrufen von init.f. Dieses Programm weist lediglich im ersten Zeitschritt den Texturklassen

entsprechende bodenphysikalische Parameter zu. phyec.f ruft danach phyorg.f auf, in dem die

Anzahl der Bodenschichten für das 5-Layer-Schema sowie deren Mächtigkeiten definiert werden.
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Bei Aktivierung des Schalters L5LAY wird zudem die Subroutine soildef.f aufgerufen, in der die

zuvor nur für das Bucket bekannten, einschichtigen Größen wie die Feldkapazität (sowohl in [m]

für die Betrachtung der Wassersäule als auch in [m m−1] für die relative Betrachtung) für die fünf

Schichten definiert werden. Zudem werden die Wurzeltiefe und die Tiefe bis zum anstehenden

Gestein für jede Schicht definiert. Der Aufruf von soildef.f erfolgt zu jedem Zeitschritt. Damit ist

die Definition und Initialisierung von Variablen abgeschlossen.

Anschließend wird anhand von phyorg.f die Modellphysik behandelt. Zunächst wird vdiff.f

aufgerufen, das den vertikalen Austausch von atmosphärischen Variablen über die Atmosphären-

schichten durch turbulente Flüsse berechnet. Folglich werden auch die Prozesse der Evapotran-

spiration behandelt, wobei die Transpiration für beide Bodenschemata gleich abläuft. Bei der

Evaporation aus unbewachsenem Boden steht beim 5-Layer-Schema Wasser aus der obersten

Schicht, andernfalls aus den obersten 0,1 m, zur Verfügung. Entsprechend der verdunsteten

Menge wird das Bodenwasser im Bucket oder je Schicht aktualisert.

Nach dem Abschluss von vdiff.f wird surf.f von phyorg.f aufgerufen. In dieser Subroutine

werden alle weiteren Prozesse der Landoberfläche und im Boden behandelt. So werden zunächst

die Schnee- und Bodentemperatur berechnet, um eine neue Oberflächentemperatur zu erhalten.

Für die Bodentemperatur wird unabhängig vom Schema der mittlere Bodenwassergehalt verwen-

det. Anschließend werden die Verdunstung von Interzeptionswasser sowie die Schneeschmelze

berechnet. Damit ist die Menge des an der Landoberfläche befindlichen Wassers, das sich aus

Regen, Schneeschmelze und von der Vegetation abgetropftem oder abgeflossenem Wasser zusam-

mensetzt, bekannt, sodass die Subroutine ascheme.f aufgerufen werden kann. In dieser findet die

Unterteilung des Wassers in Infiltration und Oberflächenabfluss anhand des IA-Schemas statt.

Anschließend wird in surf.f abgefragt, welches bodenhydrologische Schema verwendet wird. Im

Falle des Bucket-Schemas wird das durch die Infiltration hinzugekommene Wasser der Boden-

feuchte zugerechnet und eventuell auftretende Drainage abgezogen. Damit ist der hydrologische

Prozess im Bucket-Schema beendet. Ist das 5-Layer-Schema aktiviert, wird zunächst die Subrou-

tine soilchange.f aufgerufen. In dieser werden das durch die Drainage des vorherigen Zeitschritts

und die Evapotranspiration entnommene Wasser sowie das durch die Infiltration gewonnene

Wasser mit der Bilanz der Bodenfeuchte verglichen, da es zu Inkonsistenzen beispielsweise durch

Tau kommen kann. Gegebenenfalls wird die Bodenfeuchte korrigiert, um die Wasserbilanz zu

schließen.

Anschließend wird soilhyd.f durch surf.f aufgerufen. In dieser Subroutine wird die verti-

kale Bewegung des Wassers durch Versickerung und kapillaren Aufstieg auf Basis der Was-

serrückhaltefunktion von Campbell (1974) und Clapp und Hornberger (1978) mit Hilfe der

Richards-Gleichung berechnet. Aus der tiefsten Schicht versickerndes Wasser wird der Drainage

zugeschrieben, die anschließend in surf.f unabhängig vom bodenhydrologischen Schema behan-
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delt wird. Damit ist die Behandlung der die Bodenhydrologie für einen Zeitschritt betreffenden

Subroutinen und Prozesse abgeschlossen.

Die im Rahmen der Arbeit durchgeführten strukturellen Veränderungen und zusätzlich einge-

bauten Optionen im Bereich der Bodenhydrologie werden nachfolgend anhand von Abbildung

5.4 erläutert. Dabei wird lediglich auf die Veränderungen und Abweichungen zur vorherigen

Version eingegangen.

Zunächst wurde das Modul mo_soil eingeführt. In diesem werden alle neuen Variablen, also

die Sand-, Ton- und organischen Anteile (Ziegler, 2022) sowie die für das 5-Layer-Schema

benötigten Variablen für jede einzelne Schicht und für das gewichtete Schichtmittel definiert.

Außerdem sind hier nun auch die Anzahl und die Mächtigkeiten der Schichten definiert.

Die Subroutine init.f spielt bei den durchgeführten Veränderungen eine wichtige Rolle für

die Übergabe und Berechnung aller zeitlich konstanten Bodenparameter, die nicht direkt aus der

Bodenbibliothek erzeugt werden. Bei der Zuweisung der bodenphysikalischen Parameter kann

über die Wertebereiche der Texturkarte (Variablenname FAO), die durch die Bodenbibliothek fest-

gelegt wird (FAO-Datensatz = 0–6, SoilGrids-Datensatz = 100–113), angewählt werden, welche

und wie viele Texturklassen verwendet werden sollen. Außerdem kann über den Schalter LSOIL

= FALSE die Verwendung von kontinuierlichen PTFs aktiviert werden. Diese beiden Neuerungen

wurden im Rahmen der parallel laufenden Dissertation eingeführt. In der vorliegenden Arbeit

wurde zudem die Möglichkeit geschaffen, dass die bodenphysikalischen Parameter entweder als

gewichtetes Mittel der Schichten oder für jede einzelne Schicht verwendet werden, sodass für

letzteren Fall eine vertikale Heterogenität des Bodens eingeführt wird. Diese Option ist über den

Schalter L5LAYER_TOTAL = TRUE anwählbar und nur in Kombination mit LSOIL = FALSE

nutzbar, da die Informationen der Korngrößenverteilung notwendig sind. Andernfalls erfolgt die

gewichtete Mittelung der Parameter über die neue Subroutine layer_total.f.

Für die Auswahl der Funktion der Wasserrückhaltekurve wurde der Schalter ISOILHYD_PA-

RAM eingebaut. Bei 0 wird die Funktion von Campbell (1974) nach Clapp und Hornberger

(1978) verwendet, bei 1 die von van Genuchten (1980). Entsprechend der Auswahl werden die

jeweils benötigten Parameter in init.f berechnet. Außerdem wurde die zuvor zu jedem Zeitschritt

ausgeführte Subroutine soildef.f in init.f verschoben, da die durch sie erzeugten Variablen zeitlich

konstant sind und die einmalige Berechnung folglich ausreichend ist.

Bis zum Aufruf von surf.f ist die Struktur ansonsten unverändert. In surf.f wird nun bei

Verwendung des 5-Layer-Schemas nicht mehr die mittlere Bodenfeuchte zur Berechnung der

Bodentemperatur verwendet, sondern die in der jeweiligen Schicht auftretende Bodenfeuchte.

Für die Berechnung der Infiltration in ascheme.f wurden zwei weitere Schemata etabliert. Die

Auswahl kann über IINFIL_PARAM getroffen werden. 0 bedeutet hierbei die Verwendung des

Improved Arno (IA)-Schemas, 1 die des Philip-Schemas und 2 die Berechnung nach Green-Ampt.
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Zudem besteht zwar zumindest theoretisch die Option die Form der zu verwendenden

Richards-Gleichung über den Schalter IRICHARDS zu beeinflussen. 0 steht hierbei für die

feuchtebasierte und 1 für die gemischte Form der Gleichung. Wie in Kapitel 6.6.5 jedoch be-

schrieben, konnte bei letzterer keine Konvergenz der Werte erzielt werden.
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5.2.3 Einbau der Wurzeltiefe und der Tiefe des anstehenden Gesteins

5.2.3.1 Einbau der Wurzeltiefe

Um die Wurzeltiefe zr [m] als Variable in REMO zu etablieren, wurden drei verschiedene Ansätze

verwendet, deren Einbau im Folgenden erläutert wird:

1. Die Schätzung über das Verhältnis von Wcap und θFC (s. Gleichung 5.14) (Hagemann &

Stacke, 2015) (nachfolgend zrh).

2. Der Einbau eines bestehenden Datensatzes (Yang et al., 2016a; Yang et al., 2016b) (nach-

folgend zry).

3. Die Berechnung auf Basis der Wurzeltiefen der PFTs aus REMO-iMOVE (Canadell et al.,

1996; Wilhelm et al., 2014) und der anschließende Einbau des neu erzeugten Datensatzes

(nachfolgend zri).

Grundsätzlich gilt für alle drei Ansätze, dass die Wurzeltiefe im Modell nicht tiefer sein

darf als das anstehende Gestein. Tritt dieser Fall ein, so wird die Wurzeltiefe auf die Tiefe des

anstehenden Gesteins reduziert.

Da für den Einbau von zrh keine neuen Daten benötigt werden, ist dieser auch von Hagemann

und Stacke (2015) verwendete Ansatz derjenige, der am leichtesten umzusetzen ist. Die benötigten

Daten Wcap und θFC werden bereits über die Bodenbibliothek erzeugt und in REMO eingelesen.

Anschließend wird die Wurzeltiefe für den Fall, dass das 5-Layer-Schema verwendet werden soll,

über Gleichung 5.14 in der Initialisierungssubroutine init.f berechnet und an die nachfolgenden

Subroutinen übergeben.

Die Implementierung von zry ist deutlich komplexer, da hierfür die Programme, die in der

Bodenbibliothek die Surface Library generieren, um die Verarbeitung des Datensatzes erwei-

tert werden müssen. Nur so ist eine konsistente Handhabung der Gebietsauswahl (third.sh),

des Einlesens aus dem globalen Datensatz (fourth.sh) und der Interpolation auf die gewünsch-

te Modellauflösung (fifth.sh) gewährleistet. Voraussetzung ist, dass der Ausgangsdatensatz als

netCDF-Datei vorliegt – entsprechend war die Umwandlung von tif zu netCDF notwendig – und

idealerweise global verfügbar ist. Ist der Datensatz in die Bodenbibliothek implementiert, muss

das Einlesen erfolgen. Dies geschieht mittlerweile vereinfacht über die Subroutine readbodlibda-

ta.f, die entsprechend angepasst wurde.

Um die Wurzeltiefen der 16 PFTs aus REMO-iMOVE (Wilhelm et al., 2014) verwenden zu

können, muss zunächst der Präprozesser von iMOVE für das Untersuchungsgebiet ausgeführt

werden. Die PFTs fassen dabei unterschiedliche Pflanzenarten mit ähnlichen biophysikalischen
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Charakteristika und funktionalen Merkmalen zu Klassen zusammen. Die Zuweisung der PFT-

Klassen basiert auf dem Globcover 2000-Datensatz (Bartholomé & Belward, 2005), der eine

Auflösung von 1 km × 1 km aufweist. Diese Bedeckung wird anschließend mit der Ökosystem-

klassifikation nach Holdridge (1964) kombiniert, um der Tatsache, dass die Vegetationsbedeckung

eng mit dem vorherrschenden Klima verknüpft ist, gerecht zu werden. Neben verschiedenen

Eigenschaften wie dem LAI, der Albedo oder der Netto-Primär-Produktion werden den einzelnen

PFTs auch Wurzeltiefen zugewiesen (Wilhelm et al., 2014). Die Bodentexturen von HWSD

werden dabei genutzt, um die Hintergrundalbedo des unbewachsenen Bodens (Wilhelm et al.,

2014) sowie den Welkepunkt (Wilhelm (n. d.), internes Dokument) zu berechnen. Die Wurzeltie-

fe in iMOVE basiert auf den maximalen Wurzeltiefen unterschiedlicher Biome der jeweiligen

Klimazonen, die von Canadell et al. (1996) zusammengetragen wurden. Bodenphysikalische

Parameter werden dabei nicht berücksichtigt (nur im Modellcode des iMOVE-Präprozessors

dokumentiert). Um aus diesen subskaligen Daten einen Wert pro Gitterzelle zu erhalten, wur-

den die 16 Wurzeltiefen in dieser Arbeit mit Hilfe des gewichteten Mittels (s. Kapitel 4.1.1.1,

Gleichung 4.3) zu einem Wert zusammengefasst. Die Gewichtung wird über den relativen Anteil

eines PFT in einer Gitterzelle ermittelt. Die so generierte Karte wird in eine bereits erzeugte Bo-

denbibliothek eingebaut und ersetzt damit einen eventuell bestehenden Datensatz der Wurzeltiefe.

Anschließend werden die Daten über die Subroutine readbodlibdata.f eingelesen und können im

Modell verwendet werden.

Mittlerweile wurde eine weitere Adaption in das Modell eingebaut, die bei der Verwendung

von iMOVE automatisch die jeweiligen Mittelwerte der Wurzeltiefe in init berechnet und für

die Bodenhydrologie verwendet. Wird iMOVE nicht verwendet, muss entweder obiger Routine

gefolgt oder zrh verwendet werden.

5.2.3.2 Einbau der Tiefe bis zum anstehenden Gestein

Bezüglich der Tiefe bis zum anstehenden Gestein zs [m] gibt es nur sehr wenige Datensätze

(s. Kapitel 3.1.2), welche die für REMO notwendige Tiefe von 10 m abdecken, da die meisten

Datensätze diese Variable lediglich bis zur Untergrenze der eigenen Modellierung betrachten.

zs aus SoilGrids (Hengl et al., 2014; Hengl et al., 2017; Shangguan et al., 2017) erfüllt dieses

Kriterium und wird zudem von Dai et al. (2019a) in einer vergleichenden Analyse für die

Verwendung in Klima- und Erdsystemmodellen empfohlen. Um den Datensatz einzubauen,

wurde ebenso wie beim Einbau der Wurzeltiefe nach Yang verfahren. Damit steht die Tiefe bis

zum anstehenden Gestein nach der Auswahl des Untersuchungsgebietes und der Interpolation

auf die Zielauflösung des Modelllaufs in der Bodenbibliothek zur Verfügung und wird über

readbodlibdata.f in REMO eingelesen.
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Wie bereits in Kapitel 5.2.3.1 angesprochen, stellt die Tiefe des anstehenden Gesteins neben

der unteren Grenze der tiefsten Schicht den zweiten limitierenden Faktor für die Wurzeltiefe dar.

Dies gilt auch für die Berechnung der Bodenfeuchte und deren Bewegung in REMO. Die Tem-

peratur wird hingegen unabhängig von der jeweiligen Wurzteltiefe oder Tiefe zum anstehenden

Gestein immer für die Tiefe der fünf Schichten berechnet.

5.2.4 Einbau hydrologischer Bodenparameter

Wie aus den Gleichungen in Kapitel 5.2.1 ersichtlich wird, benötigt das 5-Layer-Schema weitere

Daten, deren Variablen zwar in REMO definiert, jedoch nicht mit Werten belegt waren. Dies sind

die gesättigte hydraulische Leitfähigkeit Ksat (FKSAT, [m s−1]), das gesättigte Matrixpotential

ψsat (FMPOT, [m]) und der Clapp-Hornberger-Parameter bclapp (BCLAPP, [-]). Zudem existiert

eine zweite Variable für die Porosität f (VPOR, [m m−1]). Die erforderlichen Variablen können

auf verschiedene Art und Weise in das Modell eingebaut werden, was nachfolgend detaillierter

erläutert wird. Die Verwendung weiterer als der fünf ursprünglichen Texturklassen (s. Kapitel

5.2.4.1) und kontinuierlicher PTFs (s. Kapitel 5.2.4.3) wurde durch den Einbau der Sand-, Ton-

und organischen Anteile von SoilGrids in die BodLibKit und REMO ermöglicht. Der Einbau

dieser Daten sowie die Definition weiterer Texturklassen wurden durch Ziegler et al. (2020) und

Ziegler (2022).

5.2.4.1 Zuweisung über Texturklassen

Die einfachste Variante, um die bodenhydrologischen Paramter in REMO zu integrieren, ist

die Zuweisung von Werten an die Bodentexturklassen (s. Tabelle 5.4), wobei diese als fixer

Wert im Modellcode (Subroutine init.f ) definiert werden. Die Werte für die fünf von REMO

verwendeten Bodentexturklassen und Torf finden sich in Hagemann und Stacke (2015), die sich

auf die Arbeiten von Beringer et al. (2001) und Letts et al. (2000) beziehen.

Bei der Verwendung dieser Werte sollte berücksichtigt werden, dass es für die Texturklasse

Lehmiger Ton unterschiedliche Definitionen gibt. Einerseits entspricht sie nach der deutschen

Bodenkundlichen Kartieranleitung 5 (Sponagel et al., 2005) der Bodenklasse Lehmiger Ton

Tl. Der Defintion über die Korngrößenverteilung (5 - 40 % Sand, 30 - 55 % Schluff, 45 - 65 %

Ton) folgend entspricht dies einer Mischung aus den Texturen Schluffiger Ton und Ton im

USDA-Diagramm. Das RCM COSMO (Doms et al., 2013), das ebenso wie REMO auf dem

EM/DM basiert (Schulz & Schättler, 2014), verwendet eine andere Definition (35 % Sand, 35 %

Ton). Mit dieser ist Lehmiger Ton in der USDA-Textur Toniger Lehm verortet. Folglich werden

die Werte dieser Textur aus der Tabelle von Hagemann und Stacke (2015) für Lehmiger Ton

verwendet. Dieses Beispiel verdeutlicht die Nachteile einer international nicht einheitlichen
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Definition von Texturklassen und stellt den großen Vorteil kontinuierlicher PTFs heraus, die sich

für die Berechnung der Bodenparamater gänzlich an den Korngrößenverteilungen des Bodens

orientieren.

Tabelle 5.4: Hydrologische Bodenparameter für Texturklassen und Torf, die im 5-Layer-Schema
verwendet werden (Letts et al., 2000; Beringer et al., 2001; Hagemann & Stacke, 2015). Ksat

= Gesättigte hydraulische Leitfähigkeit [10−6 m s−1], ψsat = Gesättigte Matrixsaugspannung
[m], bclapp = Clapp-Hornberger-Paramber b [-], f = Porosität [m3

Va+Vw
/m3

Vt
]. In der Tabelle von

Beringer et al. (2001) wird die Klasse Schluff nicht berücksichtigt, weswegen sie nachträglich in
die obige Tabelle eingefügt und mit Werten von Schluffigem Lehm versehen wurde, da dies die
am nächsten liegende Texturklasse ist. Für weitere Erläuterungen sei auf den Text verwiesen.

Textur Ksat ψsat bclapp f

Sand 23,56 0,0473 3,3900 0,3731
Lehmiger Sand 16,56 0,0639 3,86 0,3857
Sandiger Lehm 7,11 0,1319 4,50 0,4159
Lehm 4,19 0,2073 5,77 0,4348
Schluffiger Lehm 1,68 0,4543 4,98 0,4676
Schluff 1,68 0,4543 4,98, 0,4676
Sandig-toniger Lehm 7,11 0,1319 7,20 0,4159
Schluffig-toniger Lehm 1,31 0,5610 8,32 0,4764
Toniger Lehm 2,85 0,2889 8,32 0,4487
Sandiger Ton 5,76 0,1518 9,59 0,4235
Schluffiger Ton 1,14 0,6330 10,38 0,4814
Ton 2,00 0,3907 12,13 0,4613
Torf 2,00 0,0102 4,00 0,8800

Statt der FAO-Texturklassen kann dank der angesprochenen parallel laufenden Dissertation

auch der SoilGrids-Datensatz als Basis für die Bodenparameter in der BodLibKit verwendet

werden. Dies geht mit der Verwendung von zwölf Texturklassen einher, die an das USDA-

Diagramm angelehnt sind und sich an den Korngrößenverteilungen von SoilGrids orientieren.

Für die hydrologischen Bodenparameter werden die Werte aus Tabelle 5.4 für REMO genutzt

und in den Modellcode übertragen. Vor allem bei Simulationen mit höheren Modellauflösungen

ist die Verwendung von SoilGrids statt der FAO-Daten von Vorteil, da die Texturen einerseits

aufgrund der höheren Anzahl an Klassen differenzierter sind und die Heterogenität des Bodens

besser abbilden können. Andererseits ist die Auflösung von SoilGrids mit 1 km × 1 km um ein

Vielfaches höher, sodass dieser Datensatz auch bei der Simulation von Auflösungen unter 0,11°

× 0,11° problemlos als Basis für die Bodenparameter genutzt werden kann.
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5.2.4.2 Einbau von Datensätzen

Alternativ zu den Texturklassen können unabhängige Datensätze in die Bodenbibliothek eingebaut

und anschließend vom Modell eingelesen werden. So wurde in der vorliegenden Arbeit mit dem

Datensatz der gesättigten hydraulischen Leitfähigkeit Ksat von Montzka et al. (2017a, 2017b)

(0,25°× 0,25°) verfahren. Gegenüber den Texturklassen hat die Verwendung bereits bestehender

Datensätze den Vorteil, dass die horizontale Heterogenität des Bodens besser abgebildet werden

kann und häufig auch mehrere Schichten repräsentiert werden (Dai et al., 2019a).

Gegen die Verwendung statischer Datensätze sprechen jedoch mehrere Punkte. Zum einen

kann es sein, dass es für einen oder mehrere der benötigten Parameter schlicht keinen global

verfügbaren Datensatz gibt. Dies ist beispielsweise für den Clapp-Hornberger-Parameter bclapp
der Fall. Auch wenn prinzipiell globale Datensätze für alle Parameter existieren, so können

diese aus unterschiedlichen Quellen stammen. Dies bringt das Problem mit sich, dass sich die

Datengrundlage (FAO, SoilGrids etc.) sowie die Methodik der Datenaufbereitung und Daten-

satzerstellung unterscheiden können. Eine Konsequenz davon kann sein, dass die gleichzeitige

Verwendung unterschiedlicher Datensätze für verschiedene Parameter des Klimamodells, die

wie die hydraulische Leitfähigkeit und das Matrixpotential voneinander abhängen, bei der Kom-

bination der Parameter zu Inkonsistenzen führen kann. Deren Folge können fehlerhafte und

unrealistische Berechnungen der Zielgrößen sein. Außerdem variiert die Tiefe des Bodens zwi-

schen Datensätzen, bei denen manche lediglich die obersten 0,3 m abdecken und andere in Tiefen

von 2 m reichen (Dai et al., 2019a).

Aufgrund der genannten Nachteile fiel im Laufe der Arbeit die Entscheidung neben dem

Datensatz von Montzka et al. (2017a, 2017b) keine weiteren Datensätze wie den von Dai et al.

(2019b) in die Bodenbibliothek einzubauen, sondern die Datensätze stattdessen zur Validierung

der im Modell verwendeten PTFs zu verwenden (s. Kapitel 6.1.4).

5.2.4.3 Verwendung von Pedotransferfunktionen

PTFs haben gegenüber Texturklassen und Datensätzen von Bodenparametern den Vorteil, dass sie

lediglich von der horizontalen Auflösung des Datensatzes der Korngrößenverteilungen abhängig

sind. Zudem sind voneinander abhängige Parameter aus einer PTF untereinander konsistent. Da

der SoilGrids-Datensatz Auflösungen von 1 km2 bzw. 0,0625 km2 aufweist, bietet er ein enormes

Potential für die Klimamodellierung. Nach dem Zuschneiden auf das Untersuchungsgebiet und

der Aggregation der 1 km2-Version von SoilGrids auf die gewünschte Modellauflösung durch

die Bodenbibliothek werden die bodenhydrologischen Parameter bei der Modellinitialisierung

in init.f berechnet. Die Berechnung erfolgt lediglich, wenn auch die Sand- und Tonanteile ver-

wendet werden (Schalter LSOIL = FALSE), andernfalls werden die in der genannten Subroutine
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hinterlegten Werte der Texturklassen auf Basis von FAO beziehungsweise SoilGrids (s. Tabelle

5.4) verwendet.

Nachteilig an PTFs ist, dass die Verwendung einer einzigen PTF einen systematischen Fehler

sowie eine Unterschätzung der Unsicherheit der resultierenden Variablen aufweisen können

(Neuman, 2003). Um dies abzufedern, kann beispielsweise der Median eines PTF-Ensembles

verwendet werden (Dai et al., 2013), auch wenn dies wiederum zu Inkonsistenzen zwischen den

bodenhydrologischen Parametern führen kann (Dai et al., 2019a). Da bezüglich der Verwendung

von PTFs und der Nutzung dieser für die Berechnung bodenhydrologischer Parameter eine

intensive und fortlaufende Debatte geführt wird (Vereecken et al., 2010; Tóth et al., 2015; van

Looy et al., 2017; Zhang & Schaap, 2017; Zhang et al., 2018; Dai et al., 2019b; Szabó et al.,

2019; Zhang et al., 2020) und die Optimierung von PTFs und ihrer Methodik keine Ziele dieser

Arbeit sind, wird hier lediglich mit zwei unterschiedlichen PTFs gearbeitet, von denen sich eine

auf die Funktion der Wasserrückhaltekurve nach Campbell (1974) in der Form von Clapp und

Hornberger (1978) und die andere auf jene nach van Genuchten (1980) bezieht. Nachfolgend soll

lediglich erstere vorgestellt werden, letztere wird in Kapitel 5.2.8 ausführlicher behandelt.

Die PTFs für die Clapp-Hornberger-Funktion entstammen dem LSM Community Land Model

(CLM) in der Version 5.0 (Lawrence et al., 2018; Lawrence et al., 2019). In CLM wird zudem

der organische Anteil und dessen Eigenschaften für die Berechnung der bodenhydrologischen

Parameter (Lawrence & Slater, 2008) verwendet, was für die hydrologischen Parameter in dieser

Arbeit jedoch nicht berücksichtigt werden soll. Die gesättigte hydraulische Leitfähigkeit Ksat

[mm s−1], das Matrixpotential ψsat [mm], der Clapp-Hornberger-Parameter bclapp [-] sowie die

Porosität f [m3 m−3] einer Schicht i werden wie folgt berechnet (Lawrence et al., 2018):

Ksati = 0, 0070556 ∗ 10−0,884+0,0153sandi ; (5.15)

ψsati = −10 ∗ 101,88−0,0131sandi ; (5.16)

bclappi = 2, 91 + 0, 159clayi ; (5.17)

fi = 0, 489− 0, 00126sandi . (5.18)

sand und clay bezeichnen die Korngrößenanteile von Sand und Ton [%] pro Schicht i.

Nach der Berechnung der bodenhydrologischen Parameter erfolgt eine gewichtete Mittelung

(s. Gleichung 4.3) der Werte für die fünf Schichten, sodass die Parameter über alle Schichten

einen konstanten Wert aufweisen. Mit der Einführung des Schalters L5LAYER_TOTAL = TRUE
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werden die Werte nicht gemittelt, sondern für jede einzelne Schicht übergeben. Der Boden weist

somit eine vertikale Differenzierung auf, was einer realistischeren Annahme als die vertikale

Homogenität entspricht (Braun & Schädler, 2005). Damit wird an die Handhabung in LSMs wie

CLM (Lawrence et al., 2018) oder VEG3D (Breil et al., 2018) sowie in einem gekoppelten Klima-

und Hydrologiemodell wie Weather Research and Forecasting Model Hydrological modeling

system (WRF-Hydro) (Senatore et al., 2015; Gochis et al., 2020) angeknüpft. Dies kann beim

Übergang der Schichten problematisch sein und zu Inkonsistenzen der Bodenfeuchte führen,

wenn die Eigenschaften zweier Schichten sich stark voneinander unterscheiden (Romano et al.,

1998; Kale & Sahoo, 2011).

5.2.5 Einbau der geschichteten Bodenfeuchte in die Antriebsdaten

Die Initialwerte einer Simulation werden REMO zum ersten Zeitschritt an jeder Gitterzelle

durch die Antriebsdaten (a-files) vorgegeben. Das 5-Layer-Schema ist im Präprozessor jedoch

noch nicht berücksichtigt, weswegen REMO beim Modellstart mit dem neuen Schema aufgrund

fehlender Initialisierungswerte für die Bodenfeuchte in den Schichten abbricht. Dieses Problem

wurde dadurch umgangen, dass REMO zum ersten Zeitschritt eine in der Fläche konstante

Bodenfeuchte vorgegeben und die Suche nach den Variablen in den a-files sowie deren Einlesen

unterbunden wurde. Somit wurden Simulationen ohne Initialisierung über die a-files möglich.

Da im weiteren Verlauf einer Simulation lediglich auf atmosphärische Variablen der a-files in

der Relaxationszone zurückgegriffen wird und das Modell ohnehin einen Einschwingprozess

durchläuft, ist diese Vorgehensweise, das "Kurzschließen", legitim.

Um das 5-Layer-Schema jedoch ohne größeren Aufwand und mit einer realistischeren Ini-

tialisierung in REMO nutzen zu können, war es notwendig in den Präprozessor, der die a-files

erzeugt, einzugreifen. Dieser wählt das Untersuchungsgebiet und die in den a-files benötigten

Variablen aus den g-files und interpoliert diese, sodass sie die gleiche Auflösung wie die spätere

Modellsimulation haben. Die in den g-files für den obersten Meter in drei Schichten enthaltene

Bodenfeuchte (Schichtmächtigkeiten: 0,07 m, 0,21 m, 0,72 m) wird durch den Präprozessor

eingelesen, aufsummiert und als Bodenfeuchte im WurzelraumWS [m] in die a-files geschrieben.

Um dies auch für die Bodenfeuchte der fünf Schichten zu ermöglichen, müssen zunächst neue

Variablen WS1 bis WS5 in der Subroutine mo_emgrib definiert und in mo_nem allociert werden.

Anschließend kann die Bodenfeuchte der g-files genutzt werden, um, gewichtet mit der jeweiligen

Schichtmächtigkeit von REMO, die Bodenfeuchte der fünf Schichten in bodfld zu berechnen

und mit writeem in die a-files zu schreiben. Für die REMO-Schichten, die nicht im obersten

Meter liegen, wird die Bodenfeuchte des obersten Meters mit der Schichtmächtigkeit multipliziert.
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Damit weisen die a-files die Bodenfeuchte der fünf Schichten auf und der Einleseprozess in

REMO kann wie gewohnt stattfinden.

5.2.6 Überarbeitung der Infiltration

Das ursprüngliche Arno-Schema (Dümenil & Todini, 1992; Todini, 1996) zur Unterteilung des

Wassers an der Landoberfläche in Infiltration und Oberflächenabfluss beziehungsweise seine

Weiterentwicklung des IA-Schemas (Hagemann & Dümenil Gates, 2003) wird neben REMO

auch im GCM ECHAM (Roeckner et al., 2003), in den LSMs HTESSEL (Balsamo et al., 2009)

und JSBACH (Reick et al., 2017), als Option in ISBA-SURFEX (Vereecken et al., 2019) sowie

im hydrologischen Modell CWatM (Burek et al., 2020) verwendet. Da es jedoch prinzipiell für

die Nutzung in Modellen mit nur einer Bodenschicht konzipiert wurde (Viterbo, 2002), stellen

sich bezüglich der Verwendung in einem mehrschichtigen bodenhydrologischen Modell zwei

grundsätzliche Fragen: Ist das IA-Schema in mehrschichtigen Bodenmodellen anwendbar? Und

ist es – unabhängig von der ersten Frage – besser ein Infiltrationsschema zu implementieren, das

weitere bodenhydrologische Parameter als die Feldkapazität berücksichtigt?

Um diese Fragen zu klären, wurden drei weitere Infiltrationsschemata in REMO eingebaut.

Einerseits war dies eine simple Modifikation des IA-Schemas (modified Improved Arno Sche-

me (mIA)). Der einzige Unterschied zum IA-Schema ist, dass das Wasser nur in die oberste

Bodenschicht statt in die gesamte Wurzelzone infiltrieren kann. Diese Änderung wurde aus

der Überlegung heraus durchgeführt, dass das Wasser nach der Infiltration seiner, durch das

5-Layer-Schema ermöglichten, vertikalen Bewegung unterliegen sollte, statt direkt in tiefere

Schichten verteilt werden zu können. Andererseits wurden mit dem Philip-Schema (Philip, 1957)

und dem Schema nach Green und Ampt (Green & Ampt, 1911) zwei Ansätze eingebaut, die ihre

Wurzeln in der Hydrologie und Bodenphysik haben (Assouline, 2013; Bonan, 2019). Sie wurden

vielfach in hydrologischen Modellen (z.B. SWAT (Arnold et al., 2012)) und Fragestellungen (s.

Eagleson (1978), Cui und Zhu (2017) und Beven (2021) für eine Übersicht der Anwendungen)

verwendet. Die beiden Schemata sollen nachfolgend kurz erläutert werden.

Die Infiltration nach Philip (1957) nutzt die Richards-Gleichung (s. Kapitel 5.2.9), um die

Aufnahme und Abgabe von Bodenwasser zu beschreiben. Die kumulative Infiltration, also die

Wassermenge, die während eines Zeitschritts infiltrieren kann, wird danach wie folgt berechnet

(Philip, 1957):

Ic(t) = St−
1
2 +At . (5.19)

Die Aufnahme und Abgabe von Wasser wird zusammengefasst als Sorption S [m/s1/2] (sorpti-

vity) bezeichnet und kann nach Rawls et al. (1993) vereinfacht dargestellt werden:

S = [2(θsat − θr)Ksat|ψw|]
1
2 . (5.20)
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A [m s−1] stellt die um einen Faktor verringerte gesättigte hydraulische Leitfähigkeit dar und

kann wie S als

A =
2Ksat

3
(5.21)

vereinfacht werden (Rawls et al., 1993). Dies rührt daher, dass die Infiltrationsrate bei lang

andauernder Infiltration theoretisch nahe Ksat liegen müsste. Jedoch wird der in Gleichung 5.21

beschriebene Wert in der Praxis nie überschritten (Philip, 1969), weswegen Rawls et al. (1993)

die gezeigte Vereinfachung vorschlugen.

In einer früheren Form wurde Gleichung 5.19 um eine Potenzreihe ergänzt. Die Potenz in

Gleichung 5.20 für den Zeitschritt i lautete damit nicht 1/2, sondern i/2. Bei großen Zeitschritten

neigt dieser Ansatz jedoch zur Divergenz (Philip, 1957; Hillel, 1998; Assouline, 2013), weswegen

die in Gleichung 5.19 gezeigte Verkürzung von Philip (1957) vorgeschlagen wurde, die auch für

große Zeitschritte gute Lösungen zeigt.

Die Infiltration nach Green und Ampt (1911) hat die Grundannahme einer scharfen Benetz-

ungsfront (wetting front), die durch die Infiltration auftritt und sich stetig nach unten ausbreitet

(Hillel, 1998; Vereecken et al., 2019). Die Benetzungsfront zeichnet sich durch ein konstantes

Matrixpotential aus, das als ψw [m] bezeichnet wird. Es wird davon ausgegangen, dass der Boden

unterhalb der Benetzungsfront ungesättigt ist, während oberhalb gesättigte Verhältnisse herrschen.

Als Basis für die Green-Ampt-Infiltration dient die Flussgleichung nach Darcy (vgl. Kapitel

2.2.3.3, Gleichung 2.6) in Verbindung mit der Kontinuitätsgleichung (s. Gleichung 2.7) (Bonan,

2019).

Die kumulative Infiltration Ic(t) kann wie folgt berechnet werden (Bonan, 2019):

Ic(t) = Ksat(t) + |ψw|∆θln(1 +
Ic(t)

|ψw|∆θ
) . (5.22)

ψw muss dabei in der ursprünglichen Version empirisch bestimmt werden (Ogden & Saghafi-

an, 1997). Da ψw jedoch auch eine Funktion der hydraulischen Leitfähigkeit darstellt (Assouline,

2013), kann sie nach Rawls et al. (1993) mit Hilfe der Wasserrückhaltekurve von Campbell (1974)

auch vereinfacht werden:

ψw = (
2bclapp + 3

2bclapp + 6
)ψsat . (5.23)

In Gleichung 5.22 findet sich Ic(t) auf beiden Seiten der Gleichung. Daher muss mit Hilfe

numerischer Methoden die Nullstelle dieser Funktion gefunden werden (Bonan, 2019). In der

vorliegenden Arbeit wurde hierfür der Newton-Raphson-Algorithmus (s. Kapitel 4.2.1, Press et al.

(1994)) genutzt.

Die Schemata von Philip und Green und Ampt beschreiben die Infiltration in idealisierte und

vertikal homogene Böden ohne die Berücksichtigung von Vegetation, Hangneigung, Rissen oder
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Makroporen (Hillel, 1998; Bonan, 2019). Es gibt eine umfassende Literatur, die die Infiltrati-

onsschemata innerhalb von Modellen evaluiert. Für Philip stellen beispielsweise Thomas et al.

(2020) fest, dass die Ergebnisse in Feuchtgebieten gut mit den Messungen übereinstimmen. Die

generelle Verwendung für die vertikale Infiltration wird auch von Poulovassilis und Argyrokastri-

tis (2020) hervorgehoben. Kale und Sahoo (2011) zeigen, dass sowohl Philip als auch Green und

Ampt vielseitiger als andere Schemata sind, da sie unabhängig von der Niederschlagsintensität

verwendet werden können.

Für die Umsetzung in REMO wurde der Schalter IINFIL_PARAM in das Modell eingebaut.

Bei IINFIL_PARAM = 0 wird weiterhin das IA-Schema für die Infiltration verwendet. Wird der

Wert auf 1 gesetzt, wird das Philip-Schema verwendet, bei 2 das Green-Ampt-Schema. Zudem

wurden die neuen Parameter ZSORP [m/s1/2] und ZPA [m s−1] sowie ZFMPOTWF [m] in

der Subroutine ascheme.f definiert. Für das mIA-Schema wurde kein Wert vergeben, da dessen

Ergebnisse (s. Kapitel 6.6.2) nicht zielführend waren.

Während das IA-Schema die Bodenfeuchte, die subskaligen Minima und Maxima und die

Feldkapazität des gesamten Bodens verwendet, nutzen die drei anderen Schemata die Werte der

bodenphysikalischen Parameter der obersten Schicht. Diese entsprechen bei L5LAYER_TOTAL

= FALSE dem gewichteten Mittel der fünf Schichten, andernfalls den tatsächlichen Werten

der obersten Schicht. Während die Umsetzung des Philip-Schemas lediglich den Einbau der

genannten Gleichungen erforderte, war die des Green-Ampt-Schemas komplizierter, da hierfür

die Nullstelle mit Hilfe des Newton-Raphson-Algorithmus ermittelt werden musste. Dieser

wurde in Form der Subroutine rtsafe (Press et al., 1994) eingebaut (vgl. Kapitel 4.2.1). Der

Subroutine werden die Infiltrationsfunktion (s. Gleichung 5.22), deren Ableitung sowie ein

Konvergenzkriterium übergeben.

Da bei allen Schemata von einem Infiltrationsüberschuss ausgegangen wird, entspricht der

resultierende Oberflächenabfluss dem auf die Oberfläche auftreffenden Wasser abzüglich der

infiltrierten Menge.
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5.2.7 Korrektur des Bodenwärmestroms

Durch die Kombination der Änderungen, die mit dem Einbau des 5-Layer-Schemas und der

Überarbeitung der Bodendaten sowie des Bodenwärmestroms durch Ziegler (2022) einhergehen,

kam es während der Simulation von EUR-44 immer wieder zu einem Abbruch des Modells.

Die Korrektur dieses Fehlers bedurfte einer numerischen Anpassung des Bodenwärmestroms

sowie einer Überarbeitung der Behandlung der an der Landoberfläche eingehenden Strahlung.

Eine ausführliche Beschreibung sowie die Durchführung der numerischen Korrektur findet

sich in Ziegler (2022). Da zu einem späteren Zeitpunkt eine Entkopplung der Arbeiten von

Ziegler (2022) und der vorliegenden Dissertation stattfand, enthält letztere noch nicht das neue

numerische Schema des Bodenwärmestroms, sondern nur die Überarbeitung der Behandlung

der eingehenden Strahlung für diesen. Deshalb soll nachfolgend auch lediglich diese Änderung

beschrieben werden.

Ursächlich für den Abbruch war ein rapides Absinken der Oberflächentemperatur, wodurch

ein Grenzwert von 100 K unterschritten und das Modell in Folge dessen automatisch gestoppt

wurde. Bei genauerer Analyse zeigte sich, dass das Absinken der Temperatur nicht von einem

Zeitschritt (240 s) auf den anderen stattfand, sondern sich über mehrere Zeitschritte aufbaute.

Zu niedrige Temperaturen wurden dabei immer wieder auf Werte nahe dem Ausgangsniveau

korrigiert und sanken anschließend erneut stark ab. Von diesem ozillierenden Verhalten waren

lediglich einzelne Gitterpunkte, beispielsweise an den Küsten Islands, Grönlands und Schottlands,

sowie als weitere Variable die Temperatur in der obersten Bodenschicht betroffen. Daraus ließ sich

folgern, dass das Problem numerischer Natur war. Zwar konnte der Abbruch des Modells durch die

numerische Überarbeitung vermieden werden, jedoch traten weiterhin innerhalb kurzer Zeiträume

unrealistisch starke Schwankungen der Oberflächentemperatur auf. Dieses Verhalten ließ sich auf

die eingehende Strahlung an der Landoberfläche zurückführen, deren Wert für die Berechnung der

Bodentemperatur in surf nicht zu jedem Zeitschritt, sondern lediglich stündlich aktualisiert wurde.

Da für die Bodentemperatur lediglich der Bodenwärmestrom adaptiert werden musste, wurden

auch nur die enstprechenden Codezeilen aus der die Strahlung behandelnden Subroutine radint

in surf aufgenommen, um größere Eingriffe in das komplexe Strahlungsschema sowie häufigere

Aktualisierungen und damit einhergehende längere Modelllaufzeiten zu vermeiden. Die Lage der

Gitterpunkte an Küsten führte zudem dazu, dass eigentlich der von Semmler (2002) eingeführte

tile-approach (vgl. Kapitel 5.1.3) und damit lediglich der Landanteil in diesen Gitterpunkten für

die Berechnung der Oberflächentemperatur hätte verwendet werden sollen, da die Temperatur

an der Landoberfläche und in der obersten Bodenschicht lediglich für Landflächen definiert

sind. Allerdings wurde hier noch die Strahlung des gesamten Gitterpunktes und damit auch

an den Wasser- und Eisflächen für die Berechnung des Bodenwärmestroms verwendet. Eine
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entsprechende Anpassung erfolgte in der Übernahme des Codes in surf. Durch diese Adaption

konnte das Auftreten der Schwankungen unterbunden werden.
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5.2.8 Einbau der Parametrisierung nach van Genuchten

Als weitere Funktion der Wasserrückhaltekurve neben der verwendeten von Campbell (1974)

nach Clapp und Hornberger (1978) wurde die von van Genuchten (1980) (s. Tabelle 2.2) in

REMO eingebaut. Während erstere in Klima- und Landoberflächenmodellen mit geschichteten

Böden üblich ist (z.B. CLM (Lawrence et al., 2018)), verwenden bodenhydrologische Modelle

in der Regel die Funktion nach van Genuchten (1980) (z.B. WaSiM (Schulla, 2017), ParFlow

(Maxwell et al., 2017)) (Braun & Schädler, 2005). Zudem wird Clapp-Hornberger in LSMs

zunehmend durch van Genuchten ersetzt, wie dies bei HTESSEL (Balsamo et al., 2009) oder

dem Common Land Model (CoLM) (Maxwell & Miller, 2005) der Fall ist.

Zwar sind die van-Genuchten-Parameter schwieriger zu bestimmen (Schaap et al., 2001),

jedoch lassen sie sich nach Rawls et al. (1993) in Beziehung zu den Clapp-Hornberger-Parametern

setzen und können bei Bedarf entsprechend umgewandelt werden (Braun & Schädler, 2005) (s.

Gleichung 5.25). Der Vorteil der van-Genuchten-Funktion ist deren höhere Genauigkeit, die aller-

dings mit einem höheren Rechenaufwand beim Lösen der Richards-Gleichung einhergeht (Shao

& Irannejad, 1999). Diese Limitierung spielt durch die technologische Entwicklung jedoch eine

stetig abnehmende Rolle. Braun und Schädler (2005) konnten zeigen, dass die van-Genuchten-

Funktion für ein Gebiet im südwestdeutschen Baden-Württemberg mit drei unterschiedlichen

Bodentypen geringere Fehler und eine höhere Korrelation als die Campbell-Funktion aufweist.

Die Autoren stellten fest, dass dies auf die geringeren Werte der hydraulischen Leitfähigkeit und

Diffusion bei van Genuchten zurückzuführen ist, wodurch die Böden tendenziell feuchter sind.

Zu ähnlichen Ergebnissen kommen auch Shao und Irannejad (1999) für die USA.

Die folgenden PTFs von Rawls und Brakensiek (1985) entstammen Dai et al. (2013):

ψsati = exp(5, 3396738 + 0, 1845038clayi − 2, 48394546fi − 0, 00213853clay2i

− 0, 04356349sandifi − 0, 61745089clayifi + 0, 00143598sand2i f
2
i

− 0, 00855375clay2i f
2
i − 0, 00001282sand2i clayi + 0, 00895359clay2i fi

− 0, 00072472sand2i f
2
i + 0, 0000054clay2i sandi + 0, 5002806clayif

2
i ) ; (5.24)

αvgmi =
1

ψsati
; (5.25)
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Ksati = 24exp(19, 52348fi − 8, 968− 0, 028212clayi + 0, 00018107sand2i

− 0, 0094125clay2i − 8, 395215f2i + 0, 077718sandifi − 0, 00298sand2i f
2
i

− 0, 019492clay2i f
2
i + 0, 0000173sand2i clayi + 0, 02733clay2i fi

+ 0, 001434sand2i f
1
i − 0, 0000035sandiclay

2
i ) ; (5.26)

nvgmi = 1 + exp(−0, 7842831 + 0, 0177533sandi − 1, 062498fi − 0, 00005304sand2i

− 0, 00273493clay2i + 1, 11134946f2i − 0, 03088295sandifi + 0, 00026587sand2i f
2
i

− 0, 00610522clay2i f
2
i − 0, 00000235sand2i clayi

+ 0, 00798746clay2i f
2
i + 0, 0067449clayif

2
i . (5.27)

Zudem kann der van-Genuchten-Parameter mvgm über nvgm formuliert statt wie bei den

obigen Funktionen geschätzt werden, was zu einer Verbesserung der Ergebnisse auf Kosten der

Flexibilität der Funktion führt (Vereecken et al., 1990; Vereecken et al., 2010):

mvgm = 1− (
1

nvgm
) . (5.28)

Da Rawls und Brakensiek (1985) und Dai et al. (2013) keine PTF für die Porosität angeben,

wird bei der Berechnung der van-Genuchten-Parameter auf Gleichung 5.18 zurückgegriffen.

Außerdem wird die Berechnung des Residualwassers θr möglich, die entsprechend durchgeführt

wird und bei Verwendung beider Funktionen den zuvor für alle Böden und Schichten konstanten

Wert von 5 % der Feldkapazität als Residualwasser ersetzt.

θr = 0, 0182482 + 0, 00087269sandi + 0, 00513488clayi + 0, 02939286fi

− 0, 00015395clay2i − 0, 0010827sandifi − 0, 00018233clay2i f
2
i

+ 0, 00030703clay2i fi − 0, 0023584clayif
2
i . (5.29)

Die Berechnung der Variablen in init.f erforderte die Definition und zusätzliche Übergabe

der van-Genuchten-Parameter in REMO mit αvgm als VGM_ALPHA [m−1], nvgm als VGM_N

[-] und mvgm als VGM_M [-]. θr wurde entsprechend als THETA_R [m m−1] definiert. Über

den neu eingeführten Schalter ISOILHYD_PARAM kann die Funktion ausgewählt werden. 0

steht hierbei für Clapp-Hornberger, 1 für van Genuchten.
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5.2.9 Überarbeitung der Richards-Gleichung

Die Richards-Gleichung (Richards, 1931) beschreibt allgemein die Bewegung eines Fluids

durch ein poröses Medium. Diese kann sowohl im ein- als auch im mehrdimensionalen Raum

betrachtet werden. Während bei hydrologischen Modellen auch mehrdimensionale Bewegungen

des Wassers im porösen Medium Boden modelliert werden (z.B. Maxwell et al. (2017)), sind

innerhalb von Klima- und Landoberflächenmodellen in der Regel nur die vertikalen und damit

eindimensionalen Flüsse repräsentiert (Clark et al., 2015; Ji et al., 2017). Dies lässt sich vorrangig

auf die im Vergleich zu hydrologischen Modellen grobe Auflösung dieser zurückführen, wodurch

es zwar geringere Möglichkeiten aber auch geringere Notwendigkeiten gibt, kleinskalige Prozesse

abzubilden (Wood et al., 2011). Zudem ist die benötigte Rechenleistung, um die mehrdimensionale

Bewegung zu modellieren, bedeutend höher, was ebenfalls ein Argument für die eindimensionale

Modellierung ist (Bonan, 2019). Daher soll der Fokus nachfolgend auf der eindimensionalen

Richards-Gleichung liegen, um vertikale Flüsse im Boden zu beschreiben.

Die Richards-Gleichung leitet sich aus der Darcy-Gleichung und der Kontinuitätsgleichung

(s. Kapitel 2.2.3.3) ab und ist eine Differentialgleichung der Form:

δθ

δt
=

δ

δz
(K(θ)

δψ

δz
) +

δK

δz
. (5.30)

Dies ist die gemischte Form (mixed-form) der Richards-Gleichung (Hillel, 1998; Farthing

& Ogden, 2017; Bonan, 2019). Sie beschreibt die Änderung der Bodenfeuchte δθ pro zeitlicher

Änderung δt. Auf der rechten Seite wird die Änderung des Matrixpotentials δψ mit der Tiefe δz

dargestellt. Damit enthält die gemischte Form zwei Unbekannte, weswegen sich zwei weitere

Formen der Richards-Gleichung etabliert haben, die eine Vereinfachung der gemischten Form

darstellen und nur noch eine Unbekannte enthalten. Um dies zu erreichen, wird die durch die

Wasserrückhaltekurve aufgezeigte Beziehung zwischen θ und ψ genutzt. Für die potentialbasierte

Form (head-based oder ψ-based) wird so θ eliminiert:

C(ψ)
δψ

δt
=

δ

δz
(K(θ)

δψ

δz
) +

δK

δz
, wobei C(ψ) =

dθ

dψ
. (5.31)

C(ψ) ist die spezifische Feuchtekapazität [1/m] und stellt die Steigung der Wasserrückhaltekurve

dar. Zudem kann die feuchtebasierte (moisture-based oder θ-based) Form genutzt werden:

δθ

δz
=

δ

δz
(D(θ)

δθ

δz
) +

δK

δz
, wobei D(θ) =

K(θ)

C(ψ)
. (5.32)

D(θ) bezeichnet dabei die hydraulische Leitfähigkeit [m2 s−1]. Die Gleichungen können wie im

Fall von Gleichung 5.10 noch um Quell- und Senkterme ergänzt werden, um durch Infiltration
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zugeführtes oder durch Evapotranspiration und Drainage abgeführtes Wasser zu beschreiben

(Bonan, 2019).

Die ψ-basierte und die θ-basierte Form weisen Vor- beziehungsweise Nachteile auf, die durch

die jeweils andere Form abgefangen werden können. So kann die im 5-Layer-Schema verwendete

θ-basierte Form nicht für die Beschreibung des Flusses bei gesättigten Verhältnissen verwendet

werden, da für diesen Fall gilt, dass δθ = 0 ist. Außerdem ist bei der Verwendung in heterogenen,

also geschichteten, Böden Vorsicht geboten, da es zu Diskontinuitäten der Bodenfeuchte an den

Schichtgrenzen kommen kann. In den Läufen des 5-Layer-Schemas, bei denen der gemittelte

Wert der Bodenparameter verwendet wird, kann dieser Nachteil entsprechend nicht geltend

gemacht werden. Die ψ-basierte Form kann uneingeschränkt für alle Sättigungsverhältnisse

verwendet werden, da ψ im Gegensatz zu θ auch bei gesättigten Verhältnissen nicht konstant ist.

Zudem kann die ψ-basierte Form auch bei heterogenen Böden genutzt werden, da ψ anders als θ

kontinuierlich ist (Bonan, 2019). Der große Nachteil der ψ-basierten Gleichung ist jedoch, dass

sie nicht masseerhaltend ist (Milly, 1985; Celia et al., 1990), weil C von ψ abhängt, ψ seinen

Wert über das Zeitintervall δt jedoch ändert (Celia et al., 1990). Die θ-basierte Form hingegen

ist masseerhaltend. Innerhalb von Klima- und Landoberflächenmodellen wird in der Regel die

θ-basierte Form der Gleichung verwendet, da für deren Lösung geringere Rechenressourcen

benötigt werden, was bei der Größe der von solchen Modellen betrachteten Gebiete eine wichtige

Rolle spielt (Bonan, 2019).

Unabhängig davon, welche Richards-Gleichung zur Beschreibung der vertikalen Flüsse

verwendet wird, kann sie aufgrund der starken Nichtlinearität zwischen den beteiligten Varia-

blen nicht mit analytischen Methoden gelöst werden. Daher muss auf numerische Methoden

zurückgegriffen werden. Hierzu wurden in den vergangenen Jahrzehnten eine Vielzahl von Lö-

sungsansätzen entwickelt (z.B. Haverkamp et al. (1977), Celia et al. (1990), Kirkland et al. (1992),

Gottardi und Venutelli (1993), Romano et al. (1998), Brunone et al. (2003) und Zeng und Decker

(2009)). Die Debatte hierzu ist jedoch noch nicht abgeschlossen und erfreut sich auch gegen-

wärtig einer hohen Intensität (z.B. Decker und Zeng (2009), Pour et al. (2011), Neuweiler et al.

(2012), Zha et al. (2013) und Zha et al. (2017), Bandai und Ghezzehei (2020)). Ein ausführlicher

Überblick wird beispielsweise durch Farthing und Ogden (2017) und Bonan (2019) gegeben.

Um gesättigte Verhältnisse und damit die Modellierung des Grundwasserspiegels und darauf

aufbauend des Grundwassers in REMO prinzipiell zu ermöglichen, muss die θ-basierte Richards-

Gleichung entweder ersetzt oder ergänzt werden. Für die Ersetzung bietet sich die gemischte

Form an, die theoretisch die Vorteile der vereinfachten Formen vereint. In der Praxis findet

die Berechnung der Bewegung jedoch wie bei der ψ-basierten Form mit dem Fokus auf die

Potentialänderung δψ statt, sodass es auch bei der gemischten Form zu Problemen mit der

Masseerhaltung kommen kann. Celia et al. (1990) haben eine Lösung für die gemischte Form
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entwickelt, die masseerhaltend ist und keinen erhöhten Rechenaufwand im Vergleich zur ψ-

basierten Form benötigt. Hierfür verwenden die Autoren eine modifizierte Picard-Iteration (s.

Kapitel 4.2.1).

Die Grundlage bildet die gemischte Form der Richards-Gleichung:

zi
∆t

(θn+1,m+1
i − θni ) =

Kn+1,m
i−1/2

∆zi−1/2
(ψn+1,m+1

i−1 − ψn+1,m+1
i )

−
Kn+1,m
i+1/2

∆zi+1/2
(ψn+1,m+1

i − ψn+1,m+1
i+1 )

+Kn+1,m
i−1/2 −K

n+1,m
i+1/2 . (5.33)

i indiziert die Bodenschicht, n den Zeitschritt und m die Iteration. Da zi die Mächtigkeit

einer Schicht beschreibt, entspricht ∆zi±1/2 der Mächtigkeit, die zwischen dem Mittelpunkt

der oberen bzw. unteren Schicht i± 1 und der aktuellen Schicht i liegt. Ebenso verhält es sich

mit der hydrologischen Leitfähigkeit K einer Schicht i. Die Schichtbezeichnung 1/2 beschreibt

dabei das arithmetische Mittel, das genutzt wird, um die Eigenschaften zweier Schichten an der

Schichtgrenze zu beschreiben:

Ki±1/2 =
Ki +Ki±1

2
. (5.34)

Für diese Betrachtung hat sich das arithmetische Mittel etabliert (Haverkamp et al., 1977;

Celia et al., 1990; Hagemann & Stacke, 2015; Bonan, 2019), auch wenn das geometrische

Mittel theoretisch besser geeignet ist (Haverkamp & Vauclin, 1979). Dieses neigt unter trockenen

Bedingungen jedoch zu einer Unterschätzung des Wasserflusses (Brunone et al., 2003). Die

Masseerhaltung der Richards-Gleichung wird mit Hilfe einer Taylor-Reihe erreicht (Celia et al.,

1990; Bonan, 2019):

θn+1,m+1
i = θn+1,m

i + Cn+1,m
i (ψn+1,m+1

i − ψn+1,m
i )

, wobei Cn+1,m
i =

dθn+1,m
i

dψn+1,m
i

. (5.35)

Aus den Gleichungen 5.33 und 5.35 ergibt sich:
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Kn+1,m
i−1/2

∆zi−1/2
δm+1
i−1 + (

Cn+1,m
i zi

∆t
+
Kn+1,m
i−1/2

∆zi−1/2
+
Kn+1,m
i+1/2

∆zi+1/2
)δm+1
i −

Kn+1,m
i−1/2

∆zi+1/2
δm+1
i+1

=

Kn+1,m
i−1/2

∆zi−1/2
(ψn+1,m

i−1 − ψn+1,m
i )−

Kn+1,m
i+1/2

∆zi+1/2
(ψn+1,m

i − ψn+1,m
i+1 )

+Kn+1,m
i−1/2 −K

n+1,m
i+1/2 −

zi
∆t

(θn+1,m
i − θni ) . (5.36)

Dies stellt ein tridiagonales Gleichungssystem dar, das nach δi umgestellt und gelöst werden

kann (vgl. Tabelle 8.5 in Bonan (2019) sowie Kapitel 4.2.2 dieser Arbeit). Die Iterationen m

werden wiederholt, bis die Differenz von ψn+1,m+1
i und ψn+1,m

i ein Konvergenzkriterium, das

als Schwellwert definiert ist, unterschreitet. Dies führt dazu, dass δi = 0 wird und das System

damit stabil und die Lösung masseerhaltend ist. In der Folge wird Gleichung 5.36 zur gemischten

Form der Richards-Gleichung (Bonan, 2019).

Um eine stabile Lösung für die gemischte Form der Richards-Gleichung zu erhalten, sind ein

geringer Zeitschritt ∆t und eine geringe Schichtmächtigkeit zi wichtig. Zudem neigt die obige

Lösung ebenso wie die Lösung der ψ-basierten Form dazu, bei besonders trockenen Bedingungen

nahe oder unterhalb von θr zu divergieren statt zu konvergieren (Zha et al., 2017).

Die beschriebene gemischte Form der Richards-Gleichung mit der Lösung von Celia et al.

(1990) anhand einer modifizierten Picard-Iteration wurde der Aufbereitung von Bonan (2019)

folgend als Alternative zur θ-basierten Form in den Modellcode von REMO implementiert. Sie ist

theoretisch sowohl für die hydrologische Parametrisierung nach Clapp-Hornberger als auch nach

van Genuchten nutzbar und lässt sich über den eingebauten Schalter RICHARDS = 1 verwenden.

Die θ-basierte Form kann mit RICHARDS = 0 genutzt werden. Anders als bei der Bodentempera-

tur, deren vertikaler Verlauf ebenfalls mit Hilfe eines tridiagonalen Gleichungssystems bestimmt

wird, ist die Untergrenze beim Bodenwasser nicht konstant an der Untergrenze der fünften Bo-

denschicht, sondern am anstehenden Gestein, wenn dieses innerhalb der fünf Bodenschichten

liegt. Damit kann die Zahl und die Mächtigkeit der Schichten variieren, was bei der Lösung des

Gleichungssystems für einzelne Gitterzellen zu berücksichtigen ist.

102



5.3 EXPERIMENTE

5.3 Experimente

5.3.1 Untersuchungsgebiete und Simulationsauflösung

In der vorliegenden Arbeit wurden REMO und die beschriebenen Weiterentwicklungen anhand

zweier Untersuchungsgebiete untersucht. Diese sind einerseits die durch CORDEX definierte

Europa-Region (WCRP, 2015), kurz EUR, und eine selbst erstellte, erweiterte Deutschland-

Region, kurz GER. Letztere wurde in Anlehnung an das BigData@Geo-Projekt mit dem Ziel,

dass das dortige Untersuchungsgebiet Unterfranken in der Mitte des Gebietes liegt, definiert.

Entsprechend weicht das Gebiet von den beispielsweise in Kotlarski et al. (2014) definierten

Subregionen ab. Das EUR-Gebiet wurde mit einer Auflösung von 0,44° × 0,44° gerechnet, das

GER-Gebiet in der bisher höchsten Standardauflösung von REMO von 0,11° × 0,11°. Somit

ergeben sich die Gebiete und Auflösungen von EUR-44 und GER-11. Zudem lässt sich das

GER-Gebiet aus EUR-44 ausschneiden, um den Effekt der Auflösung auf die Simulation zu

untersuchen, woraus sich die zusätzliche Region GER-44 ergibt.

5.3.2 Einschwingprozess

Die Initialisierung des Modells spielt besonders für jene Variablen eine wichtige Rolle, die

einem Einschwingprozess, dem spin-up, unterliegen, da sie entscheidenden Einfluss auf die

Einschwingdauer hat. Das Einschwingen bewirkt, dass das Modell von den Initialbedingungen

des Antriebs ausgehend einen Gleichgewichtszustand erreicht, welcher der modellspezifischen

Numerik, Physik und den Randbedingungen (z.B. Orographie, Vegetation, Bodeneigenschaften)

sowie dem meteorologischen Forcing entspricht (Yang et al., 1995). Ist der Gleichgewichtszustand

nicht erreicht, so weisen manche Variablen einen klaren Trend auf, der auch Drift genannt wird.

In diesem Fall ist von einem Kaltstart die Rede. Beim Warmstart hingegen ist kein Trend zu

beobachten, entsprechend ist das Modell in einem Gleichgewichtszustand.

Prinzipiell unterliegen alle dynamischen Modellvariablen einem Einschwingprozess, bei

atmosphärischen Variablen dauert dieser allerdings nur einige Tage an (Jerez et al., 2020). Daher

wird das Einschwingen hierfür entweder gänzlich außer Acht gelassen oder die Simulation wie

bei Sieck (2013) kurz vor dem zu analysierenden Zeitraum gestartet. Bei Variablen, die der Pedo-

oder Kryosphäre zuzuordnen sind und folglich träger als die Atmosphäre reagieren, dauert dieser

Einschwingprozess bedeutend länger. Abhängig von der Variable, den im Modell verwendeten

Schemata und der Initialisierung kann der Prozess mehrere Monate bis hin zu einer Dekade, in

Extremfällen gar mehrere Dekaden (Yang et al., 1995), in Anspruch nehmen. Üblicherweise wird

der Gleichgewichtszustand nach circa zehn Jahren erreicht.
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Tabelle 5.5: Einschwingvariablen in REMO.

Code Variablenname Beschreibung
001 WS1 Bodenwasser erste Schicht
002 WS2 Bodenwasser zweite Schicht
003 WS3 Bodenwasser dritte Schicht
004 WS4 Bodenwasser vierte Schicht
005 WS5 Bodenwasser fünfte Schicht
054 TSL Oberflächentemperatur Land (tile approach)
055 TSW Oberflächentemperatur Wasser (tile approach)
056 TSI Oberflächentemperatur Eis (tile approach)
084 QDBL spezifische Feuchte an der Landoberfläche (tile approach)
140 WS Bodenwasser in der Wurzelzone
141 SN Schneetiefe
170 TD Bodentemperatur vierte Schicht
183 TDCL Bodentemperatur fünfte Schicht
194 WL Wasser an der Oberfläche
206 TSN Schneetemperatur
207 TD3 Bodentemperatur erste Schicht
208 TD4 Bodentemperatur zweite Schicht
209 TD5 Bodentemperatur dritte Schicht
210 SEAICE Meereis
232 GLAC Gletscher

Für die in dieser Arbeit vorliegenden Warmstartläufe wurden 16 Jahre (2000–2015) gerechnet,

um das Modell einzuschwingen. Nach den 16 Jahren wurden die Variablen, die einem Einschwing-

prozess unterliegen, aus den Antriebsdaten vom 01.01.2000 entfernt und durch die Variablen der

f- und g-files vom 01.01.2016 ersetzt. Eine Auflistung der Einschwingvariablen von REMO unter

Berücksichtigung der neuen Bodenfeuchtevariablen findet sich in Tabelle 5.5. Der Modellstart mit

diesen neuen Antriebsdaten kann durch die Initialisierung mit eingeschwungenen Variablen als

Warmstart bezeichnet werden. Eine andere Möglichkeit wäre das Modell als Restart aufzusetzen,

wobei lediglich das Datum der f- und g-files angepasst werden müsste. Nachteilig an dieser

Variante kann jedoch sein, dass das Einschwingen der atmosphärischen Variablen etwas verzögert

wird, da die vorherrschende synoptische Situation der f- und g-files eventuell nicht der Situation

der Antriebsdaten entspricht. Die Verwendung eines eingeschwungenen Laufs kann einen Einfluss

auf atmosphärische Variablen haben. Dies wird zusammen mit den Einschwingzeiten in Kapitel

6.2 untersucht.
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5.3.3 Experimentübersicht

In Abbildung 5.5 sind die durchgeführten Modellsimulationen aufgeführt. Dabei sind alle Läufe

für den Zeitraum von 2000 bis 2018 und für die Gebiete EUR-44 und GER-11 realisiert worden.

Den einzelnen Simulationen sind dabei IDs zugeordnet. ID01 entspricht der Ausgangsversion

von REMO2015, die in Kapitel 5.1 erläutert wurde. Die Verwendung des 5-Layer-Schemas

wird ab ID90 simuliert. Die Bezeichnungen mit den Werten von 90 bis 109.0 beziehen sich

auf das Modellgebiet EUR-44. Für die GER-11-Läufe wurde entsprechend der Wert 100 auf

die ID-Nummer addiert. Lediglich die Ausgangsversion ist für GER-11 als ID01_5 definiert.

Zusätzlich zu den im Experimentplan durchgeführten Simulationen und den Kaltstarts wurden

zwei idealisierte Simulationen von ID190 durchgeführt. Dies sind eine feuchte (ID190_wet)

und eine trockene (ID190_dry) Simulation der kurzen Periode 2000–2003, die aufzeigen sollen

welche Auswirkungen extrem feuchte beziehungsweise trockene Böden bei der Verwendung des

5-Layer-Schemas auf von der Bodenfeuchte beeinflusste Variablen haben.

Die unterschiedlichen in den Simulationen verwendeten Daten, Schemata oder Größen sind

spaltenweise dargestellt. Die Einstellungen von REMO2015 sind dabei mit einem hellen Grau

hinterlegt, die Änderungen werden durch dunklere Werte dargestellt. In den 90er-IDs steht dabei

die Veränderung von Prozessen im Fokus, also die Berücksichtigung der Bodenfeuchte aller

Schichten statt eines Mittelwertes für die Bodentemperatur (s. Kapitel 5.1.2) und das Infiltrati-

onsschema (s. Kapitel 5.2.6). Darauf aufbauend erfolgt die Korrektur des Bodenwärmestroms in

ID101 (s. Kapitel 5.2.7). Anschließend werden neue Daten der Wurzeltiefe (s. Kapitel 5.2.3.1)

und des Bodens berücksichtigt (ID102 - ID106). Die IDs 105 bis 108 beinhalten unterschiedliche

PTFs für die bodenhydrologischen Parameter sowie die Verwendung der van-Genuchten-Funktion

zur Simulation der Wasserrückhaltekurve. Zudem bewirkt der Schalter LSOIL = FALSE in ID106

die Berücksichtigung der tatsächlichen Korngrößenverteilung ohne Klassifizierung (Ziegler et al.,

2020; Ziegler, 2022). Mit L5LAYER_TOTAL werden zudem die bodenhydrologischen Eigen-

schaften jeder Schicht statt des gewichteten Mittels verwendet. In den IDs 108 und 109 sowie ihren

Modifikationen mit dem Zusatz ".0"findet ein Vergleich der Funktionen der Wasserrückhaltekurve

sowie der Infiltrationsschemata statt.

105



5.3 EXPERIMENTE

A
bb

ild
un

g
5.

5:
Ü

be
rs

ic
ht

du
rc

hg
ef

üh
rt

er
W

ar
m

st
ar

ts
im

ul
at

io
ne

n.
1
Im

pr
ov

ed
A

rn
o-

Sc
he

m
a,

2
m

od
ifi

zi
er

te
s

Im
pr

ov
ed

A
rn

o-
Sc

he
m

a,
3
Ph

ili
p-

Sc
he

m
a,

4
G

re
en

-A
m

pt
-S

ch
em

a,
5
W

ur
ze

lti
ef

e
na

ch
H

ag
em

an
n

un
d

St
ac

ke
(2

01
5)

,6
W

ur
ze

lti
ef

e
na

ch
Y

an
g

et
al

.(
20

16
b)

,7
G

ew
ic

ht
et

e
W

ur
ze

lti
ef

e
au

s
iM

O
V

E
,8

W
er

te
au

s

Te
xt

ur
kl

as
se

n
na

ch
H

ag
em

an
n

un
d

St
ac

ke
(2

01
5)

,9
K

on
tin

ui
er

lic
he

PT
Fs

au
s

C
L

M
5,

1
0
K

on
tin

ui
er

lic
he

PT
Fs

na
ch

R
aw

ls
un

d
B

ra
ke

ns
ie

k
(1

98
5)

,1
1
C

la
pp

un
d

H
or

nb
er

ge
r(

19
78

),
1
2
va

n
G

en
uc

ht
en

(1
98

0)
.

106



Kapitel 6

Ergebnisse

6.1 Vergleich statischer Bodenparameter

Dieses Kapitel befasst sich mit der Darstellung, Erläuterung und Diskussion der zeitlich kon-

stanten Bodenparameter, die für die Verwendung des 5-Layer-Schemas notwendig sind. Folglich

werden die Wurzeltiefe, Bodentiefe, PTFs und daraus abgeleitete bodenhydrologische Parameter

behandelt. Es gilt davor prinzipiell zu erwähnen, dass die Auflösung des Modells generell zu

grob ist, um in stark fragmentierten Küstenregionen eine reale Land-See-Maske darzustellen.

Ersichtlich wird dies beispielsweise in der Ostsee, die in REMO keine Verbindung zur Nordsee

aufweist, an der norwegischen Küste oder in der Ägäis.

6.1.1 Wurzeltiefe

Um die Wurzeltiefe in REMO zu etablieren, wurden drei verschiedene Ansätze verwendet (vgl.

Kapitel 5.2.3.1). Während Hagemann (zrh) eine Schätzung aufgrund der Eigenschaften des

Bodens Wasser zu halten darstellt, wird für Yang (zry) ein Modell basierend auf der Kohlen-

stoffaufnahme sowie pflanzen- und bodenspezifischen Parametern und der Niederschlagsmenge

genutzt. iMOVE (zri) basiert auf Klimazonen und den maximalen Wurzeltiefen dortiger Biome.

Da es an Beobachtungsdaten mangelt, ist es nicht möglich, eine Einschätzung darüber abzuge-

ben, welcher der Datensätze die Realität am ehesten widerspiegelt. Dennoch können generelle

Eigenschaften und räumliche Muster der Datensätze miteinander verglichen werden. Die Stan-

dardabweichung ist aufgrund der größeren Zahl an dargestellten Klima- und Ökosystemen in

EUR-44 größer als in GER-11, wobei zrh die größten Werte aufweist.

Tabelle 6.1 stellt den Mittelwert x̄, die maximale Wurzeltiefe xmax und die Standardabwei-

chung s der drei Datensätze für die untersuchten Regionen und räumlichen Auflösungen dar
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Tabelle 6.1: Statistische Parameter der Wurzeltiefen [m].

Wurzeltiefe EUR-44 GER-11
x̄ xmax s x̄ xmax s

zry 0,38 24,82 0,59 0,49 3,32 0,25
zrh 0,77 5,18 0,88 1,25 3,74 0,71
zri 2,01 10,22 0,73 2,52 5,20 0,40

Abbildung 6.1: Darstellung der Wurzeltiefen von Yang, Hagemann und REMOiMOVE für
EUR-44 und GER-11. Die Datensätze sind in der jeweiligen Modellauflösung von 0,44° bezie-
hungsweise 0,11° gezeigt.

wie sie in REMO zur Anwendung kommen. Bei Betrachtung von x̄ fällt auf, dass zry generell

die geringsten mittleren Wurzeltiefen aufweist, zrh hingegen hat im Mittel mehr als doppelt

so tiefe Wurzeln. Durch die Verwendung der maximalen Tiefen weist zri die im Mittel größte

Wurzeltiefe auf. Generell sind die Wurzeln in GER-11 tiefer als in EUR-44, was bei Betrachtung

von Abbildung 6.1 (a, c und e) an den flacheren Wurzeln der Regionen Nordafrika, Nordeuropa

und Russland liegt, die in GER-11 nicht enthalten sind.

Bei Betrachtung der maximalen Tiefen stechen die hohen Werte von zry heraus, wobei

nur wenige Gitterpunkte im Nordosten von EUR-44 (a) Tiefen von mehr als 6 m erreichen. In

der Sahara weist der Datensatz starke Interpolationsfragmente auf. Zudem ist ein Süd-Nord-

Gefälle der Wurzeltiefen erkennbar, was durch die im Ausgangsdatensatz berücksichtigten

Variablen Temperatur, Niederschlag und Transpiration zustande kommt. Bei GER-11 (b) hat

zry die geringste maximale Tiefe. Die Maxima liegen an wenigen Punkten in Südtirol und
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auf Ostseeinseln. Sie weichen stark von den umgebenden Tiefen ab und sind ein Artefakt des

Ausgangsdatensatzes. Ursächlich hierfür könnte eine starke lokale Über- oder Unterschätzung des

verfügbaren Wassers im von Yang et al. (2016b) verwendeten Modell sein, sodass die Vegetation

im Modell entweder Wurzeln ohne besonderen Mehraufwand bilden kann oder auf tiefe Wurzeln

angewiesen ist. Bewässerung, die einen solchen Fehler verursachen könnte, wird in den Regionen

jedoch nicht betrieben. Zudem fallen die Kacheln des mit 0,5° × 0,5° im Vergleich zu GER-11

deutlich gröber aufgelösten Ausgangsdatensatzes auf.

Die maximalen Tiefen von zrh werden für EUR-44 (c) nördlich des Kaspischen Meeres und

in der Türkei, für GER-11 (d) im Nordwesten Deutschlands und Südwesten Schwedens erreicht.

Letzteres weist wie bei zry auf Moor- und Sumpfgebiete hin. Ersteres kann auf klimatische

Rahmenbedingungen zurückgeführt werden, was bei Betrachtung der verwendeten Formel (s.

Gleichung 5.14) nicht offensichtlich ist. Die zur Schätzung verwendeten Parameter Wcap und

θFC basieren jedoch auf dem LSP2-Datensatz (Hagemann et al., 1999; Hagemann, 2002), der auf

der Grundlage von Ökosystemtypen (Loveland et al., 2000) konzipiert wurde. Damit enthalten

die Variablen ebenfalls Informationen über die klimatischen Rahmenbedingungen. Dies erklärt

sowohl das Süd-Nord-Gefälle der Wurzeltiefen in EUR-44 (c) als auch die in GER-11 (d)

erkennbaren topographischen Strukturen der Mittelgebirge und von Großstädten wie Paris oder

Berlin, die von geringeren Wurzeltiefen geprägt sind. Zudem zeigen sich auch hier vor allem in

Polen die Kacheln des mit 0,5° × 0,5° deutlich gröber aufgelösten Datensatzes der Bodentextur

(FAO, 1974; Dunne & Willmott, 1996), der bei der Erstellung von LSP2 verwendet wurde.

Für zri sind die maximalen Tiefen beider Regionen (e, f) im Mittelmeerraum verortet. Wie

bei zrh ist in EUR-44 (e) ein Süd-Nord-Gefälle ersichtlich, das auf die in die PFTs von iMOVE

eingehende klimatische Einordnung über das Holdridge-Schema zurückgeführt werden kann.

Markant ist in diesem Kontext die klare Linie in Russland, die die Trennung zwischen Mischwäl-

dern und dem borealen Nadelwald repräsentiert. zri ist ebenfalls in der Lage, Mittelgebirge zu

repräsentieren – allerdings weisen diese im Gegensatz zu zrh tiefere Wurzeln als das flachere

Umland auf. Dieses Verhalten lässt sich womöglich mit einer unterschiedlichen Gewichtung von

Temperatur und Niederschlag in den zugrundeliegenden Klassifikationen von Holdridge (1964)

beziehungsweise Loveland et al. (2000) erklären, da in den Mittelgebirgen tendenziell geringere

Temperaturen und höhere Niederschläge als im umliegenden Flachland herrschen. Bei zri ist

zudem die klare Struktur der Alpen erkennbar, die durch geringe Wurzeltiefen gekennzeichnet

sind. Gleichermaßen lassen sich Großstädte wie Paris, Berlin oder Mailand erkennen, die sich

durch sehr geringe Wurzeltiefen auszeichnen.

Die obige Beschreibung der generierten und in REMO verwendeten Datensätze ermöglicht

einen Vergleich der Repräsentation von die Wurzeltiefe beeinflussenden Merkmalen wie Boden,

Klima, Ökosystem und Orographie. Informationen über den Boden sind lediglich in zwei Da-
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tensätzen vorhanden: zry verwendet Texturen auf Basis von Saxton und Rawls (2006) und der

USDA-Klassifikation und zrh die der FAO (FAO, 1974; Dunne & Willmott, 1996; Hagemann

et al., 1999; Hagemann, 2002). Bei den ersten beiden Datensätzen fällt die grobe Auflösung

der Ausgangsdaten beziehungsweise des Texturdatensatzes nachteilig ins Gewicht. Durch die

Berücksichtigung von Temperatur, Niederschlag und Transpiration bei Yang et al. (2016b) sowie

den Ökosystemklassifikationen und -typen von Loveland et al. (2000) und Holdridge (1964)

sind auch Klimainformationen in allen drei Datensätzen enthalten. Dies drückt sich am ehesten

durch den beschriebenen Gradienten der Wurzeltiefe aus, der in allen drei Datensätzen auftritt.

Zudem stellen zrh und zri auch Mittelgebirge dar, die sich auf die Berücksichtigung der Ökosys-

temklassifikationen und -typen zurückführen lassen. Bei zri führt dies auch zu einer deutlichen

Repräsentation der Alpen, die bei zry ob der groben Auflösung des Ausgangsdatensatzes nicht

abgebildet werden.

Durch die stärkere Repräsentation von Klimazonen und damit auch der Orographie in der

Wurzeltiefe zeigen zrh und zri Vorteile gegenüber zry. Darüber hinaus ist die Darstellung der

Alpen sowie die hohe Auflösung der Datensätze ohne erkennbare, zugrundeliegende Strukturen

als weiterer Vorteil von zri gegenüber zrh hervorzuheben. Zudem hat sich die Darstellung tiefer

Wurzeln für die Modellierung als vorteilhaft gegenüber flacheren Wurzeln erwiesen, um die

Evapotranspiration besonders bei Trockenheit sinnvoll simulieren zu können (z.B. Nepstad

et al. (1994), Teuling et al. (2006), Wang und Dickinson (2012) und Harper et al. (2021)).

Neben den genannten Punkten ist die Verwendung der Wurzeltiefen aus iMOVE für das 5-Layer-

Schema auch perspektivisch sinnvoll, da das neue Schema zukünftig zusammen mit iMOVE

verwendet werden soll und somit eine gewisse Konsistenz bei dieser mit Blick auf Wasserflüsse

einflussreichen Variable (vgl. Kapitel 6.6.1) notwendig ist. Diese Konsistenz herrscht auch bei

der Untersuchung verschiedener LULCC-Szenarien (Paeth et al., 2009; Davin et al., 2020) vor,

da die für das 5-Layer-Schema genutzte Wurzeltiefe damit ebenfalls variabel und nicht statisch

wie bei der Implementierung anderer Datensätzen ist.

6.1.2 Tiefe bis zum anstehenden Gestein

Für die Weiterentwicklung von REMO wird die Tiefe bis zum anstehenden Gestein zs von

SoilGrids (Hengl et al., 2014; Hengl et al., 2017; Shangguan et al., 2017) für das 5-Layer-Schema

verwendet. Ist die Tiefe geringer als die Untergrenze der tiefsten Schicht, kann sie stattdessen

als Untergrenze für die Wurzeltiefe zr und für die Berechnung der Bodenfeuchte θ dienen, die

in REMO nur oberhalb von zs berücksichtigt werden. Da der Datensatz nicht nur den Boden,

sondern auch die darunter liegenden Regolithe und Sedimentablagerungen betrachtet, weist er

teilweise sehr große Tiefen auf. So liegen die maximalen Mächtigkeiten der Untersuchungsgebiete
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EUR-44 und GER-11 bei 285 m im nördlichen Afrika beziehungsweise 65 m in Südschweden.

Große Mächtigkeiten von mehr als 20 m sind für EUR-44 flächig in Nordafrika, Osteuropa und

Russland sowie in verschiedenen Flussebenen und für GER-11 in den Ebenen von Po und Rhein,

dem nördlichen Voralpenland, dem Pannonischen Becken sowie dem mitteleuropäischen Tiefland

zu verzeichnen.

Da für das Modell lediglich Mächtigkeiten, die innerhalb der fünf betrachteten Bodenschich-

ten (9,834 m) liegen, eine Rolle spielen, ist zs in Abbildung 6.2 nur für die Schichten und deren

Grenzen abgebildet. Entsprechend orientiert sich die Legende an den Schichtgrenzen. Es fällt auf,

dass REMO in weiten Teilen der Untersuchungsgebiete die Bodenhydrologie der fünf Schichten

uneingeschränkt simuliert (a). Ausgenommen hiervon sind lediglich Gebirgsregionen wie die

Skanden oder schottischen Highlands sowie Gebirge der alpidischen Orogenese (Alpen, Taurus

etc.). Hinzu kommen Teile Südschwedens sowie in der Betrachtung von GER-11 (b) vereinzelte

Gitterzellen wie im Schwarzwald.

Abbildung 6.2: Darstellung der Tiefe bis zum anstehenden Gestein aus SoilGrids für EUR-44
und GER-11. Der Datensatz ist in der jeweiligen Modellauflösung gezeigt. Die Legende bezieht
sich auf die Bodenschichten von REMO.

In Anlehnung an die Wurzeltiefe stellt sich auch die Frage, wo der Fall eintritt, dass diese

aufgrund von zs in REMO reduziert werden muss. Für EUR-44 und zry betrifft dies nur verein-

zelte Gitterzellen im Mittleren Osten. Bei zrh sind es zusätzlich Gitterzellen in Nordafrika und

bei zri zudem auch einzelne Gitterzellen in Südschweden. Bei GER-11 sind einzelne Gitterzellen

im Alpenraum betroffen, wobei zry und zri deutlich weniger Zellen als zrh aufweisen. Die

Reduzierung erfolgt also lediglich in trockenen Regionen oder Hochgebirgen. In Südschweden
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ist außerdem eine Hochlandregion (Småländsches Hochland) betroffen. Laut Brunke et al. (2016)

wird durch die Einführung einer variablen Tiefe bis zum anstehenden Gestein ein Schwachpunkt

von Modellen ausgeglichen. Der Einfluss besteht dabei vor allem in Gebirgen in Bezug auf

hydrologische Variablen, die turbulenten Wärmeflüsse und die Bodentemperatur.

6.1.3 Texturklassen

Nachfolgend sollen die Texturen und die daraus abgeleiteten statischen Bodenparameter, die

REMO für das 5-Layer-Schema benötigt, dargestellt und verglichen werden. Hierzu werden

zunächst die ursprünglichen fünf Texturklassen basierend auf dem FAO-Datensatz von 1974

(FAO, 1974) und die 12 Texturklassen des USDA-Schemas auf Basis von SoilGrids (Hengl et al.,

2014; Hengl et al., 2017) dargestellt. Bei FAO ist zusätzlich zu den Texturen Torf enthalten, der

bei SoilGrids fehlt, da dessen Texturen mit Hilfe von Korngrößenverteilungen ermittelt wurden.

Der organische Anteil kann optional in REMO verwendet werden (Ziegler, 2022).

Die Texturklassen sind in Abbildung 6.3 dargestellt. Es zeigt sich, dass der bei FAO für

EUR-44 (a) vertretene Torf im Nordosten, in Finnland, Schottland und vereinzelt in Osteuropa

und Norddeutschland sowie für GER-11 (b) in Norddeutschland auftritt. Bezogen auf die Tex-

turen dominiert Lehm in Ost- und Mitteleuropa und Sandiger Lehm in Skandinavien und den

Wüstenregionen in Afrika und Arabien. Der Mittelmeerraum und Südosteuropa sind heterogener

und weisen neben den anderen Texturen auch deutlich mehr Lehmigen Ton und Ton auf. In

der Ansicht von GER-11 ist der Lehm folglich ebenfalls vorherrschend. Dazu gibt es Bereiche

Sandigen Lehms vor allem im Norden und in Polen. Hier ist auch das von der Wurzeltiefe zrh
bekannte Muster ersichtlich, das sich auf die scharfe Grenze zwischen zwei unterschiedlichen

Texturen zurückführen lässt. Im südlichen Bereich treten zunehmend auch Lehmiger Ton und

Ton auf. Bei GER-11 sticht die grobe Auflösung des FAO-Datensatzes von 0,5° × 0,5° hervor.

Bei SoilGrids (c) dominiert ebenfalls Lehm in Mittel- und Osteuropa, der zudem auch in

Südwesteuropa stark vertreten ist, und Sandiger Lehm in Skandinavien. Die Wüstenregionen sind

hingegen von Sand geprägt. In Italien, der Türkei sowie im Süden der Ukraine und Russlands

sind höhere Tongehalte zu finden. Der Blick auf GER-11 (d) zeigt, dass sich das Gebiet in

zwei Bereiche unterteilen lässt, deren Grenze sich von den Niederlanden über das Norddeutsche

Tiefland bis nach Polen erstreckt. Die Grenze verläuft im östlichen Teil an den glazial überprägten

Bereichen der letzten Eiszeit. Nördlich findet sich vor allem Sandiger Lehm, der vereinzelt von

Lehmigem Sand und Sand unterbrochen wird. Südlich davon dominiert Lehm mit Bereichen von

Schluffigem Lehm. Tonhaltigere Texturen treten südlich der Alpen in Italien und Kroatien, in

Ungarn und im östlichen Frankreich auf.
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Abbildung 6.3: Texturklassen von FAO und SoilGrids in EUR-44 und GER-11. Es sei angemerkt,
dass FAO lediglich die fünf Klassen Ton, Toniger Lehm, Lehm, Sandiger Lehm und Sand enthält,
die in den auf SoilGrids basierenden Texturen weiter differenziert werden. Da die Texturen von
SoilGrids auf Basis von Sand-, Ton- und Schluffanteilen berechnet sind, ist die Klasse Torf in
dieser Darstellung nicht vertreten.

Besonders in der hohen Auflösung von GER-11 fallen die Unterschiede zwischen den beiden

Datensätzen in Form der klaren Trennung zweier Texturbereiche bei SoilGrids, deutlich größerer

toniger Anteile bei FAO sowie der starke Unterschied der Auflösungen der Ausgangsdatensätze

auf. Gerade die hohe Auflösung, durch die auch bei hohen bis sehr hohen Modellauflösungen ein

differenzierter Datensatz ohne flächige Kacheln für die Nutzung in Modellen erzeugt werden kann,

spricht für die Verwendung von SoilGrids als Basis für hydrologische und thermische Variablen.

Das geringere Auftreten tonhaltiger Texturen kann möglicherweise über die Aggregation des
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Datensatzes von 1 km2 auf die Modellauflösung von 12,5 km × 12,5 km erklärt werden, bei der

sich die dominierende Textur des Lehms aufgrund des großen Schluffanteils in den Korngrößen

durchsetzt.

6.1.4 Bodenhydrologische Parameter

Die aus den Texturklassen abgeleiteten bodenhydrologischen Parameter werden im Folgenden

dargestellt. Zudem sind auf kontinuierlichen PTFs basierende Parameter erläutert. Der Fokus soll

dabei einerseits auf der Porosität f , die dem relativen Wassergehalt bei Sättigung θs entspricht,

sowie auf der gesättigten hydraulischen Leitfähigkeit Ksat liegen. Im Modell werden die Va-

riablen als VPOR beziehungsweise FKSAT bezeichnet, weswegen in den Abbildungen diese

Bezeichnungen statt der Formelzeichen verwendet werden. In den Kartendarstellungen wird sich

stets auf GER-11 bezogen – sollten die Ergebnisse von EUR-44 abweichen, ist dies entsprechend

erläutert.

Generell werden die Bodenparameter im Rahmen der genannten Experimente in Abbildung

5.5 auf fünf verschiedene Arten berechnet. ID90 stellt die fünf Texturen des ursprünglich von

REMO verwendeten FAO-Datensatzes dar, denen im Rahmen der Arbeit die Werte der hydrologi-

schen Bodenparameter, die für die Funktion von Campbell (1974) benötigt werden, zugewiesen

werden. ID104 basiert ebenfalls auf Texturklassen, jedoch sind diese auf Basis der Sand- und

Tonanteile aus SoilGrids berechnet und lehnen sich an die zwölf USDA-Klassen (vgl. Abbildung

2.1) an. ID106 verwendet die Sand- und Tonanteile von SoilGrids, um die Parameter über die

PTFs aus CLM5.0 (Lawrence et al., 2018) zu berechnen. Bei ID107 wird zudem die vertikale

Schichtung des Bodens berücksichtigt. ID108 repräsentiert ebenfalls geschichtete Parameter, al-

lerdings sind diese auf Basis der PTFs nach Rawls und Brakensiek (1985) berechnet (nachfolgend

als RB85 bezeichnet). Hierdurch wird die Kalkulation der van-Genuchten-Parameter möglich.

Darüber hinaus gibt es eine weitere Simulation, die lediglich als Dummy-Version anzusehen ist

und die RB85-PTFs als gewichtetes Schichtmittel statt wie bei ID208 für die einzelnen Schichten

darstellt. Somit wird eine Vergleichbarkeit zu den in ID106 verwendeten PTFs geschaffen.

Zunächst wird die Porosität (VPOR) betrachtet (s. Abbildung 6.4). Die Werte liegen für alle

Datensätze in einem Bereich von 0,15 bis 0,88 m m−1. Das Maximum lässt sich durch den in

den Daten von FAO und Dai enthaltenen Torf erklären, andernfalls werden Maximalwerte von

0,63 m m−1 (ID206) beziehungsweise 0,48 m m−1 bei den anderen Datensätzen erreicht. Bei

Betrachtung der Dai-Daten (a) zeigt sich der Torf in Form vereinzelter Pixel vor allem in Nord-

deutschland. Ansonsten weisen der Norden Deutschlands, Polen, weite Teile Frankreichs und

besonders Ungarn eine höhere Porosität als die sonstigen Gebiete auf. Die Daten von Montzka

(b) weisen einerseits einen geringeren Wertebereich als Dai auf, andererseits sind sie homogener.
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Abbildung 6.4: Porosität (VPOR) θs der Datensätze von Dai et al. (2019b) (a) und Montzka et al.
(2017a, 2017b) (b) sowie deren Differenz (c). Zusätzlich sind drei Modellversionen dargestellt,
die auf den Texturen von FAO (ID190, d) und SoilGrids (ID204, e) sowie der PTF aus CLM5.0
(ID206, f) basieren. Die Differenzen zum Dai-Datensatz sind in g-i, die zum Montzka-Datensatz
in j-l dargestellt.
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Mit Blick auf die Differenz der Datensätze (c) ist zu beachten, dass die Datensätze auf Grundlage

unterschiedlicher Land-See-Masken erstellt wurden, was zu starken Differenzen in den Küsten-

bereichen führt. Davon abgesehen ergeben sich besonders durch den bei Dai berücksichtigten

Torf lokal höhere Porositäten in den angesprochenen Regionen als bei Montzka. Darüber hinaus

weisen die genannten Bereiche bei Dai mit höheren Porositäten stets größere Werte als bei

Montzka auf. Die sonstigen Bereiche sind bei Dai geringer als bei Montzka, wobei hier besonders

Norditalien und der nördliche Alpenrand hervorstechen. Für die klassenbasierten Werte steigt

die Porosität mit zunehmendem Tongehalt (s. Tabelle 5.3, 5.4). Auf Basis der Texturklassen in

Abbildung 6.3 lässt sich dieses Verhalten für den Dai-Datensatz nicht bestätigen, da der sandige

Norden von GER-11 von niedrigeren statt höheren Werten als die tonhaltigeren Bereiche süd-

lich davon geprägt ist. Durch seine Homogenität ist der Montzka-Datensatz bezüglich dieses

Verhaltens schwieriger zu bewerten, jedoch zeigen sich in Regionen mit sehr hohem Tonanteil,

wie dem östlichen Ungarn und Teilen der niederländischen Nordseeküste, die erwarteten hohen

Porositäten. Dieser Vergleich fußt auf den Sand- und Tonanteilen von SoilGrids, auf denen

beide Validierungsdatensätze basieren und der die Basis für die gezeigten Texturen darstellt.

Entsprechend besteht hier eine gewisse Autokorrelation der Muster.

Die Porosität auf Basis von FAO (d) ist von den Kanten der Texturen geprägt, die durch

die grobe Auflösung des Originaldatensatzes auftreten. Tonige Klassen weisen entsprechend

der Tabelle 5.3 eine höhere Porosität als sandige auf. Dieses Muster zeigt sich auch bei den auf

SoilGrids basierenden Werten (e, basierend auf Tabelle 5.4), wobei die Abgrenzung zwischen

höheren Sand- beziehungsweise Tonanteilen im Norden von GER-11 aus Abbildung 6.3 klar

zutage tritt und sich in der jeweiligen Porosität niederschlägt. Zwischen den einzelnen Klassen

treten ebenfalls teils starke Kanten auf, die der Texturzuteilung geschuldet sind. Bei der Porosität

auf Basis der PTFs aus CLM5.0 ist der Übergang aufgrund der Verwendung einer kontinuierli-

chen PFT nicht so abrupt, sondern verläuft glatter. Aufgrund des selben Ausgangsdatensatzes

zeigen sich die gleichen räumlichen Muster wie bei den Texturen von SoilGrids. Der Datensatz

weist allerdings einen größeren Wertebereich sowie eine höhere mittlere Porosität auf, die alle

Texturklassen betrifft.

Bei den Differenzen zu Dai (g-i) zeigt sich bei allen drei in REMO erzeugten Datensätzen eine

höhere Porosität. Dabei ist die Abweichung der texturbasierten Werte von Dai in Norddeutschland,

Polen und Frankreich am geringsten. Vereinzelt kommt es hier zu niedrigeren Werten, was häufig

auf das Vorkommen von Torf in den Dai-Daten zurückzuführen ist. Abgesehen davon sind die

Werte deutlich höher. Besonders betroffen sind hiervon Regionen wie Norditalien, die bei Dai

verhältnismäßig niedrige Werte aufweisen. Ungarn, das sich über große Teile des Pannonischen

Beckens erstreckt, stellt eine Ausnahme dar, da die REMO-Werte niedriger als die Dai-Werte

sind. Die sehr hohen Werte bei Dai in der Region könnten einerseits auf pedologische oder
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geologische Besonderheiten des Beckens zurückzuführen sein. Jedoch zeigt sich keine für das

gesamte Becken einheitliche Einteilung in den beiden Texturkarten aus Abbildung 6.3. Daher

könnten andererseits entweder das zur Erzeugung des Dai-Datensatzes verwendete PTF-Ensemble

oder die Ausgangsdaten einen systematischen Fehler in dieser Region aufweisen. Ersteres ist

allerdings unwahrscheinlich, da das Ensemble systematische Fehler einzelner PTFs ausgleicht

und entsprechend alle 32 verwendeten PTFs diesem Fehler unterliegen würden. Ursächlich für

fehlerhafte Ausgangsdaten können auch international nicht einheitliche Messtechniken oder

-verfahren der Porosität sein. Für diese These spricht, dass der Norden Serbiens als Teil des

Pannonischen Beckens nicht von diesem systematischen Fehler betroffen ist, der gleichfalls zum

Becken gehörende westliche Teil Rumäniens hingegen schon. Die Montzka-Daten, die ebenfalls

auf SoilGrids basieren, zeigen das beschriebene Verhalten nicht. Dieses Verhalten kann folglich

auch an der Aufbereitung der Daten liegen, die Ursache ist jedoch nicht abschließend zu klären.

Die Differenzen der REMO-Daten zu Montzka (j-l) zeigen eine Überschätzung der Porosität

im Modell. Lediglich im Nordwesten Deutschlands und den Niederlanden werden die Werte

unterschätzt. Die Differenz zu Montzka ist bei höherem Sandanteil geringer ausgeprägt. Die

Porosität auf Basis von FAO zeigt insgesamt die geringste Abweichung, die Verwendung der

kontinuierlichen PTFs weist die größte auf. Neben vereinzelten Gebieten, die von FAO als Torf

ausgewiesen sind, Torf bei Montzka aber nicht berücksichtigt wird, fällt eine starke Anomalie

in Norditalien auf. Die Ursache hierfür ist die Lage des Gardasees, der in den Montzka-Daten

aufgelöst und entsprechend als Wasser klassifiziert wird, in der Land-See-Maske von REMO

jedoch nicht dargestellt ist.

Damit lässt sich festhalten, dass REMO die Porosität im Vergleich zu den Validierungs-

daten überschätzt. Da das generelle Muster der Werte jedoch anders als beim Dai-Datensatz

dem erwarteten Verhalten einer Zunahme der Porosität mit zunehmendem Tonanteil entspricht,

werden die für die Simulationen verwendeten Werte als sinnig betrachtet. Zudem sei gesagt, dass

die Werte der REMO-Simulationen in einem geringeren Maß voneinander abweichen als die

Validierungsdaten dies untereinander tun – trotz des mit SoilGrids gleichen Ausgangsdatensatzes.

Im Folgenden soll ein genauerer Blick auf die Daten der gesättigten hydraulischen Leitfä-

higkeit (FKSAT, Ksat) geworfen werden, wobei zunächst die Werte auf Basis der Texturklassen

im Fokus stehen (s. Abbildung 6.5). Vorab sei auf die Legende verwiesen, die den ln(Ksat)

[m s−1] abbildet. Die Darstellung über den Logarithmus ist für diese Variable üblich, da der

ursprüngliche Wertebereich mehrere Zehnerpotenzen, im Fall der texturbasierten Daten von

10−4 m s−1 bis 10−7 m s−1, abdeckt. Die negativen Werte lassen sich über die Einheit erklären,

da Ksat üblicherweise in m d−1 oder cm d−1 angegeben wird. Die hier verwendeten m s−1 ist
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Abbildung 6.5: Gesättigte hydraulische Leitfähigkeit (FKSAT, Ksat) der Datensätze von Dai et al.
(2019b) (a) und Montzka et al. (2017a, 2017b) (b) sowie deren Differenz (c). Zusätzlich sind die
texturbasierten Modellversionen basierend auf FAO (ID190, d) und SoilGrids (ID204, e), deren
Differenz (f) sowie die Differenzen zu Dai (g-h) beziehungsweise Montzka (i-j) dargestellt.

an die in REMO verwendeten Einheiten der Wasserflüsse [mm] beziehungsweise -speicher [m]

und der Zeit [s] angelehnt.

Sowohl der Dai- (a) als auch der Montzka-Datensatz (b) weisen das gleiche Muster mit hohen

Werten bei sandigen und niedrigen Werten bei tonhaltigeren Böden auf, was dem aus der Theorie

heraus erwarteten Verhalten entspricht. Das Muster der zugrundeliegenden SoilGrids-Daten tritt
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in beiden Fällen zutage. Dai weist jedoch stets niedrigere Werte als Montzka auf (c), wobei die

Differenz in sandigen größer als in tonhaltigen Böden ist. Zudem deckt Dai einen geringeren

Wertebereich als Montzka ab. Dieses unterschiedliche Verhalten lässt sich wahrscheinlich auf

die Wahl unterschiedlicher PTFs beziehungsweise eines PTF-Ensembles sowie verschiedener

Interpolationsmethoden zurückführen. Die Werte auf Basis der FAO-Texturen (d) sind entspre-

chend der Texturen aus Abbildung 6.3 verteilt, gleiches gilt für SoilGrids (e). Die Differenz der

beiden in REMO verwendeten Datensätze (f) zeigt, dass die sandigen Bereiche im Norden des

Untersuchungsgebietes bei SoilGrids tendenziell höher als bei FAO sind, bei lehmigen Texturen

fallen sie hingegen niedriger aus. Zudem zeigen einige Regionen keine Differenz, da hier die

gleiche Texturklasse in beiden Datensätzen repräsentiert wird.

Bezüglich der Differenzen der in REMO verwendeten Daten zu Dai (g, h) ist festzustellen,

dass die REMO-Werte stets größer sind als die des Validierungsdatensatzes, wobei die Differenz

im sandigen Norden größer ist als in den anderen Regionen. Der Vergleich zu Montzka (i, j)

liefert ein etwas differenzierteres Bild. Zwar liegt Ksat in weiten Teilen von GER-11 ebenfalls

oberhalb der Validierungsdaten, jedoch ist die Differenz geringer als zu Dai. Außerdem zeigt

sich in sandigen Regionen eine Unterschätzung durch den FAO-Datensatz (i). Dieses Verhalten

lässt sich dadurch erklären, dass der FAO-Datensatz (s. Abbildung 6.3) die Texturklasse Sand

im Untersuchungsgebiet nicht enthält, Montzka diese aber aufgrund der SoilGrids-Grundlage

repräsentiert. Der Vergleich zu den Texturklassen von SoilGrids (j) zeigt, dass die Differenz

zu Montzka in sandigen Bereichen geringer als in tonhaltigeren Böden ist. Dies deckt sich mit

den Ergebnissen von Twarakavi et al. (2010), wonach die hydrologischen Parameter bei hohen

Sandanteilen besser repräsentiert werden können als bei niedrigen. Stellenweise kommt es zu

einer leichten Unterschätzung der Werte in den Alpen und an der Nordseeküste.

Abbildung 6.6 zeigt die Karten von ln(Ksat), die mit Hilfe der kontinuierlichen PTFs von

CLM5.0 (a) beziehungsweise RB85 (b) berechnet wurden. Bevor auf die Abbildungen eingegan-

gen wird, sei eine Anmerkung zu den verwendeten Skalen gemacht. Da sich die Wertebereiche

der beiden Datensätze sehr stark unterscheiden, enthält die Abbildung je zwei Skalen für die

Darstellung der absoluten Werte beziehungsweise der Differenzen (s. Abbildungsbeschriftung),

um die prinzipiellen Muster ersichtlich zu machen. Dabei gilt jedoch zu berücksichtigen, dass

der Logarithmus bei Ausgangswerten von 10−x mit steigendem (absoluten) Wert kleinere Werte

repräsentiert. So ist es zwar wichtig den genannten Bereich von 10−4 bis 10−7 m s−1 abzude-

cken, das Minimum von RB85 bei 10−19 m s−1 hat jedoch keinen Einfluss und würde bei einer

nicht-logarithmischen Skala nicht auffallen, während der Logarithmus einen solchen Wert stark

betont.

Da die Sand- und Tonanteile aus SoilGrids die Grundlage für die PTFs darstellen, sind

die bekannten Muster in beiden Daten ersichtlich. RB85 ist jedoch tendenziell geringer, der

119



6.1 VERGLEICH STATISCHER BODENPARAMETER

Abbildung 6.6: ln(Ksat) auf Basis der kontinuierlichen PTFs aus CLM5.0 (a) und von RB85 (b)
und deren Differenz. Zudem sind die Differenzen zu den Datensätzen von Dai (d, e) und Montzka
(f, g) dargestellt. Aufgrund des großen Unterschieds bezüglich der Wertebereiche enthält die
Abbildung zwei Farbskalen. Welche Skala Anwendung findet, wird durch die Bezeichnung o für
die obere und u für die untere der beiden Skalen deutlich.

Mittelwert aller Landpunkte liegt bei den nicht-logarithmischen Werten um das 0, 01-fache

niedriger als bei CLM5.0. Dabei ist der Unterschied in den sandigen Bereichen geringer als

bei höherem Tongehalt (c). Im Vergleich zu Dai liegt eine stete Überschätzung des ln(Ksat)

durch CLM5.0 (d) vor. RB85 (e) zeigt bei sandigen Böden ebenfalls eine Überschätzung, die

sonstigen Bereiche werden allerdings unterschätzt. Bezogen auf Montzka lassen sich prinzipiell

die gleichen Aussagen treffen, jedoch ist die Überschätzung durch CLM5.0 (f) in den tonigen

Bereichen stärker, in den sandigen schwächer ausgeprägt. Verglichen mit RB85 (g) zeigt sich

eine starke Unterschätzung in tonigen Gebieten, sandige werden hingegen leicht überschätzt.
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Durch die Abbildungen 6.5 und 6.6 wurde deutlich, dass das prinzipielle Muster der Bodenda-

ten einen erwartungsgemäß entscheidenden Einfluss auf die resultierende gesättigte hydraulische

Leitfähigkeit haben. Die Verwendung von SoilGrids statt FAO als Bodendatensatz ist dabei

aufgrund des höheren Informationsgehalts und der höheren Auflösung vorteilhaft. Andere Boden-

datensätze (HWSD und Aktualisierung von FAO) werden bezüglich ihres Sand- und Tonanteils

von Ziegler (2022) miteinander verglichen, wobei HWSD für GER-11 eine größere Ähnlichkeit

zu SoilGrids als der FAO-Datensatz aufweist. Es lässt sich außerdem festhalten, dass die gesättigte

hydraulische Leitfähigkeit eine hohe Variabilität sowohl zwischen verschiedenen Korngrößenver-

teilungen als auch zwischen den Validierungsdaten und den verwendeten PTFs aufweist. Daher

kann die Repräsentation genereller Muster als guter Anhaltspunkt für die Qualität der in den Mo-

dellsimulationen verwendeten Läufe genutzt werden. Auf Basis der Abbildungen kann abgesehen

von der Verbesserung gegenüber FAO durch die Verwendung von SoilGrids jedoch nur bedingt

beurteilt werden, wie gut die im Modell verwendeten Parameter mit den Validierungsdatensätzen

übereinstimmen und ob entsprechend eine Verbesserung durch die Wahl der kontinuierlichen

PTFs statt der texturbasierten Werte auftritt. Um dies genauer zu beleuchten, sei auf Tabelle 6.2

verwiesen, die die Korrelation der Anomalie einer jeden Land-Gitterzelle vom Flächenmittel mit

der Gitterzellenanomalie der Validierungsdaten darstellt. Zusätzlich sind die Korrelationen der

geschichteten Simulationen ID207 und ID208 gezeigt.

Tabelle 6.2: Korrelationen der hydraulischen Leitfähigkeit Ksat (FKSAT) aus verschiedenen
REMO-Läufen mit den Datensätzen von Dai et al. (2019b) und Montzka et al. (2017a), GER-11.
*Diese Simulationen weisen keine unterschiedlichen Werte für die fünf Bodenschichten auf, sondern einen gemittelten

und daher in jeder Schicht gleichen Wert. Folglich ist der Korrelationskoeffizient in jeder Schicht gleich und wird nur

einmal dargestellt.
+Verwendung der PTFs von RB85 statt CLM5.0. Hierfür wurde lediglich eine Simulation von einem Zeitschritt

gestartet, um die zeitlich konstanten Größen zu erhalten.

Dai Montzka

Lauf
Schicht

1 2 3 4 5 1 2 3 4 5

GER-11 ID190* 0,34 0,47
ID204* 0,46 0,70
ID206* 0,56 0,84
ID206*+ 0,46 0,70
ID207 0,53 0,56 0,59 0,54 0,54 0,72 0,71 0,82 0,83 0,84
ID208 0,47 0,50 0,50 0,44 0,45 0,58 0,59 0,69 0,69 0,70

Die Tabelle zeigt, dass der Korrelationskoeffizient mit beiden Validierungsdatensätzen durch

die Verwendung der 12 Texturklassen auf Basis von SoilGrids (ID204) statt den 5 FAO-Texturen

(ID190) steigt, wobei die Korrelation mit Dai grundsätzlich geringer als mit Montzka ist und
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einen schwächeren Anstieg verzeichnet. Zumindest ersteres ließ sich aufgrund der Abbildungen

bereits vermuten, wobei stets berücksichtigt werden sollte, dass SoilGrids auch zur Erstellung der

Validierungsdaten verwendet wurde und eine Erhöhung der Korrelation damit zu erwarten ist. Die

Verwendung der PTFs aus CLM5.0 (ID206) statt der Texturen führt zu einer weiteren Erhöhung

der Korrelation. RB85 (ID206+) befindet sich auf dem gleichen Niveau wie ID204 und damit auf

dem einer klassenbezogenen Berechnung der bodenhydrologischen Parameter. Bezogen auf die

Schichtung (ID207 für CLM5.0 und ID208 für RB85) zeigt sich, dass die Korrelation mit Dai

keinen Trend mit der Tiefe aufweist. Anders ist das Verhalten des Koeffizienten mit Montzka, der

mit der Tiefe zunimmt. Eine mögliche Erklärung könnte eine stärkere Heterogenität des Bodens

in den oberen Schichten sein. Zudem weisen diese auch einen höheren organischen Anteil auf,

der in der vorliegenden Arbeit nicht berücksichtigt ist. Sowohl durch den Wechsel von ID207

auf ID208 als auch die beiden Varianten von ID206 kann gezeigt werden, dass die Verwendung

der PTFs von CLM5.0 am ehesten in der Lage ist, die räumlichen Muster der Validierungsdaten

darzustellen. Dieser Aspekt wird in Kapitel 6.6.4 nochmals aufgegriffen.

Die Betrachtung der Korrelation zwischen den Gitterpunkten ist ein einfacher Ansatz, um die

Repräsentation von Mustern zu untersuchen. Er birgt jedoch Schwachstellen, die vor allem in den

unterschiedlichen Auflösungen der Ausgangsdatensätze, den zu deren Erstellung verwendeten

Interpolationsmethoden sowie der in dieser Arbeit verwendeten Inverse-Distance-Interpolation

(Schulzweida, 2019), um die gleiche Auflösung aller Datensätze zu erzeugen, zu sehen sind.

Durch die mehrfache Interpolation und die Wahl unterschiedlicher Methoden können einzelne,

kleinräumige Charakteristika der Daten entweder überprägt oder einem anderen Gitterpunkt

zugewiesen werden. Horizontal heterogene Böden sind dabei fehleranfälliger als homogene.

Ein weiterer Punkt, der bei vertikaler Bodenschichtung zu berücksichtigen ist, ist die Verän-

derung der Parameter mit der Tiefe. Nach Braun und Schädler (2005) nimmt die Porosität mit der

Tiefe ab, was laut Breil et al. (2018) eine exponentielle Reduzierung der gesättigten hydraulischen

Leitfähigkeit zur Folge hat. Um das Verhalten der Variablen in den geschichteten Simulationen

von REMO zu untersuchen, wird die Differenz der vierten von der obersten Schicht betrachtet.

Bei GER-11 weist die Porosität maximale Veränderungen von −0,02 m m−1 bis 0,007 m m−1

auf, wobei die mittlere Veränderung eine Abnahme von −0,002 m m−1 beträgt. Die Betrachtung

in der Fläche zeigt zudem, dass die sandigen Bereiche Norddeutschlands und Polens sowie

Westfrankreich und Teile der Mittelmeerküste eine mit der Tiefe zunehmende, der Rest von

GER-11 eine abnehmende Porosität zeigen. Es sei daran erinnert, dass die Porosität in beiden

geschichteten Simulationen gleich ist. Bei der gesättigten hydraulischen Leitfähigkeit von ID207

zeigt sich hingegen eine Zunahme mit der Tiefe, wobei die räumliche Verteilung entgegen der der

Porosität ist. Für ID208 ist eine mittlere Abnahme mit der Tiefe zu beobachten, wobei die Abnah-

me ebenfalls in Norddeutschland und Polen auftritt, aber stärker als bei ID207 ausgeprägt ist. Die
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restlichen Regionen sind durch zunehmende Werte gekennzeichnet. Damit trifft das nach Breil

et al. (2018) proportionale Verhalten von Porosität und gesättigter hydraulischer Leitfähigkeit

lediglich auf sandige Böden zu. Dass dieses Verhalten bei tonigen Böden schlechter durch die

verwendeten PTFs dargestellt werden kann, könnte Twarakavi et al. (2010) bestätigen, die eine

bessere Repräsentation der Parameter in sandigen als in tonigen Böden feststellten.

Von der detaillierten Betrachtung der weiteren bodenhydrologischen (ψs) und funktionss-

pezifischen (bclapp, mvgm, nvgm, αvgm) Parameter wird im weiteren Verlauf abgesehen, da

diese die gleichen Problematiken wie die beschriebenen Größen θs und Ksat aufweisen. Es

hat sich gezeigt, dass die bodenhydrologischen Variablen sehr variabel sind und stark von den

verwendeten Ausgangsdaten und PTFs sowie deren lokaler beziehungsweise globaler Nutzbar-

keit abhängen. Darüber hinaus stellt die hohe Heterogenität von Böden und die notwendige

Interpolation der ursprünglichen, punktuellen in-situ-Messungen sowie der berechneten Größen

eine weitere Herausforderung in der Pedologie dar. Die in REMO erzeugten Daten zeigen das

prinzipielle Verhalten wie eine hohe Leitfähigkeit und niedrige Porosität bei sandigen Böden

und dem umgekehrten Verhalten mit steigendem Tonanteil und repräsentieren die räumliche

Verteilung der aus den Anteilen abgeleiteten gut. Daher wird für den weiteren Verlauf der Ar-

beit davon ausgegangen, dass in allen Simulationen belastbare Daten verwendet werden, um

die Bodenhydrologie im RCM zu modellieren. Darüber hinaus lässt sich festhalten, dass die

Verwendung des SoilGrids-Datensatzes zu einer besseren Darstellung der Variablen führt, wobei

diese stark von den verwendeten PTFs abhängt.
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6.2 Kalt- und Warmstart

Bevor auf konkrete Modellergebnisse eingegangen wird, soll der zur Erzeugung dieser Ergebnisse

notwendige Einschwingprozess und dessen Einfluss auf einzelne Variablen dargestellt werden.

Dabei gilt, dass träge Variablen des Klimasystems diesem Einschwingen unterliegen (s. Kapitel

5.3.2). Die davon in REMO betroffenen Variablen sind in Tabelle 5.5 dargestellt. Nachfolgend

soll das Einschwingen der Bodentemperatur und -feuchte im ursprünglichen Bucket-Schema

sowie in der ursprünglichen Version des 5-Layer-Schemas erläutert werden. Dazu wird ein kurzes

Beispiel der Wichtigkeit des Einschwingprozesses für andere, weniger träge Variablen anhand

der 2-Meter-Temperatur gegeben.

Abbildung 6.7: Zeitreihen des Flächenmittels von EUR-44 für Kalt- und Warmstart der Boden-
temperatur in der 5. Schicht (a), der Bodenfeuchte im Wurzelraum (b) und der Bodenfeuchte in
der 5. Schicht (c) für das Bucket- (Grüntöne) und das 5-Layer-Schema (Blautöne). Die Werte
entstammen den f- und g-files, also dem letzten Zeitpunkt eines jeden Monats.

Für das Einschwingen wurde das Modell kalt gestartet und anschließend 16 Jahre gerechnet.

Die am Ende dieses Zeitraums erhaltenen Werte für die Einschwingvariablen (s. Tabelle 5.5)
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ersetzen anschließend die nicht eingeschwungenen Variablen in den Antriebsdaten, sodass das

Modell nun warm gestartet werden kann (Sieck, 2013). Abbildung 6.7 stellt die Zeitreihe des

Flächenmittels der Bodentemperatur in der tiefsten Schicht (a), der Bodenfeuchte im Wurzelraum

(b) und der Bodenfeuchte in der tiefsten Schicht (c) für EUR-44 dar. Abgebildet sind jeweils die

Zeitreihen der Kalt- und Warmstartläufe für das Bucket-Schema (Grüntöne) und das 5-Layer-

Schema (Blautöne). Die Abbildung der tiefsten Schicht wurde gewählt, da diese am trägsten ist

und folglich das längste Einschwingen benötigt. Dargestellt ist EUR-44, da es zwar nur geringe

Unterschiede zu der Zeitreihe von GER-11, wie weiter unten erläutert, gibt, die Auswirkungen

auf atmosphärische Variablen bei EUR-44 aber stärker ausfallen (s. Abbildung 6.8). Für die

Bodentemperatur lässt sich neben den saisonalen Schwankungen ein klarer Trend beim Kaltstart,

der auch als Drift bezeichnet wird, erkennen. Dieses Verhalten dauert circa zehn Jahre an, in

denen der Boden stetig wärmer wird. Danach ist keine Drift mehr zu erkennen, was bedeutet, dass

der Einschwingprozess abgeschlossen ist. Dies ist auch dadurch ersichtlich, dass der Graph des

Warmstarts, der keinen Trend aufweist, deckungsgleich mit dem des Kaltstarts ist. Eine solche

Drift ist auch in der nicht dargestellten vierten Schicht für die Bodentemperatur zu erkennen.

Die obersten drei Schichten zeigen diesen Effekt in der Zeitreihe der monatlichen Werte nur

noch schwach bis gar nicht mehr. Dabei schwingt das 5-Layer-Schema etwas schneller ein, was

an der Repräsentation einer separaten Bodenfeuchte in dieser Schicht liegen kann, die einen

Einfluss auf die in dieser Simulation noch verwendete mittlere Bodenfeuchte zur Berechnung

der Bodentemperatur hat. Zudem ist der Boden im 5-Layer-Schema im Mittel wärmer als beim

Bucket-Schema.

Anders verhält es sich bei der Bodenfeuchte im Wurzelraum (b), die im Flächenmittel

durch die Verwendung des neuen Schemas geringer ist. Beide Schemata schwingen nach der

Initialisierung circa zwei Jahre lang ein, wobei die Drift nur während des ersten Jahres klar

ersichtlich ist. Darüber hinaus ist die Initialisierung des Buckets zu feucht, die beim 5-Layer

durch das Setzen der konstanten Werte zu trocken. Die Bodenfeuchte der tiefsten Schicht kann

nur für das 5-Layer-Schema gezeigt werden. Hier ist die Initialisierung zu trocken. Es zeigt sich,

dass die 16 für das Einschwingen simulierten Jahre zu kurz sind, da auch der Warmstart noch

einen leichten Trend aufweist und die Kurven entsprechend nie deckungsgleich sind. Erst nach

insgesamt ungefähr 25 Jahren ist kein Trend mehr ersichtlich. Das Einschwingen für GER-11

(nicht gezeigt) ist etwas kürzer als für EUR-44, was sich vermutlich durch das homogenere Klima

in dieser Region erklären lässt. Hagemann und Stacke (2015) ließen in ihrer Anwendung in

ECHAM6 kombiniert mit JSBACH das Bucket-Schema ein Jahr und das 5-Layer-Schema 21

Jahre einschwingen.

Die Dauer des Einschwingens hängt einerseits von der Initialisierung an sich und deren

Abweichung vom Gleichgewichtszustand, andererseits auch von der Art der Initialisierung (zu
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hoch / zu niedrig) ab (de Ridder, 2009; Lim et al., 2012; Khodayar et al., 2015; Seck et al., 2015).

Bezüglich der Bodenfeuchte benötigen zu trockene Initialisierungen länger als zu feuchte, um das

Gleichgewicht zu erreichen (Khodayar et al., 2015; Song et al., 2019). Die trockenen Werte und

die große Abweichung vom Gleichgewichtszustand durch die konstante Initialisierung können

damit die Ursache für die lange Einschwingphase sein.

Die Initialisierung des Kaltstarts durch die geschichtete Bodenfeuchte der a-files (s. Kapitel

5.2.5) beginnt beispielsweise bei der fünften Schicht von EUR-44 statt bei einer Wassersäule von

0,3 m bei 1,19 m und ist damit einerseits näher am Gleichgewichtszustand und andererseits zu

feucht. Beide Faktoren dürften damit zu einem schnelleren Einschwingen führen. Der Kaltstart für

diese Einstellungen wurde jedoch nicht vollständig gerechnet, da durch die vorherige Rechnung

eines Kaltstarts bereits Variablen für den Warmstart verfügbar waren.

Bei der nachfolgenden Betrachtung der Ergebnisse werden stets Warmstarts verwendet.

Abbildung 6.8: Differenzkarte [K] zwischen Kalt- und Warmstart (warm - kalt) von Bucket- und
5-Layer-Schema für EUR-44 und GER-11 für das Jahr 2000.
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Um zu zeigen, dass ein nicht eingeschwungener Lauf einen starken Einfluss auf Variablen

des Klimasystems haben kann, ist in Abbildung 6.8 beispielhaft die mittlere Differenz der

2m-Tempertaur zwischen Kalt- und Warmstart für die beiden Untersuchungsregionen und bo-

denhydrologischen Schemata für das Jahr 2000 dargestellt. Damit wird das jeweils erste Jahr der

Simulationen betrachtet. Es zeigt sich klar, dass die Temperatur eines nicht eingeschwungenen

Laufs in allen Fällen teils starke Abweichungen von der bei einem eingeschwungenen Lauf simu-

lierten aufweist. Die größte Abweichung ist in Island (a, b) zu beobachten, wo die Temperatur im

Warmstart beider Bodenschemata um 4,5 K über der des Kaltstarts liegt. Skandinavien und Teile

des Mittelmeerraums sind nach dem spin-up im Bucket-Schema (a) wärmer, ansonsten weist

EUR-44 eher geringere Temperaturen auf. Lediglich ein Band, das sich von Norddeutschland

nach Osteuropa zieht, weist geringere Abweichungen zwischen den Läufen auf. Für das 5-Layer

Schema (b) zeigt sich hingegen ein klarer Dipol, in dem der Norden von EUR-44 wärmer und

der Süden kälter wird. Durch die Initialisierung aller Einschwingvariablen über die a-files bei

den Bucket-Simulationen weist das Bild für GER-11 (c), anders als die Betrachtung von EUR-44

vermuten lässt, eine stetige Erwärmung durch das Einschwingen auf. Am stärksten davon be-

troffen sind Hochgebirgsbereiche, deren Temperatur sich um bis zu 2 K unterscheidet. Dieses

Maximum lässt sich auch für das 5-Layer-Schema beobachten (d), die Abweichungen entsprechen

jedoch eher dem Muster von EUR-44, was sich teilweise durch die konstante Initialisierung der

Bodenfeuchte erklären lässt. In Südwestdeutschland ist dennoch eine Umkehr des Vorzeichens

mit dem Wechsel der Region und damit auch der Auflösung zu beobachten.

Dieses kurze Beispiel verdeutlicht die Wichtigkeit des Einschwingprozesses und dessen

Einfluss auf Variablen, die keinen Einschwingvorgang aufweisen, aber durch andere System-

variablen beeinflusst werden. Mit der Dauer der Simulation gleichen sich die Werte kalter und

warmer Läufe an, sodass die maximale Differenz im Mittel der 16 Jahre nur noch bei 0,3 K statt

4,5 K liegt. Neben der Temperatur sind die Differenzen auch bei anderen Variablen wie dem

Niederschlag zu beobachten. Ursächlich hierfür ist, dass eine zu hoch oder zu niedrig initialisierte

Wärme oder Feuchte entsprechend ausgeglichen werden muss, das System selbst aber nicht mehr

oder weniger Energie beziehungsweise Wasser zur Verfügung stellt.
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6.3 Vergleich der Validierungsdaten

Nachfolgend findet ein Vergleich der Validierungsdaten statt, die gemeinsame Variablen haben.

Hiermit soll abgeschätzt werden wie stark sich die Variablen der Validierungsdaten unterscheiden,

um mit Blick auf die Modellentwicklung auch eine gewisse Unsicherheit in den Daten bewerten

zu können. E-OBS und ERA5 enthalten die Temperaturen T (TEMP2), Tmax (T2MAX), Tmin
(T2MIN) sowie den Gesamtniederschlag Pt (APRT). Bei GLEAM und ERA5 lassen sich die

Evapotranspiration ET (EVAP) und die relative Bodenfeuchte der obersten Schicht θ1 mitein-

ander vergleichen. Der Vergleich findet für die Landpunkte der beiden Untersuchungsregionen

sowie die 19 Jahre von 2000–2018 auf Basis von monatlichen Mittelwerten beziehungsweise

Monatssummen statt.

Abbildung 6.9: Monatliche Mittelwerte gemeinsamer Variablen aus ERA5, E-OBS und GLEAM
für alle Landpunkte von EUR-44 und GER-11, 2000–2018.

Abbildung 6.9 zeigt die Mittelwerte der Monate der genannten Variablen. Bei Betrachtung

der Temperaturen (a-c) wird deutlich, dass es im Flächenmittel keine großen Unterschiede für die

jeweiligen Monate zwischen den Datensätzen gibt. Die Graphen der Temperaturen sind sowohl für

EUR-44 als auch für GER-11 nahezu identisch. ERA5 ist im Sommer etwas wärmer, im Winter

etwas kälter als E-OBS. T2MAX von E-OBS liegt in beiden Regionen oberhalb von ERA5. Bei

T2MIN sind die Sommermonate von E-OBS kühler als die von ERA5, im Winter und teilweise

im Frühling ist ERA5 in GER-11 ebenfalls wärmer, in EUR-44 jedoch kühler. Die Betrachtung
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des Niederschlags APRT (d) zeigt für ERA5 stets höhere Werte als bei E-OBS. Dieses Verhalten

von ERA5 wurde ebenfalls von Hassler und Lauer (2021) und Bandhauer et al. (2022) festgestellt,

wobei die Qualität von E-OBS stark von der – in GER-11 allerdings hohen – Stationsdichte

abhängt (s. Kapitel 3.2.1 und 3.2.2). Für GER-11 liegt das Niederschlagsmaximum im Sommer,

für EUR-44 liegt das Maximum eher im Herbst, das Minimum befindet sich im Frühjahr. Im

großen, mehrere Klimate überspannenden Untersuchungsgebiet von EUR-44 herrscht dagegen

kein Niederschlagsregime vor. Bei der EvapotranspirationET (e) liegen die Werte von ERA5 stets

oberhalb von GLEAM. Die Maxima befinden sich erwartungsgemäß in den Sommermonaten.

Während GLEAM in den Wintermonaten nahezu keine ET mehr zeigt, hat ERA5 stets ein

Mindestmaß an Verdunstung. Interessant ist, dass die ET in beiden Datensätzen im Winter

geringere Werte für GER-11 als für EUR-44 aufweist. Hier drückt sich die in Kapitel 2.1.2

aufgezeigte Limitierung der Verdunstung durch eine geringe eingehende Strahlung in GER-11

aus, die in EUR-44 durch die enthaltene Mittelmeergegend höher ausfällt. Mit mehr eingehender

Strahlung steigt die Evapotranspiration in GER-11 über die von EUR-44, da die Limitierung

durch die Feuchte in ersterer Region geringer als in letzterer ist. Ein Blick auf die relative Feuchte

der obersten Bodenschicht θ1 (f) zeigt, dass diese bei GLEAM stets oberhalb von ERA5 liegt.

Zudem zeigt sich die enge negative Beziehung zu ET durch das Minimum im Sommer und den

von der Größenordnung her recht ähnlichen Verlauf der Kurven von GLEAM EUR-44 und ERA5

GER-11.

Die räumliche Verteilung der Differenzen wird in Abbildung 6.10 dargestellt. Die mittlere

Temperatur (a) zeigt dabei ein heterogenes Muster mit starken Unterschieden zwischen ERA5

und E-OBS an der nordafrikanischen Mittelmeerküste, dem östlichen Mittelmeer, Island und

Skandinavien. Dazu sind die Unterschiede in Gebirgsregionen wie den Alpen oder Karpaten stär-

ker ausgeprägt als in flachen Regionen. Mitteleuropa zeichnet sich durch geringe Abweichungen

aus und ist in ERA5 tendenziell etwas wärmer als bei E-OBS. Die beschriebenen Unterschiede

lassen sich einerseits auf die geringere Stationsdichte an den Rändern des von E-OBS abge-

deckten Gebietes (Haylock et al., 2008) und andererseits auf die Verwendung unterschiedlicher

Höhenmodelle, die besonders in Gebirgsregionen zutage tritt (Velikou et al., 2022), zurückführen.

Folglich unterliegen die im weiteren Verlauf der Arbeit verwendeten Temperaturen einer linearen

Höhenkorrektur (vgl. Kapitel 3.3). Der Niederschlag (b) ist in ERA5 nahezu flächig größer als

bei E-OBS, lediglich an der Westküste Britanniens und vereinzelten Küstenregionen im Atlantik

sowie im südlichen und östlichen Mittelmeerraum zeigen sich geringere Werte. In Gebirgen wie

den Skanden, Alpen und Karpaten ist die positive Abweichung von ERA5 gegenüber E-OBS

stärker ausgeprägt. Bezüglich der Evapotranspiration (c) tritt die Überschätzung von ERA5 im

Vergleich zu GLEAM mit Ausnahme einzelner Gebiete im Mittelmeerraum flächig auf. Zudem

ist sie im Süden und Norden von EUR-44 geringer ausgeprägt als in den mittleren Breitengraden
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Abbildung 6.10: Räumliche Verteilung der Differenzen der Validierungsdatensätze für die 2-
Meter-Temperatur, den Niederschlag, die Verdunstung und die relative Bodenfeuchte der obersten
Bodenschicht. Dargestellt ist das zeitliche Mittel der Monatswerte von 2000–2018 für EUR-44.

des Untersuchungsgebietes, was sich wahrscheinlich auf die Limitierung durch Feuchte bezie-

hungsweise Energie und die dadurch generell geringeren Werte in diesen Regionen erklären lässt.

Die relative Bodenfeuchte an der Oberfläche (d) zeigt größtenteils geringere Werte in ERA5

als bei GLEAM, deren größte Abweichung im südlichen und östlichen Mittelmeerraum sowie

in Teilen Norddeutschlands, der Niederlande, Dänemarks und Südschwedens. Neben einzelnen

Gitterpunkten, die in ERA5 höhere Bodenfeuchten aufweisen, zeigt sich besonders in Finnland

ein Gebiet systematisch erhöhter Bodenfeuchten. Da davon auch einzelne Punkte wie beispiels-

weise in Norddeutschland oder Schottland betroffen sind, lässt sich dies möglicherweise auf eine

andere Repräsentation des organischen Anteils im Boden beziehungsweise von Torf in den beiden

Datensätzen zurückführen.

Diese kurze Betrachtung der Repräsentation einzelner Variablen mit Fokus auf ihr raum-

zeitliches Verhalten in unterschiedlichen gegriddeten Datensätzen zeigt, dass bei der Validierung
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von Modellen stets berücksichtigt werden muss, dass auch zwischen Beobachtungsdatensätzen

eine gewisse Abweichung besteht. Diese Abweichung kann beispielsweise beim Niederschlag

die selbe Größenordnung wie bei Simulationen durch unterschiedliche RCMs aufweisen (Prein

& Gobiet, 2017). Die Unterschiede zwischen den Validierungsdaten lassen sich einerseits auf

unterschiedliche Datenquellen (in-situ-Messungen, Satellitenmessungen, Komposit oder Re-

analysen) und andererseits auf unterschiedliche zugrundeliegende statische (z.B. Höhenmodell,

Bodentextur etc.) wie dynamische (z.B. Stationsdichte, Interpolation, Parametrisierungen etc.)

Randbedingungen bei der Erstellung der Datensätze zurückführen (z.B. Tarek et al. (2021)).
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6.4 Vergleich von REMO mit Validierungsdaten

Bevor sich die Arbeit mit den Ergebnissen der Modellentwicklung befasst, soll die aktuelle

Qualität der Simulationen anhand eines kurzen Vergleichs der ursprünglichen Modellversion

(Bucket-Schema in REMO2015 entspricht ID01 beziehungsweise ID01_5) mit den Validie-

rungsdaten stattfinden. Für diesen Vergleich werden vorrangig die drei Temperaturen sowie der

Niederschlag aus E-OBS und die Evapotranspiration aus ERA5 mit Blick auf ihre monatsba-

sierten Klimatologien sowie die mittlere räumliche Verteilung der Differenzen herangezogen.

Es sei vorab gesagt, dass weiterführende Betrachtungen und Bewertungen der Simulation in

diesem Kontext nicht durchgeführt werden, sondern bei dem Vergleich des 5-Layer-Schemas

(Kapitel 6.5), der Betrachtung der Vielzahl gerechneter Simulationen (Kapitel 6.6) sowie der

kurzen Studie zur Simulation von Hitzeereignissen (Kapitel 6.7) einfließen.

Abbildung 6.11: Monatliche Klimatologie (2000–2018) der mittleren (a), maximalen (b) und
minimalen (c) 2-Meter-Temperatur, des Niederschlags (d) und der Evapotranspiration (e) von
REMO2015 (orange) und E-OBS (grün) beziehungsweise ERA5 (rot) als Validierungsdaten für
EUR-44 (durchgezogen), GER-44 (gestrichelt) und GER-11 (gepunktet).

Abbildung 6.11 stellt die monatlichen Klimatologien von REMO und – abhängig von der

Variable – den Validierungsdaten aus E-OBS und ERA5 für den Simulationszeitraum 2000–2018

sowie die beiden untersuchten Regionen EUR-44 und GER-11 dar. Um den Effekt der räumlichen

Auflösung von Simulation und Beobachtungen zu zeigen, ist zudem das GER-11-Gebiet aus

EUR-44 ausgeschnitten, damit eine räumliche Konsistenz gewährleistet ist. Dieser Ausschnitt
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wird als GER-44 bezeichnet. Bezüglich TEMP2 (a) zeigt sich, dass REMO die Temperatur in

EUR-44 während des Winters unter- und im Sommer überschätzt. Für die Übergangszeiträume

liegt eine gute Übereinstimmung der Klimatologien vor. Dass der Kältefehler des Modells ein

regionaler Aspekt ist, zeigt sich dadurch, dass der Winter in GER-44 eine gute Übereinstimmung

mit E-OBS aufweist. Die sommerliche Überschätzung tritt hingegen regionsunabhängig auf.

Während das Frühjahr gut von GER-44 simuliert wird, ist die Temperaturüberschätzung im

Gegensatz zu EUR-44 in den Herbstmonaten von GER-44 weiterhin präsent. Zwar wird die

winterliche Unterschätzung der Temperatur in GER-11 im Vergleich zu GER-44 wieder größer,

allerdings besteht für die Übergangsjahreszeiten eine bessere Übereinstimmung mit E-OBS.

Ein interessanter Aspekt der Temperatur in GER-11 ist die Vorzeichenänderung des Fehlers

gegenüber den Simulationen mit der gröberen Auflösung in den Sommermonaten.

Bezüglich der maximalen (b) und minimalen (c) Temperaturen ist das Bild beider Regionen

und der unterschiedlichen Auflösungen im Vergleich zu E-OBS konsistenter und zeugt von einer

systematischen Unter- beziehungsweise Überschätzung dieser. Zwar weisen alle Gebiete und

Auflösungen eine gute Repräsentation des Jahresganges mit Minima im Januar und Maxima im

Juli auf, jedoch ist die Folge der angesprochenen Über- beziehungsweise Unterschätzung der Ex-

tremtemperaturen eine systematische Unterschätzung der Temperaturspanne. Dieser Aspekt wird

in Kapitel 6.7 anhand von täglichen Daten genauer untersucht. GER-11 zeigt generell geringere

Temperaturen als GER-44, was sich entsprechend auf die räumliche Auflösung zurückführen

lässt. Für T2MAX resultiert dies in einer größeren, für T2MIN in einer geringeren Differenz zu

E-OBS.

Die Jahresgänge des Niederschlags aus E-OBS können von allen Simulationen gut reprä-

sentiert werden (d). Allerdings herrscht mit Ausnahme von SON in GER-11 eine systematische

Überschätzung der Niederschlagsmengen vor. Der Vergleich von GER-44 und GER-11 zeigt,

dass die höhere Auflösung besonders im Winterhalbjahr deutlich weniger Niederschlag simuliert

und damit näher an den Beobachtungsdaten liegt. Zwischen Mai und Juli liegt allerdings eine

größere Abweichung zu E-OBS durch höhere Niederschläge als in GER-44 vor. Der Jahresgang

von EVAP (e) wird verglichen mit ERA5 gut dargestellt, zeigt während des Sommers jedoch eine

Über- und im Winter eine Unterschätzung durch REMO in beiden Regionen und Auflösungen.

Um die räumliche Verteilung der Differenzen zwischen REMO und den Validierungsdaten

abzubilden, stellt Abbildung 6.12 das zeitliche Mittel der 228 Monate des Zeitraums 2000–2018

dar. Abbildung 6.12 zeigt, dass TEMP2 innerhalb von EUR-44 (a) in Russland und angrenzenden

Gebieten, Island, der Türkei sowie in Nordafrika eine starke Unterschätzung aufweist, die

zwischen 2 und 3 °C beträgt. Diese großflächige Unterschätzung außerhalb des erweiterten

Deutschlandgebietes bestätigt die zusätzliche Berücksichtigung von GER-44. Für die räumliche

Verteilung des Fehlers ist zudem zu berücksichtigen, dass vorrangig Randgebiete des von E-
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(a) TEMP2, EUR-44 (b) APRT, EUR-44 (c) EVAP, EUR-44

(d) TEMP2, GER-11 (e) APRT, GER-11 (f) EVAP, GER-11

Abbildung 6.12: Differenzen zwischen Bucket-Schema und Validierungsdaten für Temperatur (a,
d, E-OBS), Niederschlag (b, e, E-OBS) und Evapotranspiration (c, f, ERA5) für EUR-44 (a-c)
und GER-11 (d-f), 2000–2018.

OBS abgedeckten Gebietes, die einer geringeren Stationsdichte und damit höheren Unsicherheit

unterliegen, betroffen sind. Dieser Unterschätzung wirkt eine Überschätzung besonders auf dem

Balkan (1−2 °C) sowie in mäßigem Bereich (<1 °C) in weiten Teilen West- und Mitteleuropas

entgegen. Mit Blick auf TEMP2 in GER-11 (d) zeigt sich ein gegenläufiges Verhalten der

Differenzen dieser Region zu E-OBS mit einer geringen Unterschätzung der Temperatur in weiten

Teilen des Gebietes, wobei besonders die Differenzen innerhalb der Alpen stärker als im Flachland

sind. Das andersartige Verhalten ist auf die Erhöhung der Modellauflösung zurückzuführen. Die

bereits beschriebene Unterschätzung von T2MAX beziehungsweise Überschätzung von T2MIN

tritt in beiden Regionen konsistent und flächig auf (nicht gezeigt), wobei keine lokale Abweichung

zu verzeichnen ist.

Die räumliche Verteilung der Niederschlagsdifferenzen zeigt eine systematische Überschät-

zung im gesamten EUR-44-Gebiet (b). Besonders betroffen sind Gebirgszüge wie die Alpen

und die Skanden. Lediglich einzelne Regionen im niederschlagsarmen Mittelmeerraum sowie an

der niederschlagsreichen schottischen Westküste weisen eine Unterschätzung des Niederschlags

durch das Modell auf. Die Betrachtung von GER-11 (e) zeigt ein deutlich differenzierteres Bild,

das auf die erhöhte Auflösung der Simulation zurückzuführen ist. Der Alpenraum gibt dabei
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ein diffuses Bild der Differenzen mit vorherrschender Überschätzung sowie vereinzelt starker

Unterschätzung des Niederschlags ab. Das restliche Gebiet ist von einem West-Ost-Gradienten

dominiert, wobei der Westen zu trocken und der Osten zu feucht simuliert werden.

Ein interessantes Detail, das in der 0,44°-Auflösung nicht abgebildet wird, das aber bereits

bei der Betrachtung der Temperatur in abgeschwächter Form ersichtlich wird, ist die bessere

Darstellung der Mittelgebirge aufgrund der höheren Auflösung. Hier zeigt sich beim Nieder-

schlag ein klarer Luv-Lee-Effekt, der besonders im Falle des Schwarzwaldes deutlich wird,

aber beispielsweise auch im Thüringer Wald oder dem Harz zutage tritt. Da die Westseite der

Mittelgebirge in der generellen Anströmungsrichtung liegt, zeichnet sich diese durch erhöhte,

die abgewandte Ostseite durch verringerte Niederschläge aus, was auch einen Effekt auf die

Temperatur und die Evapotranspiration zeigt.
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6.5 Vergleich von Bucket und 5-Layer-Schema

Im folgenden Kapitel liegt der Fokus auf dem Einfluss, den die Verwendung des 5-Layer-Schemas

im Vergleich zum zuvor genutzten Bucket-Schema auf verschiedene Variablen der Atmosphäre

und Landoberfläche hat. Hierfür werden sowohl statistische Momente als auch das raum-zeitliche

Verhalten der Unterschiede untersucht. Zudem wird die Sensitivität ausgewählter Größen mit

Blick auf extrem feuchte beziehungsweise trockene Böden im 5-Layer-Schema dargestellt.

6.5.1 Vergleich anhand statistischer Größen und Flussdiagramme

Zunächst sollen die Auswirkungen der Verwendung des 5-Layer-Schemas nach Hagemann und

Stacke (2015) statt des Bucket-Schemas untersucht werden. Eine erste Übersicht wird gewonnen,

indem abhängig vom Vorliegen einer Normalverteilung (s. Kapitel 4.1.2.1) der t-Test (s. Kapitel

4.1.2.2) beziehungsweise der Wilcoxon-Test (s. Kapitel 4.1.2.3) auf Basis gitterpunktweiser

monatlicher Mittelwerte beziehungsweise Summen der Jahre 2000 bis 2018 durchgeführt wird.

Dabei wird eine Irrtumswahrscheinlichkeit von 5 % angenommen. Die gitterpunktweise Betrach-

tung wird durchgeführt, da durch die Bildung des räumlichen Mittels regionale Veränderungen

an Bedeutung verlieren und weniger Variablen eine signifikante Änderung zeigen, obwohl bei der

Betrachtung der Karten regional starke Veränderungen auftreten können.

Der Vergleich der Schemata wurde für 116 zeitlich nicht konstante Variablen der Atmosphäre,

der Oberflächen von Land, Eis und Wasser sowie des Bodens durchgeführt. Für EUR-44 zeigt

sich durch die Verwendung des 5-Layer- statt des Bucket-Schemas eine signifikante Veränderung

von 104 dieser 116 Variablen, für GER-11 unterscheiden sich 98 signifikant. Allerdings sind nicht

die gleichen Variablen in beiden Simulationen betroffen, da Meereis (SEAICE) beispielsweise in

GER-11 nicht auftritt und sich daher unabhängig von der Simulation nicht unterscheiden kann. Es

sei zudem darauf verwiesen, dass durch die große Stichprobenzahl n bereits geringe Differenzen

als signifikant eingestuft werden, was einen Nachteil dieser Herangehensweise darstellt. Um

dies abzufedern, könnte das Signifikanzniveau von 95 % beispielsweise auf 99 % erhöht werden,

wodurch das Testergebnis konservativer werden würde. Da die Prozesse des Klimasystems nicht

linear und komplex sind, sollen in dieser Arbeit lediglich einige Variablen, die der in Kapitel 2.1.2

beschriebenen Prozesskette direkt zuzuordnen oder Bestandteil der Wasserhaushaltsgleichung

sind sowie die Bodentemperaturen, genauer untersucht werden (s. Tabelle 6.3). Folglich wird

der zu untersuchende Variablenraum verringert. Die Veränderung weiterer Variablen wird durch

Bestandteile dieser Prozesskette sowie Wechselwirkungen induziert.

Die betrachteten 20 Variablen weisen für beide Untersuchungsgebiete signifikante Unterschie-

de durch die Verwendung des 5-Layer- statt des Bucket-Schemas auf. Um eine erste Exploration

der Unterschiede vorzunehmen, sind die Mittelwerte und Standardabweichungen der Variablen
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auf Basis monatlicher Mittelwerte beziehungsweise Summen ebenfalls in Tabelle 6.3 aufgeführt.

Hierzu sei angemerkt, dass Unterschiede durch die Wahl des bodenhydrologischen Schemas

anhand dieser Werte nicht unbedingt ersichtlich sind, wenn die Unterschiede nicht systematisch

im gesamten Gebiet und über den gesamten Zeitraum auftreten, sondern positive und negative

Differenzen verschiedener Regionen oder Zeiträume sich ausgleichen und daher sehr ähnliche

Lage- und Streuungsparameter, jedoch eine andere Verteilung, aufweisen können.
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Zur Bodenfeuchte innerhalb der Wurzelzone (WS) sei zudem angemerkt, dass ein direkter

Vergleich der relativen Werte nur bedingt möglich ist, da die Bodenfeuchte im Bucket-Schema

lediglich als Wassersäule [m] angegeben ist, die Referenztiefe der Wurzeln aber unklar und

der tatsächliche relative Wassergehalt der Wurzelzone daher nicht ermittelbar ist. Um dennoch

einen relativen Wassergehalt in der Wurzelzone θrz zu erhalten (s. Tabelle 6.3), wird die für das

5-Layer-Schema verwendete Tiefe nach Hagemann und Stacke (2015) zrh angenommen. Die

relative Wurzeltiefe ist damit zwar nicht exakt, kann aber dennoch Auskunft über das generelle

raum-zeitliche Verhalten geben. Der in der Tabelle dargestellte signifikante Unterschied der

absoluten WS kann in der Folge jedoch unabhängig von der Wahl des bodenhydrologischen

Schemas auftreten, wenn die verwendete Wurzeltiefe sich unterscheidet.

Zunächst soll die Beziehung zwischen den Variablen aus Tabelle 6.3 untersucht werden.

Hierfür werden Korrelationsmatrizen der unterschiedlichen Auflösungen verwendet, die auf der

5-Layer-Simulation von ID90 basieren. Es sei angemerkt, dass diese den Korrelationen der ID01-

Simulationen sehr ähnlich sind. Die Analyse bietet eine Möglichkeit, den Fokus der Untersuchung

auf eine geringere Anzahl an Variablen in der Prozesskette zu reduzieren sowie den Einfluss

des Untersuchungsgebietes und der Auflösung auf die Beziehung zwischen Variablen zu unter-

suchen. Somit kann auch besser abgeschätzt werden, ob die Analyse einer Variablenbeziehung

für alle Gebiete und Auflösungen notwendig ist oder erst durch die Veränderung der Beziehung

notwendig wird. Alternativ könnte eine Hauptkomponentenanalyse durchgeführt werden, um

den Variablenraum zu reduzieren. Allerdings wurde sich gegen dieses statistische Verfahren ent-

schieden, da einerseits eine konzeptionelle Prozesskette vorliegt (vgl. Kapitel 2.1.2). Andererseits

werden davon unabhängig und je nach Fragestellung einzelne Variablen separat betrachtet, sodass

die Zusammenfassung durch Hauptkomponenten nicht stringent verfolgt werden kann, sondern

die Beziehung zwischen einzelnen Variablen stärker im Fokus steht.

In Abbildung 6.13a) findet eine regionale Differenzierung statt, indem oberhalb der Diagonale

die Korrelationen von EUR-44 und unterhalb die von GER-11 dargestellt werden. Abbildung

6.13b) stellt ausschließlich GER-44 dar. Zusätzlich ist jede Zelle der Matrizen unterteilt. Oben

links ist die Korrelation der Flächenmittel der 228 Monate (2000–2018) gezeigt, wobei von

diesen das Monatsmittel der Zeitreihe abgezogen wurde. Dadurch sind die Daten um den Jah-

resgang bereinigt und stationär. Das Dreieck unten rechts stellt die Korrelation des zeitlichen

Mittelwertes eines jeden Gitterpunktes dar, wobei die Anomalie zum Flächenmittel gebildet

wurde, wodurch die Daten ebenfalls stationär sind. Hier könnte noch eine Optimierung der

Anomaliebildung durchgeführt werden, indem die geographische Breite berücksichtigt wird.

Betrachtet werden ausschließlich Landpunkte, was für EUR-44 4874, für GER-11 9215 und

GER-44 785 Gitterboxen entspricht. Bezüglich des abgebildeten Korrelationskoeffizienten sei

darauf verwiesen, dass die Korrelation nach Pearson (s. Kapitel 4.1.3.1) normalverteilte Variablen
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(a) Korrelationsmatrix, EUR-44 und GER-11

(b) Korrelationsmatrix, GER-44

Abbildung 6.13: Korrelationsmatrix räumlicher und zeitlicher Anomalien der Variablen aus Ta-
belle 6.3 für EUR-44 und GER-11 (a) und GER-44 (b). EUR-44 ist oberhalb, GER-11 unterhalb
der Diagonale dargestellt. Das obere Dreieck einer Box stellt den räumlichen Korrelationskoeffi-
zienten der Anomalien monatlicher Flächenmittel dar, das untere Dreieck den Korrelationskoeffi-
zienten der temporären Anomalien der Gitterpunkte. Nicht signifikante Korrelationen sind als
schwarze Dreiecke gekennzeichnet.
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voraussetzt. Daher wurden die Anomalien anhand des Kolmogorov-Smirnov-Tests (s. Kapitel

4.1.2.1) auf Normalverteilung getestet. Für den Fall, dass eine der Anomalien nicht normalverteilt

ist, wurde statt der Pearson-Korrelation der Rangkorrelationkoeffizient nach Spearman (s. Kapitel

4.1.3.2) berechnet. Korrelationen, die auf Basis von Gleichung 4.16 beziehungsweise Gleichung

4.20 nicht signifikant sind (Signifikanzniveau = 95 %), sind durch schwarze Boxen maskiert.

Bei der räumlichen Betrachtung sei jedoch gesagt, dass die Korrelation aufgrund des großen

n lediglich einen kritischen Wert von 0,0286 (EUR-44), 0,0208 (GER-11) beziehungsweise

0,0714 (GER-44) überschreiten muss, um signifikant zu sein. Für die zeitliche Betrachtung liegt

die Schwelle bei 0,1325. Die Anordnung der Variablen weicht von der auf der Prozesskette

basierenden Anordnung in Tabelle 6.3 ab, da eine Gruppierung in thermische und hydrologische

Variablen vorgenommen wurde. Entgegen dieses prozessbasierten Ansatzes könnte auch eine

Clusteranalyse zur Bildung von Gruppen ähnlicher Variablen vorgenommen oder die bereits

angesprochene Hauptkomponentenanalyse zur Reduzierung des Variablenraumes durchgeführt

werden.

Eine erste allgemeine Beobachtung aus Abbildung 6.13a) ist, dass aufgrund des großen n jede

der räumlichen Korrelationen signifikant ist. Bezüglich der zeitlichen Korrelationen sind in GER-

11 deutlich mehr Korrelationen der Variablenkombinationen nicht signifikant als für EUR-44

(61 gegenüber 23), wovon vorrangig Kombinationen thermischer mit hydrologischen Variablen

betroffen sind (Temperaturen mit θ4, APRC, DRAIN). Zudem ist die Bildung von Clustern über

die Anordnung der Variablen für EUR-44 stärker ausgeprägt als für GER-11. Diese Beobachtung

lässt sich auch mit Blick auf die Korrelationsmatrix für GER-44 (s. Abbildung 6.13b), 41

Variablen ohne signifikante Korrelation (temporäre Betrachtung)) machen, sodass der Einfluss

des Untersuchungsgebietes auf die Beziehung zwischen den Variablen deutlich wird. Dies drückt

sich derart aus, dass die Beziehung nicht diffus wie im von GER repräsentierten Übergangsgebiet

zwischen klimatischen Regimen ist, sondern eine klare Struktur aufweist. Bedingt wird dies

durch die Repräsentation Nordafrikas und des Mittelmeerraums sowie Nordeuropas in EUR-

44, die von hohen beziehungsweise niedrigen Temperaturen und umgekehrtem hydrologischen

Verhalten geprägt sind und folglich einen Nord-Süd-Gradienten widerspiegeln. In der Abbildung

zeigen sich gewisse Limitierungen wie bei der Evapotranspiration durch die Verfügbarkeit

von Wasser beziehungsweise Energie. Dies drückt sich durch negative räumliche und zeitliche

Korrelationen aus. In den GER-Simulationen ist dieses Verhalten nicht mehr so klar, da die

absoluten Korrelationen mit den hydrologischen Variablen meist schwächer ausgeprägt sind.

Lediglich die Verdunstungsvariablen sind von stärkeren und durchweg positiven Korrelationen

geprägt, was auf die im Vergleich zu EUR-44 regelmäßigere Verfügbarkeit von Wasser und

Energie schließen lässt.
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Bei der Betrachtung der thermischen Variablen zeigen die räumlichen Korrelationen aller

Regionen Werte nahe 1. Die zeitlichen Korrelationen der tiefen Bodentemperaturen weichen von

diesem Verhalten ab, da sie träger reagieren und folglich einen zeitlichen Versatz aufweisen, der

mit der Tiefe zunimmt. Für die hier nicht dargestellte fünfte Bodenschicht beträgt dieser Versatz

nahezu ein halbes Jahr. Aufgrund des Untersuchungsgebietes sind die zeitlichen Korrelationen in

EUR-44 stärker ausgeprägt als in den GER-Simulationen. Für EUR-44 und GER-44 zeigt sich eine

negative Korrelation zwischen den Temperaturen und der Bodenfeuchte in den unterschiedlichen

Schichten. Hierbei weist die Bodenfeuchte der Schichten eine stärkere Korrelation mit der

Bodentemperatur der gleichen Schicht auf als mit den 2-Meter-Temperaturen. Während die

zeitlichen Korrelationen für EUR-44 mittlere Werte aufweisen, nehmen sie mit dem Ausschnitt des

GER-Gebietes (GER-44) und der Erhöhung der Auflösung (GER-11) ab. In letzterem Fall zeigt

sich kein signifikanter Wert für θ4. Die höhere Menge und längere Verfügbarkeit der Bodenfeuchte

in der GER-Region oder die Entkopplung der Beziehung durch die im Winter sehr geringe

Verdunstung können für die positive Korrelation der Temperaturen mit den Verdunstungsvariablen

in GER verantwortlich sein.

Um dies genauer zu untersuchen, wurde die Analyse für die einzelnen Jahreszeiten durch-

geführt (n = 57, kritischer Wert des Korrelationskoeffizienten = 0, 2649, nicht gezeigt). Dabei

zeigt sich, dass die positive Korrelation von Temperatur und Evapotranspiration vorrangig aus

den Winter- und Frühlingsmonaten resultiert. Ursächlich hierfür ist die aufgrund der steten

Verfügbarkeit von Bodenfeuchte grundsätzliche Erhöhung der Evapotranspiration durch höhere

Temperaturen. Die Beziehung ist während des Sommers und Herbstes deutlich schwächer und

damit nicht signifikant. Ein Blick auf die Bodenfeuchte des Frühlings und Sommers zeigt darüber

hinaus mittlere bis starke negative Korrelationen, die von geringen negativen beziehungsweise

positiven während der Herbst- und Wintermonate überlagert werden. Daraus resultiert, dass die

erwartete negative Beziehung zwischen Temperatur und Bodenfeuchte für den borealen Sommer

gegeben ist, dieser starke Zusammenhang jedoch durch das Winterhalbjahr abgeschwächt wird.

Die Evapotranspiration innerhalb des Übergangsregimes, in dem GER zu verorten ist, wird durch

die weitgehende Verfügbarkeit von Bodenfeuchte und die damit einhergehende erhöhte Ver-

dunstung bei erhöhten Temperaturen dominiert. Besonders die Beziehung zwischen Temperatur

und Verdunstung, die eng mit der Bodenfeuchte verbunden ist, verdeutlicht, dass die saisonale

Betrachtung der Variablen für das Prozessverständnis essenziell ist.

Bezüglich der Temperaturen und der Strahlungsvariablen AHFS und AHFL zeigt sich in der

zeitlichen Betrachtung das zu erwartende Bild positiver beziehungsweise negativer Korrelationen.

Die räumliche Betrachtung mit AHFS ist jedoch negativ korreliert, was auf die in der Fläche

verfügbare Feuchte schließen lässt, die beim Auftreten höherer Temperaturen zu einem geringeren

sensiblen und einem höheren latenten Wärmefluss von der Erdoberfläche in die Atmosphäre führt.
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Die Korrelation mit den Niederschlags- und Abflussvariablen ist in allen Untersuchungsgebieten

nicht signifikant oder signifikant negativ.

Die hydrologischen Variablen von Bodenfeuchte über Verdunstung und Niederschläge hin

zum Abfluss korrelieren zu weiten Teilen positiv miteinander, wobei die Stärke der Korrelation

variabel ist. In EUR-44 auftretende negative Korrelationen sind gering und weisen lediglich auf

keinen oder einen schwachen Zusammenhang hin. Bezogen auf GER-11 ist der Anteil negativer

Korrelationen größer. So zeigt sich hier beispielsweise zwischen dem Gesamtniederschlag und der

Transpiration sowie zwischen der Bewölkung und der Transpiration eine starke beziehungsweise

mittlere Korrelation, die sich durch die Bewölkung und dadurch fehlende eingehende Strahlung

erklären lässt. Der Blick auf GER-44 zeigt, dass dieses Verhalten der Wahl des Untersuchungsge-

bietes geschuldet ist.

(a) Flussdiagramm Bucket, EUR-44 (b) Flussdiagramm 5-Layer, EUR-44

(c) Flussdiagramm Bucket, GER-11 (d) Flussdiagramm 5-Layer, GER-11

Abbildung 6.14: Flussdiagramme hydrologischer Variablen mit beiden bodenhydrologischen
Schemata, EUR-44 und GER-11. Dargestellt sind eingehende Flüsse des Niederschlags (blau),
dessen Unterteilung in oberirdischen Abfluss oder den Verbleib in der Gitterzelle (orange) und
die von der Landoberfläche ausgehenden Flüsse (grün). Für die Erläuterung der Variablennamen
sei auf Tabelle 7.1 verwiesen.

Nach der Betrachtung der Korrelationsmatrizen liegt der Fokus auf der absoluten Veränderung

der Variablen durch die Wahl des bodenhydrologischen Schemas. Zunächst sollen die Bestandteile

der Wasserhaushaltsgleichung und damit die Wasserflüsse betrachtet werden (s. Abbildung 6.14).

Hierbei erfolgt die gleiche Unterteilung in die beiden Untersuchungsregionen und die zwei

bodenhydrologischen Schemata wie sie bereits in obiger Tabelle 6.3 vorgenommen wurde. Die
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Niederschläge (APRL + APRC = APRT ) als eingehende Flüsse sind blau dargestellt, die

Unterteilung in Oberflächenabfluss (SRUNOFF) und in der Gitterzelle verbleibendes Wasser

orange und die von der Landoberfläche ausgehenden Flüsse grün. Während sich die monatlichen

Niederschläge durch die Wahl des bodenhydrologischen Schemas im Mittel nur geringfügig

ändern, weist der Oberflächenabfluss eine starke Verringerung auf. Folglich infiltriert mehr Wasser

in den Boden. Die Summen der mittleren Evapotranspirationsanteile sind hiervon nur geringfügig

betroffen, jedoch zeigen die Bestandteile der Transpiration (ETRANS) und der Evaporation von

unbewachsenem Boden (EBSOIL) eine starke Veränderung durch die Abnahme ersterer und

die Zunahme letzterer. Durch die zusätzliche Menge an infiltriertem Wasser steigt die Drainage

(DRAIN) im 5-Layer-Schema stark an.

6.5.2 Sensitivitätsstudien des 5-Layer-Schemas auf Basis extremer
Bodenfeuchten

Nachfolgend wird die Sensitivität des Modells gegenüber der Bodenfeuchte im 5-Layer-Schema

anhand einer feuchten und einer trockenen Bodenfeuchtesimulation, die für GER-11 und den

Zeitraum 2000–2003 durchgeführt wurden, untersucht. Hierfür wurde die Bodenfeuchte im

laufenden Modell zu jedem Zeitschritt manuell und unabhängig von der Entwicklung der anderen

Variablen im Modell auf die an den jeweiligen Gitterpunkten möglichen Extremwerte gesetzt.

Bei der feuchten Simulation entspricht dies der Feldkapazität FCAP und bei der trockenen dem

Residualwasser, was in ID90 standardmäßig 5 % der Feldkapazität entspricht. Nachfolgend sind

diese Simulationen durch ein w (wet) beziehungsweise d (dry) nach der Lauf-ID gekennzeichnet.

Für die Untersuchung wird mit θrz , TEMP2, EVAP und APRT lediglich eine Auswahl der in

Tabelle 6.3 gelisteten Variablen berücksichtigt. Diese repräsentieren die in Kapitel 2.1.2 beschrie-

bene Prozesskette und entsprechen damit auch den in Kapitel 3.2 gelisteten Validierungsdaten.

Im Unterschied zu diesen werden die Extremtemperaturen jedoch nicht berücksichtigt, da sie

eine Funktion der mittleren Temperatur darstellen und damit für die folgende Betrachtung bereits

ausreichend durch TEMP2 repräsentiert werden. Zudem wird die relative Bodenfeuchte in der

Wurzelzone θrz statt der in der obersten Bodenschicht θ1 berücksichtigt, um einen Vergleich

zwischen den Schemata zu ermöglichen.

Um einen Überblick der Veränderungen zu geben, sind die genannten Variablen durch

Histogramme beziehungsweise Boxplots für das Bucket- (id01_5) und das 5-Layer-Schema

(id190) sowie deren feuchte (id190w) und trockene (id190d) Simulation in Abbildung 6.15

dargestellt. Basis für die Abbildungen sind die zeitlichen Mittelwerte aller Landgitterpunkte.

Für θrz (Abbildung 6.15a) wurde die Darstellung in Form eines Histogramms gewählt, da die

feuchte Simulation durch die künstliche Auffüllung der Bodenfeuchte auf die Feldkapazität zur
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(a) θrz (b) EVAP

(c) TEMP2 (d) APRT

Abbildung 6.15: Histogramm der relativen Bodenfeuchte in der Wurzelzone (θrz) (a) und Boxplots
der Evapotranspiration (b), der 2-Meter-Temperatur (c) und des Niederschlags (d) für die beiden
verwendeten bodenhydrologischen Schemata sowie die feuchte und die trockene Simulation des
neuen Schemas in GER-11.

Folge hat, dass die fünf Klassen des FAO-Datensatzes repräsentiert werden. Die Darstellung

und Interpretation eines Boxplots ist damit nicht sinnvoll. Es wird deutlich, dass θrz durch die

Verwendung des 5-Layer-Schemas im Vergleich zum Bucket-Schema reduziert wird. Zudem

treten die zu erwartenden hohen beziehungsweise niedrigen Werte bei der feuchten und trockenen

Simulation auf. Das verringerte θrz im 5-Layer-Schema hat eine Abnahme der Evapotranspiration

zur Folge, die Streuung der Werte nimmt hingegen zu (b). Die extremen Simulationen zeigen

erwartungsgemäß eine gleichgerichtete Veränderung wie θrz und entsprechend eine starke Zu-

beziehungsweise Abnahme dieser Größe. Der Einfluss der extremen Simulationen zeigt ein

entsprechend gegensätzliches Verhalten der Temperaturen (c) und gleichartiges Verhalten des

Niederschlags (d).
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Tabelle 6.4: Mittelwert (x̄) und Standardabweichung (s) der Differenzen der relativen Boden-
feuchte in der Wurzelzone (θrz [m/m]), Evapotranspiration (EVAP [mm]), 2-Meter-Temperatur
(TEMP2 [K]) und des Niederschlag (APRT [mm]) aus den extremen Bodenfeuchtesimulationen
zum 5-Layer-Schema.

θrz EVAP TEMP2 APRT
x̄ s x̄ s x̄ s x̄ s

id190_w
DJF 0,118 0,024 7,50 5,67 -0,290 0,212 3,84 2,25

MAM 0,125 0,023 21,22 11,18 -1,093 0,298 10,10 6,48
JJA 0,158 0,036 28,18 20,23 -1,324 0,548 13,58 13,31

SON 0,146 0,035 13,23 7,54 -0,590 0,213 5,64 3,85
id190_d

DJF -0,205 0,052 -4,34 3,82 -0,690 0,297 -1,07 1,41
MAM -0,198 0,050 -44,43 15,56 0,888 0,500 -16,57 9,28

JJA -0,165 0,043 -68,54 22,91 1,826 0,756 -26,83 18,32
SON -0,177 0,045 -17,00 7,36 0,000 0,249 -5,55 4,14

Um den Einfluss der feuchten und trockenen Simulation vor allem mit Blick auf die saisonale

Komponente weiter aufzuschlüsseln, sind die über die Fläche gemittelten Differenzen beider

Simulationen im Vergleich zum 5-Layer-Schema sowie die Standardabweichung der Differenzen

für die einzelnen Jahreszeiten und die vier betrachteten Variablen in Tabelle 6.4 zusammenge-

fasst. Der obere Block stellt dabei die Differenzen und deren Standardabweichung der feuchten

Simulation dar, der untere die der trockenen. Mit Blick auf die feuchte Simulation zeigt sich,

dass der Effekt während aller Jahreszeiten der Veränderung der Boxplots entspricht und folglich

Zunahmen für θrz , EVAP und APRT sowie eine Reduzierung von TEMP2 zu beobachten sind.

Die geringsten Differenzen sind für DJF zu konstatieren, da der Boden einerseits zu dieser

Jahreszeit in der Regel feuchter ist und entsprechend ein geringerer Anteil des Bodenwassers

künstlich gefüllt wurde. Andererseits ist zu dieser Zeit die eingehende Strahlung und damit

der Energieeintrag am geringsten, was unweigerlich zu einem verminderten Effekt auf die be-

trachteten atmosphärischen Größen führt, da die eingehende Strahlung das Bindeglied zwischen

Bodenfeuchte und Atmosphäre darstellt. Diesem Bild folgend ist der Einfluss der feuchten Simu-

lation auf die Variablen während JJA am stärksten. Die gleiche Feststellung lässt sich auch für die

Standardabweichung s der Differenzen machen, was auf eine höhere Variabilität der Differenzen

während der Sommermonate verweist.

Bezogen auf die trockene Simulation ist das Bild etwas diffuser. Der Effekt auf θrz verhält

sich erwartungsgemäß konträr zur feuchten Simulation, die anderen Variablen weisen allerdings

ein Verhalten auf, das klar dem Jahresgang unterworfen ist und damit die bereits erwähnte höhere

eingehende Strahlung während JJA widerspiegelt. So haben EVAP und APRT auch während des
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Sommers die stärksten – hier negativen – Veränderungen, da sich während dieser Jahreszeiten

die reduzierte Feuchte stärker bemerkbar macht. Entsprechend verhält sich auch die Temperatur

bezüglich ihrer stärksten mittleren Zunahme. Etwas überraschend ist jedoch das Verhalten der

Temperatur während SON und DJF, das sich im Flächenmittel nicht unterscheidet beziehungs-

weise ein negatives Vorzeichen aufweist. Zudem ist die Temperaturdifferenz größer als bei der

feuchten Simulation. Eine mögliche Erklärung für dieses Verhalten könnte eine im Vergleich zur

feuchten Simulation verringerte Schneetiefe, die durch die geringeren Niederschläge verursacht

wird, und damit der Verlust der Isolationswirkung sein (z.B. Armstrong und Brown (2008) und

Dutra et al. (2012)). Darüber hinaus ist auch die in der trockenen Simulation verringerte Wärme-

speicherkapazität des Bodens durch die Entfernung des Wassers und entsprechende Auffüllung

der Porenräume mit Luft, die eine um ein Vielfaches geringere Wärmespeicherkapazität als

Wasser aufweist (vgl. Kapitel 2.2.1), denkbar.

(a) APRT, DJF (b) SN, DJF (c) TEMP2, DJF

(d) APRT, JJA (e) EVAP, JJA (f) TEMP2, JJA

Abbildung 6.16: Differenzen von Niederschlag (a, d, APRT), Schneetiefe (b, SN), Temperatur
(c, f, TEMP2) und Evapotranspiration (e, EVAP) aus der feuchten und trockenen Simulation
(trocken-feucht), DJF (a–c) und JJA (d–f), 2000–2003.

Um diese beiden Thesen zu untersuchen, wird in Abbildung 6.16 das zeitliche Mittel der

Differenz von Niederschlag (a), Schneetiefe (b, SN) und Temperatur (c) für DJF (trocken-feucht)

dargestellt. Bei Betrachtung der Differenzkarten zeigt sich für alle drei Variablen ein West-
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Ost-Gradient, der die Kontinentalität im Untersuchungsgebiet widerspiegelt. Folglich führt die

Verringering der Bodenfeuchte zu einer Verstärkung der Kontinentalität, was für die zweite

These spricht, da das Bodenwasser als Wärmespeicher in der trockenen Simulation entfernt wird.

Bezüglich der Niederschlagsdifferenz fallen einige senkrecht zur westlichen Anströmungsrichtung

gelegene Gebirgszüge durch stärker reduzierten Niederschlag als dies in flacheren Gebieten der

Fall ist auf. Da dadurch zwar auch die Schneemenge reduziert wird, der Effekt auf TEMP2 jedoch

kein einheitliches Vorzeichen in den Gebirgszügen aufweist, kann die Isolationsthese die starken

Temperaturunterschiede zur feuchten Simulation nicht erklären. Die Betrachtung der Differenzen

des Bodenwassers für weitere Indizes ist dabei nicht zielführend, da somit lediglich die bereits

erwähnten Texturen des FAO-Datensatzes zutage treten.

Neben der Betrachtung von DJF ist auch jene von JJA (s. Abbildung 6.16) interessant, da

sich hier die stärksten Auswirkungen bei den in Tabelle 6.4 betrachteten Variablen aufgrund der

Bodenfeuchteänderung zeigen. Das Vorzeichen der Differenz ist dabei jedoch für das zeitliche

Mittel an nahezu jedem Gitterpunkt negativ, lediglich der Niederschlag (d) innerhalb der Alpen

nimmt an einzelnen Gittepunkten ab. Die stärksten Unterschiede zwischen den Simulationen sind

auf der Lee-Seite der Mittelgebirge sowie im Alpenvorland ersichtlich, wo Reduzierungen von

mehr als 80 mm auftreten. Die Abnahme von EVAP beziehungsweise Zunahme von TEMP2

weist einen klaren Süd-Nord-Gradienten auf, der über die eingehende Strahlung und resultierende

Strahlungs- und Feuchtigkeitsflüsse den Breitengrad widerspiegelt.

Anhand der vorangegangenen Betrachtung wird deutlich, dass das Modell auch unter Ver-

wendung des 5-Layer-Schemas gut in der Lage ist, die aus der Theorie heraus und mit Blick auf

die Interaktion zwischen Landoberfläche und Atmosphäre zu erwartenden Folgen von extremen

Bodenfeuchtegehalten auf atmosphärische Größen zu simulieren.

6.5.3 Raum-zeitliche Differenzen zwischen den bodenhydrologischen
Schemata

Im weiteren Verlauf sollen die räumlichen und zeitlichen Unterschiede der in Tabelle 6.3 darge-

stellten Variablen betrachtet werden. Die absoluten Werte von WS sowie die Differenzen zwischen

den bodenhydrologischen Schemata sind in Abbildung 6.17 für GER-11 gezeigt. Die geringere

WS bei Verwendung des 5-Layer-Schemas tritt in beiden Untersuchungsgebieten flächig auf

(b–f). Die einzige Ausnahme hiervon ist die Sahara im nördlichen Afrika, die einen höheren Wert

aufweist (nicht gezeigt). Die Differenz der zeitlichen Mittel der Jahreszeiten von 5-Layer und

Bucket zeigt ebenfalls nur eine geringe Variation, deren stärkste Ausprägung im Herbst (SON) (f)

in Teilen des Mittelmeerraums (EUR-44) beziehungsweise den in Abbildung 6.17 ersichtlichen

Bereichen von GER-11 ist. Das Verhalten ist durch sein räumlich und zeitlich konstantes Auftre-
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Abbildung 6.17: Absolute Werte der Bodenfeuchte in der Wurzelzone WS des Bucket-Schemas
in GER-11 im Jahresmittel (a) sowie die Differenz zum 5-Layer-Schema im Jahresmittel (b) und
der Jahreszeiten (c–f).

ten als systematisch zu bezeichnen, die Ursache hierfür lässt sich jedoch aufgrund der genannten

Einschränkung durch die unbekannte Wurzeltiefe des Bucket-Schemas nicht auf die Verwendung

des anderen bodenhydrologischen Schemas eingrenzen.

Zu den Differenzen der Wasserflüsse (Variablen mit der Einheit mm) sei allgemein gesagt,

dass diese nicht in Form absoluter, sondern als relative Werte dargestellt werden. Dies gründet

darin, dass eine absolute Veränderung dieser Flüsse in ihrer Bewertung stark vom vorherrschenden

regionalen Klima abhängt. Beispielsweise hat eine absolute Änderung des Niederschlags um

den Wert x an der regenreichen Westküste Norwegens einen deutlich geringeren Einfluss auf
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Abbildung 6.18: Absolute Werte der Evapotranspiration EVAP des Bucket-Schemas in EUR-44 im
Jahresmittel der Monatssummen (a) sowie die Differenzen zum 5-Layer-Schema im Jahresmittel
der Monatssummen (b) und der Jahreszeiten (c–f).

den Wasserhaushalt als in trockenen Gebieten des Mittelmeerraums, wo eine solche Änderung

gravierende Folgen haben kann. Die Abweichung durch das 5-Layer-Schema ist entsprechend als

Prozentsatz gegenüber den mit dem Bucket-Schema simulierten absoluten Werten angegeben.

Bei Betrachtung der Evapotranspiration (EVAP) zeigt sich für EUR-44 (s. Abbildung 6.18) ein

Tripol der absoluten Werte (a), der die in Kapitel 2.1.2 angesprochenen Limitierungen von EVAP

durch mangelnde Feuchte (nördliches Afrika) oder mangelnde Energie (nördliches Skandinavien)

gut repräsentiert. Die sonstigen Regionen Europas zeigen eine deutlich höhere Evapotranspiration.

Ein Blick auf die Differenzen der jährlichen Werte (b) bedarf der Berücksichtigung relativer

Werte, aufgrund der sich die größten relativen Veränderungen in den Bereichen mit geringeren

absoluten Werten zeigen. Die Regionen mit hoher Evapotranspiration, also die Gebiete zwischen

Mittelmeerraum und Skandinavien, zeigen einen Dipol mit zunehmenden Werten im Süden und

Westen sowie einer Abnahme im Norden und Osten. Die Betrachtung der saisonalen Werte (c–f)

zeigt, dass dieses Muster durch die Veränderung in DJF, MAM und SON geprägt ist. JJA weicht
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Abbildung 6.19: Absolute Werte der Evapotranspiration EVAP des Bucket-Schemas in GER-11 im
Jahresmittel der Monatssummen (a) sowie die Differenzen zum 5-Layer-Schema im Jahresmittel
der Monatssummen (b) und der Jahreszeiten (c–f).

von diesem Verhalten ab und weist für nahezu das gesamte EUR-44-Gebiet eine geringere EVAP

durch die Verwendung des 5-Layer- statt des Bucket-Schemas auf.

Zusätzlich ist die Betrachtung der Differenzen von EVAP in GER-11 interessant (s. Abbildung

6.19). Einerseits wird hier der Einfluss des im Vergleich zur Simulationsauflösung groben FAO-

Datensatzes der Texturklassen und damit auch der bodenhydrologischen Parameter, die im

Bucket-Schema noch nicht berücksichtigt werden, ersichtlich. So zeigen sich ausgeprägte Kanten

in den Differenzkarten (b–f), die aufgrund der größten Differenzen zwischen den Schemata

während MAM (d) in dieser Jahreszeit am stärksten zutage treten. Das beschriebene Verhalten

tritt beispielhaft in Westfrankreich, Nord- und Süddeutschland sowie Polen auf. Die Muster
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entsprechen den in Abbildung 6.3b) gezeigten Texturklassen und weisen eine höhere (niedrigere)

EVAP für tonige (sandige) Böden auf. Neben diesen Regionen zeigt sich während MAM in

Ungarn die Abhängigkeit von EVAP von den bodenhydrologischen Parametern besonders deutlich.

Benachbarte Pixel weisen hier bei der Differenz der Schemata konträre Muster auf. Die Region

ist nicht von starker Orographie geprägt und besitzt ein homogenes Klima, sodass der Kontrast

sich nicht durch diese Randbedingungen ändert. Mit einem Blick auf die genannte Karte der

Texturklassen zeigt sich jedoch ein starker Kontrast im Boden, da sandige und tonige Klassen

in benachbarten Gitterpunkten auftreten. Diese Beobachtung verdeutlicht durch die bereits

angesprochene Abhängigkeit der EVAP vom Boden die Relevanz der Auflösung und der Qualität

des dem Modell zugrundeliegenden Bodendatensatzes. Generell zeigt sich eine verringerte

Evapotranspiration über sandigen Böden, über tonigen Böden nimmt sie jedoch zu. Dieses

Verhalten lässt sich durch die hydrologischen Eigenschaften der Böden begründen, da tonige

Böden einerseits mehr Wasser speichern können und andererseits eine geringere hydraulische

Leitfähigkeit aufweisen. Dadurch versickert das Wasser langsamer als in sandigen Böden und

befindet sich entsprechend länger in der obersten Schicht sowie der Wurzelzone, sodass es der

Evapotranspiration zur Verfügung steht.

Die Veränderung der Evapotranspiration spiegelt sich erwartungsgemäß in den turbulenten

Wärmeflüssen und deren räumlichen Mustern wieder (nicht gezeigt). Hier führt eine Erhöhung

(Verringerung) von EVAP zu höheren (niedrigeren) latenten (sensiblen) Wärmeflüssen.

In der Prozesskette hat dies direkte Konsequenzen für die minimale (T2MIN), maximale

(T2MAX) und mittlere 2-Meter-Temperatur (TEMP2), was anhand letzterer aufgezeigt werden

soll, da die räumlichen Muster einander entsprechen. Für EUR-44 (s. Abbildung 6.8) zeigt

sich bezogen auf die Differenz der jährlichen Werte (a) eine Temperaturzunahme in Nord- und

Osteuropa sowie der Sahara. Westeuropa und weite Teile des Mittelmeerraums weisen eine

Verringerung der Temperatur auf. In der saisonalen Betrachtung zeigt sich ein heterogeneres Bild.

Dabei sind die Änderungen für EUR-44 mit Ausnahme der Sahara von kühleren Wintern (c) und

wärmeren Sommern (e) geprägt, wodurch sich die Amplitude des Jahresgangs vergrößert. Die

Übergangsjahreszeiten (d, f) zeigen ein diffuseres Bild, das dem Muster der Evapotranspiration

folgt.

Die für EUR-44 beschriebenen und dargestellten Änderungen lassen sich weitestgehend auf

GER-11 übertragen (nicht gezeigt), dessen nördliche Hälfte im Jahresmittel ebenfalls wärmere

beziehungsweise südliche Hälfte kältere Temperaturen mit dem 5-Layer-Schema simuliert. Die

Verringerung von TEMP2 während DJF tritt nahezu im gesamten Gebiet auf. Von der Erhöhung

in JJA sind lediglich Norditalien sowie Teile des Alpenraums und Südosteuropa nicht betroffen.

Während MAM zeigt sich ebenfalls das in EUR-44 (s. Abbildung 6.20d) abgebildete Verhalten

des GER-11-Gebietes. Während SON ist die Simulation von GER-11 jedoch konträr zu der von
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Abbildung 6.20: Absolute Werte der 2-Meter-Temperatur TEMP2 des Bucket-Schemas in EUR-
44 im Jahresmittel (a) sowie die Differenzen zum 5-Layer-Schema des Jahresmittels (b) und der
Jahreszeiten (c–f).

EUR-44 und zeigt mit Ausnahme Polens und einiger Küstenbereiche an Nord- und Ostsee eine

Verringerung der Temperatur im GER-11-Gebiet. Das Modell folgt damit der EVAP in Abbildung

6.19f).

Die Änderungen der 2-Meter-Temperatur wirken sich auch auf die Bodentemperatur aus (nicht

gezeigt), deren obere drei Schichten das gleiche Differenzmuster wie die 2-Meter-Temperatur

aufweisen und die damit entsprechend stark und ohne größeren zeitlichen Versatz vom Wär-

mefluss der Atmosphäre in den Boden abhängt. Die vierte und fünfte Bodenschicht sind weit

weniger sensitiv gegenüber den atmosphärischen Bedingungen. Dies hat einerseits eine geringere

Schwankung über die Jahreszeiten zur Folge wie anhand der Standardabweichung aus Tabelle 6.3

ersichtlich wird. Andererseits reagieren die tieferen Bodenschichten auch träger, sodass sich die

große positive Differenz in JJA von TEMP2 in der vierten Bodenschicht erst im Herbst zeigt. In

der fünften Bodenschicht weisen die Differenzen für alle Jahreszeiten das gleiche Muster sowie

die gleiche Amplitude auf.
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Abbildung 6.21: Absolute Werte des Gesamtniederschlags APRT des Bucket-Schemas in EUR-
44 im Jahresmittel der Monatssummen (a) sowie die Differenzen zum 5-Layer-Schema des
Jahresmittels der Monatssummen (b) und der Jahreszeiten (c–f).

Die stärksten Niederschläge im Modell treten an der Westküste Norwegens und Schottlands

mit mittleren Monatssummen von mehr als 400 mm sowie am Luv der Alpen auf (s. Abbildung

6.21a), wobei in Norwegen eine mittlere Monatssumme von mehr als 400 mm simuliert wird.

Der Gesamtniederschlag APRT sowie dessen Komponenten des konvektiven (APRC) und des

großskaligen (APRL) Niederschlags weisen ebenfalls signifikante Änderungen durch die Wahl

des bodenhydrologischen Schemas auf. Die relativen Abweichungen (b) zeigen eine Zunahme

des Niederschlags im Mittelmeerraum und eine Abnahme in weiter nördlich gelegenen Regionen.

Dieses Muster stimmt damit weitestgehend mit der Differenz der Evapotranspiration überein. Die

saisonale Betrachtung (c–f) zeigt ein in allen Jahreszeiten räumlich heterogenes Bild, bei dem

sich lediglich aufgrund der Niederschlagsabnahme in weiten Teilen von EUR-44 während JJA (e)

eine allgemeinere Aussage treffen lässt.

Zusätzlich zur Betrachtung von EUR-44 ist der Fokus des Gesamtniederschlags von GER-

11 (APRT, s. Abbildung 6.22) interessant, da die Veränderungen hier teilweise ein anderes
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Abbildung 6.22: Absolute Werte des Gesamtniederschlags APRT des Bucket-Schemas in GER-
11 im Jahresmittel der Monatssummen (a) sowie die Differenzen zum 5-Layer-Schema des
Jahresmittels der Monatssummen (b) und der Jahreszeiten (c–f).

Vorzeichen als in der gröber aufgelösten Simulation zeigen. Zwar ist die Aussage für die jährlichen

Differenzen (b) und JJA (e) ähnlich, da JJA den größten Anteil daran hat, für DJF oder MAM fällt

jedoch beispielsweise eine Änderung des Vorzeichens für Frankreich beziehungsweise Polen auf.

Während in letzterer Region bei EUR-44 eine Erhöhung des Niederschlags um bis zu 20 % durch

die Berücksichtigung des 5-Layer-Schemas simuliert wurde, zeigt GER-11 Abnahmen von 5 bis

10 %. Eine ähnlich starke allerdings umgekehrte Veränderung fällt für das Grenzgebiet zwischen

Tschechien und der Slowakei auf. Dass sich durch die Erhöhung der Auflösung das Vorzeichen der

Differenz zwischen von der Änderung des bodenhydrologischen Schemas betroffenen Variablen

ändert, zeigt, dass sich besonders bei komplexen Größen wie dem Niederschlag keine pauschale
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Aussage über die Art des Einflusses treffen lässt. Dennoch kann festgehalten werden, dass es über

sandigen Böden zu einer Verstärkung der Kontinentalität und damit einhergehender Trockenheit

kommt.

Abbildung 6.23: Differenz von Bucket und 5-Layer-Schema des konvektiven Niederschlags
(APRC) für MAM in GER-11.

Bezüglich der Unterteilung des Niederschlags zeigt sich, dass die Differenzmuster des groß-

skaligen Niederschlags (APRL, nicht gezeigt) weitgehend mit denen des Gesamtniederschlags

übereinstimmen, da APRL nördlich des Mittelmeerraums einen größeren Anteil als der konvek-

tive Niederschlag an diesem hat. Im Mittelmeerraum sind die Beiträge der Teilniederschläge

gleichmäßiger verteilt. Beim konvektiven Niederschlag treten die Bereiche der stärksten Zu- und

Abnahmen ebenfalls auf, die Differenzen sind jedoch wesentlich kleinräumiger. Neben der gene-

rellen Abnahme des konvektiven Niederschlags in GER-11 während JJA, von der nur einzelne

Gitterpunkte nicht betroffen sind, fällt besonders während MAM (s. Abbildung 6.23) und mit

schwächerer Ausprägung während SON die Reduzierung des Niederschlags in Teilen Polens

auf. Hier wird der Einfluss der Bodentextur und der damit verbundenen bodenhydrologischen

Eigenschaften deutlich, da sich während MAM die klaren Kanten dieser Textur in der relativen

Differenz der Niederschläge abzeichnen. Dass das mehr Prozesse abbildende 5-Layer-Schema

abhängig von den bodenhydrologischen Eigenschaften einen lokalen Einfluss besonders auf den

konvektiven Niederschlag hat, ist auf Basis der Theorie in Kapitel 2.1.2 eingängig.

Das Verhalten des Gesamtniederschlags geht mit einem prinzipiell gleichartigen Verhalten

der Bewölkung (ACLCOV) einher, die in Regionen mit beobachteter Niederschlagsabnahme

(-zunahme) ebenfalls abnimmt (zunimmt) und generell einen positiven Zusammenhang mit der

geographischen Breite aufweist (s. Abbildung 6.24a). Dabei ist zu beobachten, dass in EUR-44

(nicht gezeigt) besonders Finnland und Russland von einer Abnahme während aller Jahreszeiten

außer DJF von rund 3 % betroffen sind, was die maximal zu beobachtenden Werte darstellt.
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Abbildung 6.24: Absolute Werte der fraktionellen Bewölkung ACLCOV des Bucket-Schemas in
GER-11 im Jahresmittel (a) sowie die Differenzen zum 5-Layer-Schema des Jahresmittels (b)
und der Jahreszeiten (c–f).

Der Mittelmeerraum hingegen ist von einer Zunahme der Bewölkung geprägt, die während DJF

und MAM am stärksten ist. Während DJF weist Norddeutschland und während JJA nahezu

das gesamte in EUR-44 enthaltene GER-11-Gebiet nördlich der Alpen eine Verringerung von

ACLCOV auf, die deutlich oberhalb von 2 % und damit nahe am beschriebenen Maximum liegt.

Ein Blick auf die Differenzkarten von GER-11 (s. Abbildung 6.24) zeigt hier eine Verringerung

der Differenzen zwischen den beiden Bodenschemata besonders während JJA, was vermutlich

auf die höhere Auflösung der Simulation zurückzuführen ist. Besonders für DJF und MAM zeigt

sich zudem ein Dipol in den Differenzen, der dem Verhalten des Niederschlags entspricht und

eine Abnahme nördlich von 50°N und eine Zunahme südlich dieses Breitengrades aufweist.

157



6.5 VERGLEICH VON BUCKET UND 5-LAYER-SCHEMA

Abbildung 6.25: Absolute Werte der Drainage DRAIN des Bucket-Schemas in GER-11 im
Jahresmittel der Monatssummen (a) sowie die Differenzen zum 5-Layer-Schema des Jahresmittels
der Monatssummen (b) und der Jahreszeiten (c–f).

Der Oberflächenabfluss (SRUNOFF, nicht gezeigt) weist ein einheitliches Verhalten in beiden

Regionen und über alle Jahreszeiten auf und zeigt wie die Flussdiagramme in Abbildung 6.14

geringere Werte durch die Verwendung des 5-Layer-Schemas. Die Abnahme ist dabei relativ

stark und liegt im Vergleich zum Bucket-Schema nicht selten oberhalb von 50 % des dortigen

SRUNOFF. Dies lässt sich einerseits auf den besonders während JJA flächig verringerten Nie-

derschlag zurückführen, da hier die relative Abnahme am stärksten ausgeprägt ist. In Regionen

oder Jahreszeiten mit erhöhtem Niederschlag bedeutet die Abnahme von SRUNOFF andererseits,

dass mehr Wasser infiltriert und entsprechend nicht mehr an der Oberfläche abfließen kann. Dies

trifft beispielsweise auf die mediterranen Regionen während DJF zu. Durch die zunehmende

158



6.5 VERGLEICH VON BUCKET UND 5-LAYER-SCHEMA

Infiltration befindet sich mehr Wasser im Boden, wodurch sich beispielsweise die Zunahme der

Evapotranspiration in weiten Teilen der südlichen Hälfte von EUR-44 mit Ausnahme der Sahara

und von JJA erklären lässt. Gleichzeitig weist die Drainage (DRAIN) starke Veränderungen auf

und ist im Mittelmeerraum zu allen Jahreszeiten von einer starken Abnahme geprägt. Mittel- und

Nordeuropa zeigen stärkere Unterschiede zwischen den Jahreszeiten, wobei die Unterschiede

während DJF in Mitteleuropa eher gering sind, DRAIN während JJA in dieser Region jedoch

Zunahmen von mehr als 200 % zeigt. Diese ausgeprägte sommerliche Zunahme tritt mit Ausnah-

me des Mittelmeerraums durchgängig in Form einer Vervielfachung auf. Die Betrachtung von

GER-11 (s. Abbildung 6.5) zeigt, dass diese Veränderungen stark von den bodenhydrologischen

Parametern, die im Bucket-Schema noch keine Berücksichtigung finden, und damit von der

zugrundeliegenden Textur geprägt sind, da es zu starken Kontrasten benachbarter Gitterzellen

kommt. Diese unterscheiden sich lediglich in der Textur, die folglich für die Abnahme von mehr

als 90 % in einer Gitterzelle und die Zunahme von mehr als 200 % in einer benachbarten Zelle

verantwortlich zeigt.

Zusammenfassend lässt sich sagen, dass die Wahl des bodenhydrologischen Schemas einen

signifikanten Einfluss auf eine Vielzahl von Variablen im komplexen und nicht linearen Kli-

masystem hat, der sich anhand der erläuterten Prozesskette darstellen lässt und räumlich wie

zeitlich variierende Ausprägungen aufweist. Die Wahl des Untersuchungsgebietes sowie der

räumlichen Auflösung kann dabei einen Einfluss auf den Zusammenhang zwischen den Varia-

blen haben. Zudem sind einerseits die Repräsentation der vertikalen Wasserflüsse im Boden,

also Versickerung und kapillarer Aufstieg, sowie andererseits die Möglichkeit der Simulation

von Wasser unterhalb der Wurzelzone als wichtige zusätzliche Prozesse im 5-Layer-Schema

zu nennen, die einen starken Einfluss auf verschiedene Variablen des Wasserhaushalts und der

oberflächennahen Atmosphäre haben. Die Validierung dieser Prozesse anhand der in Kapitel 3.2

beschriebenen Daten findet in Kapitel 6.6 statt. Darüber hinaus sind diese Prozesse stark von den

bodenhydrologischen Parametern und den diesen zugrundeliegenden Bodendaten abhängig, was

sich durch die bei verschiedenen Variablen auftretenden Kacheln zeigt. Die Verwendung anderer

Datensätze und PTFs wird in den Kapiteln 6.6.3 und 6.6.4 behandelt.
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6.6 Vergleich der Simulationen und Validierung

Im vorherigen Kapitel konnte gezeigt werden, dass es durch die Verwendung des 5-Layer- statt

des Bucket-Schemas zu signifikanten Änderungen im Raum und während einzelner Jahreszeiten

von einigen direkt mit der Bodenfeuchte zusammenhängenden Variablen kommt. Daher sollen

im Folgenden zunächst die Veränderungen bestimmter Variablen durch die im Experimentplan

(s. Abbildung 5.5) gelisteten Simulationen in zusammenfassender Form und im Vergleich mit

den Validierungsdaten betrachtet werden. Danach wird eine detailliertere Betrachtung einzelner

Veränderungen wie der Infiltration, der Wahl des Bodendatensatzes und den PTFs durchgeführt,

um die Effekte dieser Modellentwicklungsschritte sowie deren Ursachen genauer zu untersuchen.

6.6.1 Vergleich aller Simulationen

Um die Veränderung von Variablen durch die im Experimentplan aufgeführten Simulationen

zu betrachten, werden Boxplots des zeitlichen Mittelwertes aller Landgitterpunkte verwendet.

So wird die räumliche Variabilität der Simulationen berücksichtigt. Neben der Darstellung des

IQB, des Medians und der Whisker (s. Kapitel 4.1.1.2) ist auch der Mittelwert in den Boxplots

als gestrichelte Linie enthalten. Der Übersichtlichkeit halber sollen zunächst lediglich die θrz,

die Evapotranspiration, die 2-Meter-Temperatur und der Niederschlag berücksichtigt werden.

Es sei erwähnt, dass generell keine Ausreißer dargestellt werden. Zwar treten diese bei den

genannten Variablen nicht auf, jedoch können Variablen, die stark von lokalen Gegebenheiten

einzelner Gitterpunkte abhängen, Ausreißer aufweisen, die den IQB um ein Vielfaches übertreffen.

Beispielhaft hierfür sei der Oberflächenabfluss genannt, der stark von bodenhydrologischen

Charakteristika und der Orographie abhängt.

In Abbildung 6.26 sind ausschließlich die Boxplots von GER-11 dargestellt, da das generelle

Verhalten der Variablen durch die in den Simulationen durchgeführten Änderungen in den drei

Untersuchungsgebieten gleich ist. Bezogen auf θrz (s. Abbildung 6.26a) zeigt sich, dass mit

Ausnahme einer Simulation alle 5-Layer-Läufe eine trockenere Wurzelzone als das Bucket-

Schema aufweisen. Nur ID206, in der kontinuierliche PTFs statt Bodentexturklassen für die

bodenhydrologischen Parameter verwendet werden, zeigt eine höhere relative Feuchte und

eine deutlich größere Streuung der Werte. Durch die Berücksichtigung der Parameter einzelner

Schichten ab ID207 statt deren Mittelung in ID206 werden der hohe Wassergehalt und die

Streuung wieder auf das vorige Niveau gebracht. Besonders geringe Werte, die zudem eine

kleinere Streuung aufweisen, sind durch die Verwendung der van-Genuchten-Funktion in den IDs

208 und 209 zu verzeichnen. Die Nutzung unterschiedlicher Infiltrationsschemata (ID191–ID194)

führt im Vergleich zu ID90 ebenfalls zu geringeren θrz , wobei die stärkste Veränderung durch die

Verwendung des mIA-Schemas (ID91, ID92) auftritt. Dieses Verhalten beim mIA-Schema ist

160



6.6 VERGLEICH DER SIMULATIONEN UND VALIDIERUNG

(a) θrz , GER-11 (b) EVAP, GER-11

(c) TEMP2, GER-11 (d) APRT, GER-11

Abbildung 6.26: Boxplots der durchgeführten Simulationen für die relative Bodenfeuchte in der
Wurzelzone (a), die Evapotranspiration (b), die 2-Meter-Temperatur (c) und den Niederschlag (d)
in GER-11. Der Mittelwert ist als gestrichelte Linie dargestellt.

eine direkte Konsequenz daraus, dass für die Versickerung lediglich das freie Porenvolumen der

obersten Schicht zur Verfügung gestellt wurde, da das IA-Schema nicht für die Verwendung in

geschichteten Böden konzipiert wurde (Viterbo, 2002). Unterschiedliche Wurzeltiefen (ID201–

ID203) weisen nur einen geringen Einfluss auf die relative Feuchte auf.

Bezogen auf EVAP (s. Abbildung 6.26b) zeigt sich ein anderes Bild als bei θrz . Einerseits

weisen die Simulationen des 5-Layer-Schemas in der Regel eine größere Streuung der Werte

als die des Bucket-Schemas auf. Andererseits ist das Vorzeichen der Änderung gegenüber dem

Bucket-Schema nicht immer einheitlich. Besonders deutlich wird dieser Effekt anhand der un-

terschiedlichen Wurzeltiefen (ID201–ID203), bei denen die Verwendung der flachen Wurzeln

von zry (ID202) für eine starke Verringerung von EVAP sorgt. Dies ist darin begründet, dass

sich die relative Bodenfeuchte im Wurzelraum zwar mit der Wurzeltiefe nur leicht verändert,

die absolute Bodenfeuchte, die direkt für die Pflanzen zur Verfügung steht, mit tieferen Wurzeln
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jedoch zunimmt. Folglich bestehen Konsequenzen für TEMP2 (c) und APRT (d), die durch die

Verwendung von zry relativ stark zu- beziehungsweise abnehmen. Die Wahl des Infiltrations-

schemas hat ebenfalls einen Einfluss auf EVAP, wobei diese dabei tendenziell geringer als beim

Bucket-Schema ausfällt, was dem Verhalten von θrz entspricht. Besonders die Simulationen

mit dem mIA-Schema zeigen eine stärkere Reduzierung und fallen damit wie bereits bei θrz
auf. Die Verwendung der Green-Ampt-Infiltration (ID194) führt zu einer Erhöhung von EVAP

im Vergleich zum Bucket-Schema. Dadurch zeigt sich auch ein Einfluss der Infiltrationssche-

mata auf TEMP2 und APRT, der beim mIA-Schema entsprechend am stärksten ausgeprägt ist.

Die Verwendung unterschiedlicher PTFs und Datensätze des Bodens sowie die Darstellung der

Schichten (ID204–ID207) hat im Vergleich zur Wurzeltiefe oder dem Infiltrationsschema nur

einen geringen Einfluss auf EVAP und APRT. Der Einfluss auf TEMP2 ist noch schwächer

ausgeprägt. Erst mit der Nutzung der Funktion der Wasserrückhaltekurve nach van-Genuchten

statt nach Clapp-Hornberger zeigt sich eine, mit Blick auf die Boxplots von θrz zu erwartende,

Reduzierung von EVAP und das entsprechende Verhalten von TEMP2 und APRT.

Um die Qualität der Simulationen bezüglich der in den Boxplots dargestellten Variablen

bewerten zu können, werden die Variablen mit Hilfe von Taylor-Diagrammen (Taylor, 2001)

mit Validierungsdaten verglichen. Diese Darstellungsform berücksichtigt die Standardabwei-

chung der Simulation (sm) und der Validierungsdaten (sv) sowie den Korrelationskoeffizienten

rxy beziehungsweise den RMSE zwischen Simulation und Validierungsdaten, um die Güte der

Simulation abzuschätzen. Für die Darstellung wird ein Koordinatensystem aufgespannt, auf

dessen x- und y-Achse die Standardabweichung der betrachteten Variable abgetragen ist. sv
wird durch einen Viertelkreis, der zwischen den Achsen aufgespannt wird, hervorgehoben. Der

Korrelationskoeffizient zwischen der Simulation und der Validierung wird durch vom Koordina-

tenursprung ausgehende Strahlen repräsentiert, wobei hohe Werte näher an der x-Achse liegen.

Der RMSE wird schließlich durch Halbkreise ausgedrückt, deren Ursprung am Schnittpunkt des

Viertelkreises von sv mit der x-Achse liegt. Je näher der durch diese drei Parameter definierte

Punkt an besagter Schnittstelle liegt, desto besser repräsentiert die Simulation die Validierungs-

daten. Die Darstellungsform des Taylor-Diagramms zur Validierung von Modellen wird in den

letzten Jahren vermehrt verwendet (z.B. Oleson et al. (2008), Lorenz et al. (2013), Kotlarski

et al. (2014), Ngo-Duc et al. (2017), Demory et al. (2020), Kumar et al. (2020), Harper et al.

(2021), Sørland et al. (2021), Top et al. (2021)). Die in den nachfolgenden Taylor-Diagrammen

dargestellten Parameter wurden auf Basis der Zeitreihen aller Landgitterpunkte in den jeweiligen

Untersuchungsgebieten berechnet.

Abbildung 6.27 stellt die Taylor-Diagramme aller Simulationen für θrz im Vergleich zu

GLEAM für die beiden Untersuchungsgebiete GER-44 (a) und GER-11 (b) dar, wobei der

Unterschied zwischen den Simulationen nicht durch das repräsentierte Gebiet, sondern die Model-
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(a) θrz , GER-44

(b) θrz , GER-11

Abbildung 6.27: Taylor-Diagramm der relativen Bodenfeuchte in der Wurzelzone (θrz) [m m−1]
im Vergleich zu GLEAM für GER-44 (a) und GER-11 (b).

lauflösung entsteht. Diese Darstellung wurde gewählt, um neben der allgemeinen Güte der Simu-

lationen auch den Einfluss der Auflösung auf diese zu untersuchen. In GER-44 (a) überschätzen

die IDs bis ID103 – mit Ausnahme von ID91 – die Standardabweichung der Beobachtungsdaten

sv (Viertelkreis zwischen x- und y-Achse), während die restlichen eine Unterschätzung zeigen.

Bezogen auf GER-11 (b) stellt ID206, also die Verwendung tatsächlicher, aber über alle Schichten

gemittelter, Korngrößenverteilungen statt Texturklassen aus SoilGrids, einen starken Ausreißer
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nach oben dar, der sich auf einen relativ großen RMSE und eine größere Standardabweichung

als sv zurückführen lässt. Zudem unterschätzen die IDs 190, 191 und 192 sv, wobei die beiden

letzteren dies nur geringfügig tun. ID208.0 überschätzt sv, während ID209.0 diese sehr gut trifft.

Bei den anderen Simulationen bleibt die grobe Gruppierung bezüglich der Abweichung von

der Standardabweichung aus GER-44 bestehen. Diejenigen Simulationen, die sv unterschätzen,

weisen tendenziell einen geringeren RMSE gegenüber den Validierungsdaten auf. Im Falle der

Simulationen 190, 204, 205 und 207 ist der Korrelationskoeffizient mit den Validierungsdaten

zudem größer als bei den sv überschätzenden Simulationen. Damit repräsentieren die genannten

IDs die Validierungsdaten am ehesten in der GER-11-Region, wobei rxy von ID190 am größten

ist. ID01_5 weist ein vergleichbar hohes rxy und eine geringere Abweichung von sv, jedoch

einen größeren RMSE als ID190 auf. Bei der gröberen Auflösung von GER-44 (a) hat ID01

zwar den größten Korrelationskoeffizienten, jedoch auch den größten RMSE und die stärkste

Abweichung von sv aller Simulationen. Bezüglich der beiden ersten Parameter reiht sich die

ursprüngliche Version des 5-Layer-Schemas (ID90) auf dem zweiten Platz ein. Generell gilt

für GER-44 ebenfalls, dass die sv unterschätzenden Simulationen einen geringeren RMSE als

die überschätzenden aufweisen. Die absolute Abweichung von sv mit Ausnahme von ID91 und

ID108.0, die sehr nahe an sv liegen, ist jedoch stärker. Bei beiden Auflösungen stimmt die Lage

der Simulationen abgesehen von den genannten Ausnahmen weitestgehend überein. Die Streuung

der Punkte nimmt mit der höheren Auflösung ab, wodurch gezeigt wird, dass diese unabhäging

den ID-spezifischen Parametern eine höhere Qualität als die gröbere Auflösung besitzt.

Letztendlich lässt sich bezüglich θrz sagen, dass bei beiden Auflösungen nur geringe rxy
zwischen den Simulationen und den GLEAM-Daten vorliegen. Allerdings gibt es Simulationen

(91, 108.0 bzw. 191, 192), die die Standardabweichung gut repräsentieren und zugleich nahe des

mittleren RMSE aller Simulationen liegen. Aufgrund des höheren Korrelationskoeffizienten und

geringeren RMSEs sind jedoch die IDs 01_5, 190 und 207 im Falle von GER-11 zu bevorzugen.

Für GER-44 zeigen sich keine Simulationen, die favorisiert werden können. Für diese gröbere

Auflösung kann jedoch eine Verbesserung durch die im Laufe der Arbeit durchgeführten Ent-

wicklungsschritte aufgrund des geringeren RMSE und der größeren Nähe von sm zu sv als beim

Bucket-Schema (ID01) beziehungsweise der ursprünglichen Version des 5-Layer-Schemas (ID90)

konstatiert werden. In GER-11 kommt es bezüglich θrz zu keiner allgemeinen Verbesserung der

Simulationen gegenüber ID01_5 beziehungsweise ID190, sondern eher zu einer im Verlauf des

Experimentplans erreichten, ähnlichen Güte.

Aufgrund dieses nicht eindeutigen Verhaltens hinsichtlich der Qualität beziehungsweise

deren Änderung von θrz in den verschiedenen Simulationen wird die relative Bodenfeuchte

der obersten Schicht θ1 ebenfalls für die Bewertung der Modellentwicklung herangezogen (s.

Abbildung 6.28). Bezüglich des Untersuchungsgebietes beschränkt sich die Betrachtung auf
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(a) θrz , GLEAM

(b) θrz , ERA5

Abbildung 6.28: Taylor-Diagramm der relativen Bodenfeuchte in der obersten Schicht (θ1)
[m m−1] im Vergleich zu GLEAM (a) und ERA5 (b) für GER-11.

GER-11, da die Ergebnisse tendenziell vergleichbar mit EUR-44 und GER-44 sind, die höhere

Auflösung im Fall der GER-Simulationen jedoch bei allen drei im Taylor-Diagramm enthaltenen

Parametern besser abschneidet. Neben GLEAM in Teilabbildung a) wird hierfür auch ERA5 (b)

herangezogen. Es ist offensichtlich, dass die Validierungsdaten sich dahingehend unterscheiden,

dass ERA5 eine größere Standardabeichung als GLEAM aufweist, was dazu führt, dass alle

Simulationen diese im Vergleich zu ERA5 unterschätzen. Außerdem ist rxy mit ERA5 größer
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als mit GLEAM, was sich vermutlich auf die Verwandtschaft zu den REMO antreibenden

ERA-Interim-Daten zurückführen lässt. Dem Vergleich mit beiden Validierungsdatensätzen ist

gemein, dass die vier am weitesten entwickelten Simulationen (ID208, ID208.0, ID209, ID209.0)

die stärksten Korrelationen mit diesen aufweisen. Diese vier Simulationen unterscheiden sich

lediglich bezüglich des gewählten Infiltrationsschemas (ID208 und ID208.0 mit Green-Ampt,

ID209 und ID209.0 mit IA) beziehungsweise der Wasserrückhaltekurve und damit der PTFs

(ID208 und ID209 mit RB85, ID208.0 und ID209.0 mit CLM5.0). Der RMSE verhält sich

diffuser, sodass er gegenüber GLEAM bei ID208 und ID209 am größten ist. Die sonstigen IDs

ab ID204 zeigen verhältnismäßig geringere Werte. Verglichen mit ERA5 haben ID208.0 und

ID209.0 den geringsten RMSE, die sonstigen RMSEs der Simulationen ab ID204 liegen auf

einem vergleichbaren Niveau. Dies ist folglich der Wahl des zugrundeliegenden Bodendatensatzes

anzurechnen. Unabhängig vom Validierungsdatensatz mit den unterschiedlichen sv lässt sich

festhalten, dass in jedem Fall über die Entwicklungsschritte eine Verbesserung der Simulationen

bezüglich θ1 gegenüber dem ursprünglichen 5-Layer-Schema (ID190) erfolgt, das sv im Fall

von GLEAM zwar gut trifft, aber einen großen RMSE und eine geringe Korrelation aufweist.

Die besten Versionen von θ1 – je nach Validierung – sind die vier Simulationen ab ID208. Mit

Blick auf θrz aus Abbildung 6.27a) sei hierzu allerdings angemerkt, dass besagte IDs dort zwar

meist einen relativ geringen RMSE aufweisen (ID208, ID209, ID209.0), die Abweichung dieser

von sv im Vergleich zu den anderen Simulationen jedoch teils recht stark ist. Zudem ist die

Korrelation von ID208 und ID209, also bei Verwendung von van Genuchten mit den PTFs

von RB85, sehr gering. Bei Berücksichtigung beider Bodenfeuchtevariablen ist daher ID208.0

diejenige Simulation, die am ehesten den Validierungsdaten entspricht.

Da die Güte der Simulationen jedoch wie bei den Boxplots aus Abbildung 6.26 anhand

weiterer Variablen bewertet werden soll, wird nachfolgend die Evapotranspiration (EVAP) be-

trachtet. Die verfügbaren Validierungsdaten von GLEAM und ERA5 sind sich diesbezüglich sehr

ähnlich, weswegen Abbildung 6.29 lediglich das Taylor-Diagramm für ERA5 in GER-11 zeigt.

Das Bucket- (ID01_5) beziehungsweise das 5-Layer-Schema (ID190) weisen dabei eine ähnliche

Qualität auf und befinden sich mit weiteren Simulationen (ID191, ID192.0, ID193, ID201, ID203,

ID204, ID205, ID208.0, ID209.0) in einer Gruppe, die sich zwar durch eine Überschätzung von

sv, aber auch die geringsten RMSEs und stärksten rxy auszeichnet. Oberhalb davon und mit

etwas schlechteren Gütemaßen liegen die IDs 194, 206 und 207. Den geringsten rxy sowie eine

Unterschätzung von sv weisen ID202, ID208 und ID209 auf. ID192 stellt einen Einzelfall dar,

dessen sm sehr nah an sv liegt. Bezüglich EVAP kann damit festgehalten werden, dass ID01_5

und ID190 eine ähnliche Güte aufweisen, die Variable im Rahmen der Modellentwicklung aber

schlechter simuliert wird. Die bisher bevorzugte ID208.0 ist davon ebenso betroffen, liegt aber

nah an den ursprünglichen bodenhydrologischen Schemata.
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Abbildung 6.29: Taylor-Diagramm der Evapotranspiration (EVAP) [mm] im Vergleich zu ERA5
für GER-11.

Die Taylor-Diagramme der 2-Meter-Temperatur TEMP2 und des Gesamtniederschlags APRT

sind in Abbildung 6.30 dargestellt. Als Validierungsdatensatz ist lediglich E-OBS gezeigt. Es

sei angemerkt, dass die Abweichungen der Simulationen in den Taylor-Diagrammen mit ERA5

als Validierungsdatensatz geringer als mit E-OBS sind, was sich wahrscheinlich wie bei der

Bodenfeuchte durch die Verwandtschaft zwischen ERA5 und ERA-Interim erklären lässt. Bezüg-

lich der Temperatur (Abbildung 6.30a) lässt sich für alle Simulationen konstatieren, dass eine

Überschätzung von sv vorherrscht, wobei sowohl der RMSE als auch rxy mit der Abweichung

von sv zunehmen. Hiervon sind besonders die IDs 192, 208, 209 und 202 betroffen. Gegenüber

ID01_5 weisen die IDs 208.0, 207 und 203 eine Verbesserung von TEMP2 auf, ID209.0 ist

geringfügig schlechter.

Mit Blick auf den Gesamtniederschlag APRT (b) liegen die Simulationen ebenfalls größ-

tenteils nah beieinander und überschätzen sv. Gegenüber ID01_5 zeigt lediglich ID202 eine

Verbesserung der Simulation, dafür mit Blick auf alle drei Gütemaße. Die weiteren IDs weisen

eine geringfügige Verschlechterung von sm gegenüber sv und Vergrößerung des RMSEs bei

ähnlichem rxy auf. Lediglich ID194 und ID206 fallen stärker bezüglich aller drei Parameter ab.

Anhand der Taylor-Diagramme lässt sich insgesamt sagen, dass stets einzelne durchgeführte

Simulationen zu Verbesserungen gegenüber dem ursprünglichen Bucket-Schema beitragen, diese

Simulationen jedoch nicht immer die gleichen sind. Zudem nimmt die Streuung der Simulationen

mit zunehmender Entfernung der Prozesse von der Bodenfeuchte ab. Dennoch lässt sich festhalten,
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(a) TEMP2, E-OBS

(b) APRT, E-OBS

Abbildung 6.30: Taylor-Diagramm der Temperatur (TEMP2) [K] (a) und des Niederschlags
(APRT) [mm] (b) im Vergleich zu E-OBS für GER-11.

dass sich einzelne IDs in der Regel auf besserem oder zumindest ähnlichem Niveau wie ID01_5

und ID190 befinden. Dies betrifft die IDs 208.0, 209.0, 204 und 207.

Die Analyse anhand der Taylor-Diagramme (Abbildung 6.27-6.30) und Boxplots (Abbildung

6.26) gibt keinen Aufschluss über die Güte der Simulation in einzelnen Jahreszeiten. Da jedoch

anhand der in Kapitel 6.5 dargestellten Differenzkarten ersichtlich ist, dass der Einfluss des 5-

Layer-Schemas auf die meisten Variablen während des borealen Sommerhalbjahres am stärksten
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ist, wird dieser saisonale Aspekt in Form einer Untersuchung der Simulationsergebnisse während

der extremen Sommer 2003 und 2018 am Ende der Ergebnisse berücksichtigt. Um dabei eine

entsprechende Tiefe bei gleichzeiter Übersichtlichkeit zu gewährleisten, wird jedoch zunächst

detaillierter auf die Effekte der einzelnen Modellentwicklungsschritte eingegangen. Hiermit wird

auch der in diesem Kapitel bisher nicht betrachteten räumlichen Verteilung der Qualität einzelner

Variablen und Simulationen im Vergleich zu den Validationsdaten Rechnung getragen.

6.6.2 Verwendung verschiedener Infiltrationsschemata

Nachfolgend sollen die Ergebnisse der in Kapitel 5.2.6 beschriebenen zusätzlich zum IA-Schema

eingebauten Infiltrationsschemata vorgestellt werden. Dabei geht es um die Fragen, ob das für

Bucket-Schemata entwickelte Arno-Schema (Viterbo, 2002) sowie dessen Verbesserung für die

Anwendung in geschichteten Schemata geeignet sind und ob die Verwendung von Infiltrations-

schemata, die weitere bodenhydrologische Eigenschaften berücksichtigen, vorteilhaft ist. Da sich

der Effekt des Infiltrationsschemas in EUR-44 und GER-11 gleich verhält, wird im Folgenden

lediglich letztere Region betrachtet. Außerdem wird hier bereits die Modifikation, dass die Bo-

denfeuchte der einzelnen Schichten statt des Schichtmittels zur Berechnung der Bodentemperatur

verwendet wird, berücksichtigt. Diese Modellanpassung wird nicht gesondert dargestellt, da der

Effekt auf die Bodentemperaturen sehr gering ist und weder in den Betrachtungen der KDEs,

noch der räumlichen oder zeitlichen Differenzen zu anderen Simulationen ersichtlich ist. Damit

weist diese Änderung deutlich geringere Auswirkungen als beispielsweise die Wahl des Infiltra-

tionsschemas auf. Dennoch lässt sich festhalten, dass die Simulation der Bodentemperatur mit

Hilfe der geschichteten Bodenfeuchte den RMSE zu ERA5 für das Flächenmittel der einzelnen

Jahreszeiten und für den Gesamtzeitraum um eine Größenordnung von 10−2 °C bis 10−3 °C

verringert. Diese Veränderung hin zu einer realistischeren Handhabung der Abhängigkeit der Bo-

dentemperatur von der Bodenfeuchte wird erst durch die Implementierung des 5-Layer-Schemas

möglich. Aus Gründen der Übersichtlichkeit sowie der äußerst geringen Unterschiede zwischen

dem originalen 5-Layer-Schema (ID190) und der beschriebenen überarbeiteten Berechnung

der Bodentemperatur (ID192.0) wird nachfolgend weiterhin ID190 verwendet, obwohl die Ver-

wendung von ID192.0 konsistenter wäre. Dazu werden die IDs 192 (mIA), 193 (Philip) und

194 (Green-Ampt) berücksichtigt. Die Betrachtung erfolgt für das Flächenmittel der mittleren

Monatssummen des Zeitraums 2001–2018. Das Jahr 2000 wird nicht berücksichtigt, da die

Verwendung von Green-Ampt einen kurzen Einschwingprozess im Januar 2000 erforderlich

macht, der besonders bei der Evapotranspiration zutage tritt und die KDEs und RMSEs stark

verzerrt.
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(a) Flussdiagramm id190 (IA) (b) Flussdiagramm id192 (mIA)

(c) Flussdiagramm id193 (Philip) (d) Flussdiagramm id194 (Green-Ampt)

Abbildung 6.31: Flussdiagramme hydrologischer Variablen unter Verwendung unterschiedlicher
Infiltrationsschemata (IA, mIA, Philip, Green-Ampt), 2001–2018, GER-11.

Anhand von Abbildung 6.31 findet zunächst eine Untersuchung der Wasserkreisläufe der

einzelnen Simulationen statt. Es ist zu beachten, dass etwaige nicht geschlossene Kreisläufe

auf die Rundung der Werte zurückzuführen sind. Bei Verwendung des mIA-Schemas wird

deutlich, dass die Limitierung des IA-Schemas auf die oberste Bodenschicht zu einer sehr starken

Verringerung der Infiltration führt. Dies hat einerseits zur Folge, dass der Oberflächenabfluss

(SRUNOFF) sich nahezu verdreifacht. Andererseits wird sowohl die Drainage als auch die

Evapotranspiration (ohne EVAPWI, also ohne Wasser- und Eisflächen) stark reduziert. Dies

resultiert in einer verringerten Niederschlagsmenge. Für Philip (c) und Green-Ampt (d) lässt

sich ein gegenteiliger Effekt beobachten. So wird der Oberflächenabfluss gegenüber ID190

deutlich verringert. Dies hat jedoch nur einen geringen Effekt auf die Evapotranspiration, die in

Summe bei Philip gleich und bei Green-Ampt minimal höher als bei IA ausfällt, was auch zu

einem entsprechenden Verhalten der Niederschläge führt. Das zusätzlich infiltrierte Wasser wird

stattdessen größtenteils der Drainage zugeführt. Damit zeigt sich, dass die dem Infiltrationsschema

zugrundeliegenden Prozesse im Flächenmittel einen starken Einfluss auf die Unterteilung des

Niederschlags in Infiltration und Oberflächenabfluss haben.

Daraus folgend stellt sich einerseits die Frage, welche Unterteilung und damit welche Simu-

lation einzelner Variablen zu einer Verbesserung des Modells gegenüber den Validationsdaten

führt. Andererseits muss auch die räumliche Verteilung der Unterschiede betrachtet werden. Um
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ersteres zu beantworten, soll ein Blick auf die KDEs (s. Kapitel 4.1.1.3) von Oberflächenabfluss,

gesamter Evapotranspiration und Drainage sowie die jeweiligen saisonalen und jährlichen RMSEs

geworfen werden. Grundlage für die KDEs und RMSEs sind ebenfalls die Flächenmittel der

Monate des Zeitraums 2001–2018. Zusätzlich zu den für die Flüsse dargestellten Datensätzen

sind ID01_5 sowie ERA5 zur Validierung und Berechnung des RMSE verwendet worden.

(a) SRUNOFF, jährlich
(b) RMSE des SRUNOFF

(c) WS4, jährlich (d) RMSE von WS4

(e) EVAP, jährlich
(f) RMSE der EVAP

Abbildung 6.32: KDE des Oberflächenabflusses (SRUNOFF) (a) [mm], der Bodenfeuchte der
vierten Schicht (WS4) (c) [m m−1] und der Evapotranspiration (EVAP) (e) [mm] unter Verwen-
dung verschiedener Infiltrationsschemata im Vergleich zum Bucket-Schema und zu ERA5 sowie
RMSE (b, d, f) zu ERA5. Betrachtet wird das Flächenmittel der Monate von 2001–2018 für
GER-11. Es ist zu beachten, dass die y-Achse die Wahrscheinlichkeit pro Einheit der x-Achse
zeigt (vgl. Kapitel 4.1.1.3).

Abbildung 6.32 stellt zunächst die KDEs von SRUNOFF (a) und den jeweiligen RMSE

zu ERA5 (b) dar. Dabei fällt auf, dass die Verwendung des Bucket-Schemas (ID01_5) zu ei-
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ner starken Überschätzung des Oberflächenabflusses führt. Die Nutzung des 5-Layer-Schemas

(ID190) hat eine deutliche Reduzierung des RMSEs gegenüber ERA5 in jeder Jahreszeit zur

Folge. Entsprechend wird auch die KDE von ERA5 deutlich besser nachgebildet, obwohl wei-

terhin eine Überschätzung vorliegt. Wie beim Bucket-Schema ist der RMSE während DJF am

größten. Die Verwendung von mIA (ID192) führt zu einer Vergrößerung des RMSEs und zu

einer ähnlichen Verteilung wie beim Bucket-Schema, wobei niedrige Werte noch seltener auftre-

ten. ID193 und ID194 verhalten sich – wie bereits bei den Flüssen gesehen – sehr ähnlich und

weisen eine Unterschätzung des Oberflächenabflusses gegenüber ERA5 auf. Damit sind diese

beiden Infiltrationsschemata in der Lage, den geringen winterlichen Oberflächenabfluss sowohl

im Vergleich zu anderen Simulationen als auch den anderen Jahreszeiten am besten zu simulieren.

Zwar sind die anderen Jahreszeiten schlechter repräsentiert als bei ID190, jedoch liegt weiterhin

eine starke Verbesserung gegenüber dem Bucket-Schema vor, die folglich auf die Verwendung

des bodenhydrologischen Schemas statt des Infiltrationsschemas zurückzuführen ist. Insgesamt

schneidet das Philip-Schema bezüglich des SRUNOFF geringfügig besser als Green-Ampt ab.

Beim Blick auf die Bodenfeuchte kann das Bucket-Schema aufgrund der fehlenden Informa-

tion über die Wurzeltiefe nicht vollständig in Relation zu den Simulationen des 5-Layer-Schemas

gesetzt werden und wird daher in dieser Betrachtung nicht berücksichtigt. Da sich die Boden-

feuchte in tieferen Schichten stärker zwischen den Simulationen unterscheidet, wird die Feuchte

der vierten und damit tiefsten durch ERA5 abgedeckten Schicht betrachtet. Die stärkere Unter-

scheidung lässt sich vermutlich auf das trägere Verhalten der tieferen gegenüber oberflächennahen

Schichten zurückführen, das einerseits durch den geringeren Einfluss der Atmosphäre und ande-

rerseits durch die Zunahme der Schichtmächtigkeit mit der Tiefe verursacht wird. Das generelle

Verhalten zwischen den Simulationen ist für jede Schicht zu beobachten. Während alle vier Simu-

lationen eine zu geringere Bodenfeuchte im Vergleich zu ERA5 aufweisen (6.32c), zeichnet sich

der in ID192 (mIA) sehr hohe Oberflächenabfluss für die mit Abstand trockensten Verhältnisse

verantwortlich. Gegenüber dem IA-Schema von ID190 sind ID193 und ID194 feuchter, was auf

die höhere Infiltrationsrate zurückzuführen ist. Alle drei Simulationen weisen anders als ID192

die gleiche Verteilung auf. Bei Betrachtung der RMSEs (d) zeigt sich, dass dessen Reduzie-

rung in allen Jahreszeiten gelingt, wobei ID193 (Philip) auch hier etwas besser als Green-Ampt

abschneidet.

Ein Blick auf die KDEs der Evapotranspiration (Abbildung 6.32e) verdeutlicht, dass REMO

bei geringen Verdunstungen, die bevorzugt während DJF auftreten, zu einer Überschätzung

neigt. Während ID01_5 auch im Sommer starke Überschätzungen aufweist, kann besonders

hier eine Verbesserung durch das 5-Layer-Schema und nahezu unabhängig von der Wahl des

Infiltrationsschemas beobachtet werden. Lediglich mIA ist hiervon auszunehmen, da es von einer

Überschätzung bei geringeren Verdunstungen sowie einer Unterschätzung hoher Werte geprägt
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ist. Die Verbesserung durch die Einführung des 5-Layer-Schemas zeigt sich auch bei den RMSEs

(f), die in jeder Jahreszeit und vor allem während JJA stark reduziert werden können. Green-Ampt

weist dabei für das gesamte Jahr geringfügig bessere Werte als Philip auf.

Wie bereits in den Flussdiagrammen (vgl. Abbildung 6.31) ersichtlich, geht die erhöhte

Infiltration von ID193 und ID194 vor allem mit einer stärkeren Versickerung und damit, bei

Erreichen der Untergrenze des betrachteten Untergrundes, einer erhöhten Drainage einher. Im

Vergleich zu ERA5 (nicht gezeigt) liegt dadurch eine Überschätzung vor, die zwar auch bei ID190

auftritt, aber deutlich geringer ausfällt. Der Fehler von Green-Ampt fällt geringer als der von

Philip aus. Gegenüber ID01_5 ist jedoch in jedem Fall eine Verbesserung zu konstatieren, da

die Drainage durch das Bucket-Schema einerseits stark unterschätzt wird und andererseits eine

andere Verteilung als mit der Verwendung des 5-Layer-Schemas aufweist. Die Unterschätzung

des Bucket-Schemas geht so weit, dass sogar ID192 eine im Mittel höhere Drainage als ID01_5

aufweist.

Nach der Betrachtung des Flächenmittels soll nun auf die räumliche Verteilung der Diffe-

renzen des Oberflächenabflusses eingegangen werden. Hierfür werden lediglich ID01_5, ID190

und ID194 betrachtet, um die beiden bodenhydrologischen Schemata, das IA-Schema und eines

der beiden neuen Infiltrationsschemata zu berücksichtigen. ID192 wird nicht weiter in Betracht

gezogen, da die genannten Effekte dieser Simulation eine starke Überschätzung von TEMP2 nach

sich ziehen (vgl. Abbildung 6.26c), was zu einer deutlichen Verschlechterung des Modells führt

(vgl. Abbildung 6.30a). Aufgrund des sehr ähnlichen Verhaltens der hydrologischen Variablen

in ID193 und ID194 fiel die Wahl auf letztere, da in dieser die Evapotranspiration und damit

die entscheidende Variable für den Energie- und Masseaustausch zwischen Landoberfläche und

Atmosphäre geringfügig besser simuliert wird. Dies ist auch der Grund für die Verwendung von

ID194 in den späteren Simulationen und bis zum abschließenden Vergleich der am weitesten

fortgeschrittenen Entwicklungsschritte von ID208 und ID209 beziehungsweise ID208.0 und

ID209.0.

Abbildung 6.33 stellt die Differenzen der genannten Simulationen zu ERA5 dar. Die bereits

im zeitlichen Mittel beobachtete Überschätzung durch ID01_5 (a) zeigt sich als Folge einer auch

in der Fläche systematischen Überschätzung, die vor allem in den Alpen und an den nieder-

schlagsreichen Luv-Seiten der Mittelgebirge zutage tritt, aber auch im Flachland klar zu erkennen

ist. Von der Überschätzung ausgenommen sind lediglich die Ostseite des Schwarzwaldes sowie

einzelne Bereiche südlich der Alpen. Unter Verwendung des 5-Layer-Schemas in ID190 (b),

das trotz geringerer relativer Mengen eine höhere absolute Wassermenge im Boden ermöglicht,

wird der Oberflächenabfluss an jedem Gitterpunkt im Untersuchungsgebiet reduziert. Dies hat

deutlich geringere Abweichungen zu ERA5 zur Folge, wobei die Reduzierung der Differenz in

den Alpen zwar am stärksten ist, hier aber auch weiterhin die größten Abweichungen auftreten.
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(a) SRUNOFF, id01_5-ERA5 (b) SRUNOFF, id190-ERA5 (c) SRUNOFF, id194-ERA5

Abbildung 6.33: Differenzen des Oberflächenabflusses [m] von ID01_5 (a), ID190 (b) und ID194
(c) zu ERA5, 2001–2018, GER-11.

Der Wechsel des bodenhydrologischen Schemas führt darüber hinaus zu häufigeren Unterschät-

zungen, die zusätzlich zu den genannten Gebieten in der Schweiz und in Österreich auftreten.

Unter Verwendung des Green-Ampt-Schemas können die Überschätzungen zu ERA5 sowohl im

Flachland als auch in den meisten Mittelgebirgen erneut deutlich reduziert werden. Einzig in den

Alpen, dem Schwarzwald sowie wenigen weiteren Mittelgebirgsregionen tritt durch die Wahl des

Infiltrationsschemas eine Unterschätzung des Oberflächenabflusses auf, da die Hangneigung nicht

von Green-Ampt berücksichtigt wird (vgl. Kapitel 5.2.6). Eine Korrektur dieses Effektes kann

durch die Berücksichtigung der Cosinusfunktion erreicht werden, wodurch abhängig von der

Hangneigung das an der Oberfläche für die Infiltration verfügbare Wasser reduziert und dem Ober-

flächenabfluss zugerechnet wird. Die Effektivität dieses Vorgehens wurde bereits von Chen und

Young (2006) und Cui und Zhu (2017) für das Green-Ampt-Schema gezeigt. Für eine Anwendung

in REMO ist jedoch die Kenntnis der Hangneigung, die als neue Variable in die Bodenbibliothek

und das Modell integriert werden muss, notwendig, was den Rahmen der vorliegenden Arbeit

allerdings überschreitet. Eine Alternative könnte die Verwendung der orographischen Varianz als

Grenzwert beziehungsweise perspektivisch als Prädiktor für die Hangneigung sein, was jedoch

einer umfassenden Test- und Validierungsphase bedarf.

Da der Boden bei ID193 und ID194 feuchter wird, stellt sich außerdem die Frage, ob dieses

Verhalten in den zugrundeliegenden sechs FAO-Texturen (vgl. Abbildung 6.3a) unterschiedlich

stark ausgeprägt ist. Abbildung 6.34 stellt die Differenz von WS4 zwischen ID194 und ID190 dar.

Während die Bodenfeuchte in dieser Schicht stets entweder gleiche oder höhere Werte aufweist,

zeichnet sich dennoch ein gewisses Muster ab, das auf die FAO-Texturen zurückzuführen ist. Dies

wird besonders durch Teilabbildung b) verdeutlicht. Hierfür wurde jede Texturklasse als Maske

für die anschließend gemittelten Differenzen verwendet. Anhand des Balkendiagramms wird

klar, dass die durch das Infiltrationsschema zusätzlich eingebrachte Bodenfeuchte von sandigen
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(a) WS4, id194-id190

(b) WS4, id194-id190 pro Textur

Abbildung 6.34: Differenz der Bodenfeuchte in der vierten Schicht (WS4) [m m−1] zwischen
ID194 und ID190 (a) und Betrachtung der Differenzen pro Texturklasse (b), 2001–2018, GER-11.

hin zu tonigen Texturen – wobei Sand im Untersuchungsgebiet nicht vertreten ist (s. Kapitel

6.1.3) – ansteigt. Dies entspricht dem erwarteten Verhalten und ist eindeutig auf die Wahl des

Schemas zurückzuführen, das auf der Richards-Gleichung und damit auf den hydrologischen

Eigenschaften der einzelnen Texturen basiert.

Zusammenfassend lässt sich bezüglich der in diesem Kapitel untersuchten fünf IDs sagen,

dass sich das Bucket-Schema als ungeeignet für die Simulation landoberflächenbezogener Va-

riablen des hydrologischen Kreislaufs herausgestellt hat, was durch die starke Abweichung der

Verteilungen und der zugehörigen RMSEs deutlich wurde. Die Einführung des 5-Layer-Schemas

führt hierbei stets zu besseren Ergebnissen. Dies zeigt sich einerseits anhand der Verteilungen,

andererseits auch am Vergleich des zeitlichen Mittels des Oberflächenabflusses mit ERA5. Ein

verändertes und mehr an bodenphysikalischen Eigenschaften orientiertes Infiltrationsschema

berücksichtigt zwar keine Hangneigung, führt aber sowohl im Flachland als auch in den meisten

Mittelgebirgen bezüglich des Oberflächenabflusses zu den besten Ergebnissen. Die Fehler, die

bei Betrachtung des Flächenmittels zu beobachten sind, resultieren größtenteils aus der Alpen-

region. Die dortige Unterschätzung des Oberflächenabflusses lässt sich jedoch umgehen, wie

für das Green-Ampt-Schema bereits gezeigt wurde (Chen & Young, 2006; Cui & Zhu, 2017).

Damit kann insgesamt festgehalten werden, dass die Wahl des bodenhydrologischen Schemas

an sich einen stärkeren Einfluss auf die Repräsentation des Oberflächenabflusses als die Wahl

des Infiltrationsschemas hat. Während sich IA, Philip und Green-Ampt in der Form dieser Arbeit

jedoch weitestgehend ähnlich verhalten, bringen die letzteren beiden ein enormes Potenzial mit,

das durch die Berücksichtigung der Hangneigung zukünftig genutzt werden sollte.
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6.6.3 Wurzeltiefen

Wie bereits Abbildung 6.26 zeigt, hat die Wahl der im Modell verwendeten Wurzeltiefe einen

enormen systematischen Einfluss auf die Interaktion von Landoberfläche und Atmosphäre (ID201,

ID202, ID203). Während bei der relativen Bodenfeuchte lediglich geringe Änderungen auftreten,

verändert sich die absolute Menge der Bodenfeuchte innerhalb der Wurzelzone sehr stark. Die

Unterschiede zwischen den verwendeten Datensätzen wurden bereits in Kapitel 6.1.1 aufgezeigt

und machen deutlich, dass dadurch eine mittlere Veränderung der absoluten Bodenfeuchte für

GER-11 um den Faktor fünf und für EUR-44 um einen Faktor größer sechs möglich ist, was

sich direkt auf die für die Evapotranspiration verfügbare absolute Wassermenge auswirkt. Dies

manifestiert sich in der erwähnten Abbildung 6.26, bei der zry (ID202) als der Datensatz mit

der geringsten Wurzeltiefe für Evapotranspiration und Niederschlag die geringsten und für die

Temperatur die höchsten Werte aller durchgeführten Simulationen aufweist. Mit Blick auf die

Taylor-Diagramme in den Abbildungen 6.29 und 6.30 wird zudem deutlich, dass diese Simulation

die größten Abweichungen vom zugrundeliegenden Validierungsdatensatz besitzt. Dieser Aspekt

stellt die Relevanz der statischen Randbedingungen, unter denen das Modell läuft, heraus und

führt zu dem Schluss, dass auf diese eine ebensolche Aufmerksamkeit wie auf die im Modell

repräsentierten und gegebenenfalls parametrisierten Prozesse gerichtet werden sollte. Unter

diesen statischen Randbedingungen kann die Wurzeltiefe als besonders einflussreicher Faktor

identifiziert werden.

6.6.4 Vergleich von Bodendatensätzen, Pedotransferfunktionen,
Schichtung und Parametrisierungen der Wasserrückhaltekurve

Das nachfolgende Kapitel behandelt den Einfluss der unterschiedlichen verwendeten Bodendaten-

sätze auf die Ergebnisse der durchgeführten Simulationen. Dabei wird neben den Texturklassen

von FAO (ID203) und SoilGrids (ID204) auch die in SoilGrids vorhandene Korngrößenvertei-

lung genutzt, um einerseits kontinuierliche PTFs verwenden zu können (basierend auf CLM

und Clapp-Hornbgerger in ID205-ID207, basierend auf Rawls und Brakensiek (1985) und van

Genuchten in ID208) und andererseits die durch SoilGrids verfügbare vertikale Bodeninformation

(ab ID207) zu nutzen. Um diese dreidimensionale Information abzubilden, wird zunächst ein

Gitterpunkt nahe Giebelstadt, südlich der unterfränkischen Stadt Würzburg gelegen, aus den

Datensätzen selektiert, da dort im Rahmen des BigData@Geo-Projekts (BigData@Geo, 2022a)

eine Messstation für Bodenfeuchte (9,95°E, 49,638°N (BigData@Geo, 2022b)) aufgestellt sowie

pedologische Untersuchungen durchgeführt wurden. Hierdurch wird eine nachträgliche Eva-

luation der Validierungsdaten (vgl. Kapitel 3.1.4, 6.1.4), der nach Interpolation in das Modell
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einfließenden Daten und der letztendlich simulierten Bodenfeuchte im Überschneidungszeitraum

ermöglicht.

(a) VPOR (b) ln(FKSAT)

(c) θ

Abbildung 6.35: Porosität (VPOR [m m−1], Logarithmus der gesättigten hydraulischen Leitfä-
higkeit (FKSAT [m s−1]) und relative Bodenfeuchte (θrz [m m−1]) der einzelnen Schichten aus
den Simulationen ID203–ID208 an einem Gitterpunkt nahe Giebelstadt (9,95°E, 49,638°N (Big-
Data@Geo, 2022b)). Dazu sind die Validierungsdaten von Montzka et al. (2017a, 2017b) sowie
ERA5 dargestellt. Für die Bodenfeuchte wird das zeitliche Mittel von 2000–2018 betrachtet. Die
auf der x-Achse abgetragene Tiefe bezeichnet die mittlere Tiefe zwischen den jeweiligen Schicht-
grenzen bei REMO (0,0325 m, 0,192 m, 0,7755 m, 2,683 m, 6,985 m) und ERA5 (0,035 m,
0,175 m, 0,64 m, 1,945 m) beziehungsweise bei den SoilGrids-basierten Montzka-Daten den
Wert an der Schichtgrenze (0 m, 0,05 m, 0,15 m, 0,3 m, 0,5 m 1 m, 2 m).

Abbildung 6.35 stellt die Porosität (VPOR, a), den Logarithmus der gesättigten hydraulischen

Leitfähigkeit (ln(FKSAT), b), vgl. Kapitel 6.1.4) sowie die relative Bodenfeuchte (θ, c) in

den Modellschichten dar. Da für die bodenhydrologischen Parameter zudem die auf SoilGrids

basierenden Daten von Montzka et al. (2017a, 2017b) (s. Kapitel 6.1.4) und für die Bodenfeuchte

die Daten von ERA5 berücksichtigt werden sollen, wird für REMO und ERA5 jeweils die Tiefe
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der Schichtmitte angegeben. Die Werte der Montzka-Daten weisen hingegen bereits eine konkrete

Tiefe auf. Für die bodenhydrologischen Parameter gilt zudem, dass erst ab ID207 mit der Schicht

variierende Werte vorliegen. Für die Porosität wird außerdem auch in den fortgeschritteneren

Simulationen die PTF nach Clapp-Hornberger genutzt, da Rawls und Brakensiek (1985) hierfür

keine Funktion für die Porosität nach van Genuchten beschreiben.

Bei Betrachtung der obersten Schicht dieser Parameter fällt auf, dass VPOR der einzelnen

Simulationen streut und stets geringer als die des Validationsdatensatzes ist. Die Werte der IDs

205 und 207, die auf kontinuierlichen PTFs basieren, bewegen sich zwischen den in ID203 und

204 verwendeten Texturklassen. ID206 weicht davon ab und weist die größte Porosität auf. Die

Abweichung lässt sich auf die zunächst durchgeführte Extrapolation der Korngrößenverteilungen

aus SoilGrids und die anschließende gewichtete Mittelung zurückführen, die, wie bereits angedeu-

tet (vgl. Kapitel 5.2.9, Haverkamp et al. (1977)), nicht ideal ist. Die hohe Porosität hat die bereits

in Abbildung 6.26 gezeigte hohe θrz zur Folge. Während die Validierungsdaten mit tieferen

Schichten eine stete, nicht-lineare Abnahme der Porosität aufweisen, wie beispielsweise von

Breil et al. (2018) beschrieben, ist dieser Verlauf bei ID207 nicht zu beobachten. Stattdessen tritt

hier zunächst eine Zunahme auf, bevor die Werte fallen und in der tiefsten Schicht am geringsten

sind. Zudem ist der abgedeckte Wertebereich deutlich geringer. Dieses Verhalten kann nicht auf

die Verwendung von SoilGrids zurückgeführt werden, da dieser Datensatz auch die Grundlage

für Montzka et al. (2017a) bildet. Da jedoch zusätzlich zur Interpolation auf die Modellauf-

lösung noch eine, von der Schicht abhängige, vertikale Inter- beziehungsweise Extrapolation

der Korngrößenverteilung vorgenommen wird, um den statisch definierten REMO-Schichten

Werte zuzuweisen, kann diese Herangehensweise eine Fehlerquelle darstellen. Die Verfügbarkeit

vertikaler Informationen ist dennoch als Mehrwert anzusehen, da sowohl die Mittelung der ge-

schichteten Werte (ID206) als auch die ohne Schichtung übliche Verwendung von Werten ohne

Tiefenreferenz keine sinnvolle Alternative darstellen. Stattdessen können weitere, gegebenenfalls

regionale, PTFs gestestet werden, um im Idealfall ein realistischeres Verhalten der Parameter in

der Vertikalen zu erhalten.

Für FKSAT liegt eine sehr große Streuung der Werte vor, die sich über mehrere Zehner-

potenzen erstreckt, weswegen der ln für eine übersichtlichere Darstellung herangezogen wird.

Es ist als positiv zu bewerten, dass die IDs 203–205 und 207 in der obersten Schicht trotz der

Überschätzung im Vergleich zu den Validierungsdaten ähnliche Werte aufweisen, obwohl sie auf

unterschiedlichen Datensätzen beziehungsweise Prozessierungen beruhen. Dies lässt sich darauf

zurückführen, dass mit Clapp-Hornberger allen die gleiche Funktion der Wasserrückhaltekurve

als Grundlage dient. Die für ID206 angesprochenen Limitierungen gelten hier ebenfalls und

zeigen eine stärkere Auswirkung. ID208 mit der Verwendung von van Genuchten als Wasserrück-

haltefunktion führt zu einer sehr starken Reduzierung von FKSAT, wie sie beispielsweise auch
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von Braun und Schädler (2005) beschrieben wurde. Ein Blick auf das Verhalten von FKSAT in

den tieferen Schichten zeigt, dass sich die Validierungsdaten wie bei VPOR durch eine nicht-

lineare Abnahme mit der Tiefe auszeichnen. Dieses Verhalten wurde ebenfalls von Breil et al.

(2018) beschrieben. Die Leitfähigkeit von ID207 und ID208 verhält sich zumindest vom Verlauf

her gleich, auch wenn sich die absoluten Werte stark unterscheiden. ID208 weist eine mit der

tiefsten Schicht wieder zunehmende Leitfähigkeit auf. Die bei VPOR genannten Schwächen der

Berechnung dieser Werte sind ebenfalls zu berücksichtigen.

Wie bereits in Kapitel 6.1.4 beschrieben, lässt sich festhalten, dass sich die Validierungs-

daten bezüglich der bodenhydrologischen Parameter trotz gleicher Ausgangsdatensätze stark

unterscheiden. Daher kann lediglich eine dieser Arbeit nachgelagerte Validierung anhand der

tatsächlichen Messwerte eine geeignete Einschätzung der Qualität zumindest für oberflächennahe

Werte und den betrachteten Gitterpunkt liefern. Aus Modellierersicht kann trotz des für die

Porosität nicht zutreffenden vertikalen Verlaufs resümiert werden, dass der Einbau sowie die

Verwendung vertikaler Bodeninformationen bereits einen Mehrwert für das Modell darstellen,

der mit Blick auf zukünftige Modellentwicklungen auch großes Potenzial bietet.

Die Bodenfeuchte der einzelnen Schichten verhält sich weitestgehend gleich und zeigt mit

Ausnahme der in ID208 und ID209 genutzten van Genuchten-Funktion einen mit der Tiefe

abnehmenden relativen Anteil, wobei, soweit die verfügbare Tiefe einen Vergleich zulässt, eine

Unterschätzung gegenüber den Validierungsdaten von ERA5 vorliegt. Anders als in den Simu-

lationen zeigt sich hierbei für die vierte Schicht eine Zunahme der Bodenfeuchte. Der Verlauf

der Bodenfeuchte in den einzelnen Schichten von ID208 und ID209 weicht gänzlich von den

anderen simulierten Werten ab. Während die oberste Bodenschicht die größte Feuchte aller

Simulationen aufweist, sinkt dieser Wert in der zweiten Schicht auf das erlaubte Minimum θr

(relativer Residualwasseranteil) ab. Mit der Tiefe erfolgt eine Zunahme, die zwar weiterhin das

Minimum aller Simulationen darstellt, jedoch ab der vierten Schicht wieder im unteren Bereich

der anderen Simulationen liegt. Dafür zeigt ID209.0 (Clapp-Hornberger und IA-Schema) hier

stark verringerte Werte. Dieses Verhalten tritt zwar auch bei ID208.0 (Clapp-Hornberger und

Green-Ampt) auf, ist jedoch schwächer ausgeprägt.

Die mit van Genuchten auftretende geringe Bodenfeuchte zeigt sich auch in der bereits

angesprochenen Abbildung 6.26 und den über die Prozesskette zwischen Landoberfläche und

Atmosphäre gekoppelten Variablen. Da beide van Genuchten verwendenden Simulationen betrof-

fen sind, kann das Infiltrationsschema nach Green-Ampt nicht ursächlich für dieses Verhalten

sein, obwohl dies, ohne Berücksichtigung von ID209, möglich gewesen wäre, da die Menge des

infiltrierten Wassers bei Green-Ampt eine Funktion von FKSAT ist. Stattdessen lässt sich die

niedrige Bodenfeuchte darauf zurückführen, dass das Wasser durch die geringe hydraulische

Leitfähigkeit in der obersten Bodenschicht verbleibt und nur sehr langsam versickern kann. In
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der Folge steigt der Oberflächenabfluss und die Evaporation aus unbewachsenem Boden (EB-

SOIL) an, während die Bodenfeuchte und die Transpiration (ETRANS) reduziert werden. Dies

wird bei der Betrachtung des zeitlichen und räumliches Mittels der Wasserflüsse von GER-11

in Abbildung 6.36a) und b) ersichtlich. Dabei ist der Anstieg von EBSOIL nicht in der Lage

die Reduzierung von ETRANS auszugleichen, was, erneut auf Abbildung 6.26 rekurrierend,

zu einer Verringerung der Evapotranspiration und damit einer Zunahme der Temperaturen und

Abnahme der Niederschläge führt. Das Ausmaß dieser Änderungen wird hierbei lediglich durch

den Effekt eines Datensatzes mit geringer Wurzeltiefe übertroffen. Anders als in den vorliegenden

Simulationen hat die Verwendung von van Genuchten beispielsweise bei Braun und Schädler

(2005) eine Zunahme der Bodenfeuchte zur Folge.

(a) Flussdiagramm id208 (b) Flussdiagramm id208.0

(c) Flussdiagramm id209 (d) Flussdiagramm id209.0

Abbildung 6.36: Flussdiagramme hydrologischer Variablen unter Verwendung verschiedener
Funktionen der Wasserrückhaltekurve und PTFs, 2000–2018, GER-11.

Daher stellt sich auch die Frage, warum dieses Verhalten nicht reproduziert werden kann.

Diesbezüglich fällt beim Vergleich der Flussdiagramme von ID208 (a) und ID209 (c) der Un-

terschied des Oberflächenabflusses und der Drainage auf. Während ID208 den durch geringe

Infiltration zu erwartenden großen Oberflächenabfluss zeigt, ist dieser bei ID209, verglichen mit

ID208.0 und ID209.0, stark reduziert, was zunächst nicht intuitiv erscheint. Ursache hierfür ist

das bei ID209 genutzte IA-Schema, das den Ansatz verfolgt die Infiltration in den gesamten

Boden, beziehungsweise bei Verwendung des 5-Layer-Schemas in die Wurzelzone, zu erlauben

und erst danach das Wasser gegebenenfalls auf die einzelnen Bodenschichten zu verteilen (vgl.
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Kapitel 5.2.6). Diese Vereinfachung des für Bucket-Schemata entworfenen IA-Schemas stellte

auch den Ausgangspunkt für die Entwicklung des mIA-Schemas sowie die Verwendung von

Schemata, die bodenhydrologische Größen berücksichtigen, dar. Die Folge dieses Vorgehens

ist, dass zwar grundsätzlich eine große Wassermenge in den Boden gelangt, diese jedoch durch

Pflanzen ungenutzt bleibt und stattdessen im langjährigen Mittel vollständig der Drainage zuge-

rechnet wird. ID208.0 und ID209.0 weisen – verglichen mit den Flüssen des ursprünglichen in

ID190 verwendeten 5-Layer-Schemas (Abbildung 6.14d) – eine Zunahme des Niederschlags, des

Oberflächenabflusses und von EBSOIL und ETRANS auf. In der Folge tritt eine Reduzierung

der Drainage und der Verdunstung von Wasser- und Eisflächen auf. Letzteres wird im weiteren

Verlauf noch etwas detaillierter erläutert.

Ein weiterer Punkt, der die Reproduzierbarkeit erschwert, liegt in der generellen Konzeption

von Klimamodellen begründet, da sie ohne explizite Kopplung kein Grundwasser berücksichtigen

(vgl. Kapitel 2.4). Folglich ist der Boden nicht in der Lage das infiltrierte Wasser länger zu

halten als es für die Versickerung aus der tiefsten Schicht heraus braucht – geschweige denn das

Grundwasser als Speicher zu nutzen und ihm bei Bedarf Wasser durch kapillaren Aufstieg zu

entziehen, um es somit wieder für Pflanzen und die Evapotranspiration verfügbar zu machen.

Dieser Bedarf tritt verstärkt während trockener Ereignisse zutage (z.B. Gutowski Jr. et al. (2002),

York et al. (2002) und Leung et al. (2011)) und stellt durch die Nichtberücksichtigung dieser

wichtigen Landoberflächen-Atmosphären-Beziehung eine größere Fehlerquelle innerhalb von

Klimamodellen dar, die durch die Kopplung mit hydrologischen Modellen reduziert werden kann

(Barlage et al., 2015; Wagner et al., 2016; Furusho-Percot et al., 2022).

Der bereits angesprochene verringerte Fluss von EVAPWI, der bei der Betrachtung von

Abbildung 6.36 auffällt, soll nicht unerwähnt bleiben. Dieser beträgt bei den neu dargestellten

Flussdiagrammen rund 5 mm, was deutlich über die nahezu konstanten Werte der bisher gezeigten

Flüsse von ID01_5 und ID190-194 hinausgeht. Diese Veränderung tritt ab ID201 auf und ist für

alle darauf aufbauenden Simulationen konstant. In ID201 wurde die Aktualisierungsfrequenz

des Strahlungsschemas für Landoberflächenprozesse angepasst (s. Kaptiel 5.2.7), was offenbar

auch einen Einfluss auf die dortigen Verdunstungsprozesse hat. Eine Erklärung dafür, dass dieses

Verhalten trotz der ausschließlichen Betrachtung von Landpunkten ersichtlich wird, liefert die

unterschiedliche Berücksichtigung von Landpunkten innerhalb des Modells. So wird zunächst

eine grundsätzliche Differenzierung auf Basis der Land-See-Maske (Variable BLA im Modell)

vorgenommen, wobei ein Gitterpunkt der Landmaske zugerechnet wird, wenn mehr als 50 %

des Gitterpunktes Land darstellen. Um diese Ungenauigkeit besonders in Küstenregionen auszu-

gleichen, wird der tile approach (vgl. Kapitel 5.1.4, Kotlarski (2007)) verwendet, wonach eine

Differenzierung aller Landpunkte in Land-, Wasser- und Eisanteil vorgenommen wird. In der

Folge führt auch ein Wasseranteil von beispielsweise 1 % innerhalb eines Pixels dazu, dass eine
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separate Betrachtung für die subskaligen Anteile vorgenommen wird, obwohl der Gitterpunkt der

Land-See-Maske aus BLA als Landpunkt definiert ist. Da dieser tile approach für Energieflüsse

und damit auch für die Evapotranspiration zwischen Landoberfläche und Atmosphäre verwendet

wird, tritt der Unterschied zwischen den Simulationen auf.

(a) θ1, id203-ERA5 (b) θ1, id204-ERA5 (c) θ1, id206-ERA5

(d) θ1, id208-ERA5 (e) θ1, id208.0-ERA5 (f) θ1, id209.0-ERA5

Abbildung 6.37: Differenzen der relativen Bodenfeuchte der obersten Schicht ausgewählter
Simulationen zu ERA5 [m m−1], 2000–2018, GER-11. Dargestellt ist die Differenz der IDs 203
(-0,1) (a), 204 (-0,130) (b), 206 (-0,119) (c), 208 (-0,086) (d), 208.0 (-0,082) (e) und 209.0 (-0,09)
(f) sowie deren Bias in Klammern.

Nach der punktweisen Betrachtung sowie der Untersuchung von Flussdiagrammen ist auch

das Verhalten verschiedener Größen im Raum interessant. Hierfür wird zunächst die relative

Bodenfeuchte der obersten Schicht (θ1) in Abbildung 6.37 berücksichtigt. Hierbei lässt sich

bezüglich der räumlichen Verteilung eine deutlich realistischere Repräsentation des Bodens durch

den Weg von ID203 (a) hin zu ID204 (b) beobachten, da die bereits mehrfach angesprochenen

Kacheln des FAO-Datensatzes nicht länger deutliche Kanten in den Daten hervorrufen. Die

sandigen Bereiche Norddeutschlands (vgl. Abbildung 6.3), besonders in Brandenburg und an der

Nordseeküste, werden trockener, was den Fehler im Vergleich zu ERA5 sowohl in diesen Regio-

nen als auch im Flächenmittel von −0,1 m m−1 auf −0,13 m m−1 erhöht. Zurückzuführen ist

dies auf die höhere gesättigte hydraulische Leitfähigkeit des Sandes, der bei FAO noch als Lehm
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klassifiziert war. Hierzu sei jedoch angemerkt, dass ERA5 ebenfalls auf den fünf FAO-Texturen

basiert (Balsamo et al., 2009; Hersbach et al., 2020), wodurch auch im Validierungsdatensatz kein

Sand repräsentiert wird. Folglich lässt sich die Zunahme des Fehlers auf die Verwendung eines

neuen Bodendatensatzes zurückführen, der sich nun von dem der Validierungsdaten unterscheidet.

Dies ist bei der Bewertung des Fehlers der Bodenfeuchte zu berücksichtigen. Der hohe Fehler in

den südwestlichen Alpen sowie in der Schwäbischen Alb bleibt bestehen.

Während die Verwendung der PTFs von CLM5 in ID205 kaum einen Einfluss hat und daher

nicht gezeigt wird, ist eine Abnahme des Fehlers durch die Berücksichtigung der Anteile von

Sand und Ton (ID206, c),−0,119 m m−1) statt von Texturklassen zu beobachten. Die Berücksich-

tigung mehrerer Bodenschichten in ID207 hat keinen ersichtlichen Einfluss auf die Bodenfeuchte,

weswegen auf die Kartendarstellung verzichtet wird. Mit der Verwendung der Wasserrückhalte-

funktion nach van Genuchten (ID208, d) nimmt der Fehler flächig ab. Allerdings hat sich durch

die vorangegangene Betrachtung in Giebelstadt (vgl. Abbildung 6.35c) sowie die Wasserflüsse

(vgl. Abbildung 6.36a), c) gezeigt, dass das Wasser einerseits in den tieferen Bodenschichten

nicht gut simuliert werden kann und andererseits abhängig vom verwendeten Infiltrationsschema

zu große Werte für Oberflächenabfluss beziehungsweise Drainage aufweist. Dies ist auch der

Grund für die Nichtberücksichtigung der Karte von ID209. ID208.0 (Abbildung 6.37e) führt

durch die Verwendung von Clapp-Hornberger sowie die PTF-basierte Berücksichtigung des

Residualwassers θr zu einer systematischen Verbesserung gegenüber ERA5 und im Vergleich zu

den vorherigen Simulationen. Mit ID209.0 (f) und der Verwendung des IA statt des Green-Ampt-

Schemas für die Infiltration ist eine erneute flächige Zunahme des Fehlers zu verzeichnen, die sich

auch im Flächenmittel durch die Vergrößerung des Bias von −0,082 m m−1 auf −0,09 m m−1

widerspiegelt. Jedoch liegen beide Werte unter dem Bias, den ID190 (−0,103 m m−1) für θ1
aufweist.

Der nächste Betrachtungsschritt bezieht sich auf den Austausch zwischen Landoberfläche und

Atmosphäre und damit auf die Wärmeflüsse und die Evapotranspiration. Da letztere lediglich eine

wasserbezogene Größe der latenten Wärme und diese wiederum das Gegenstück der sensiblen

Wärme ist, sind die in der Fläche auftretenden Muster gleich, sodass wie bereits in den vorherigen

Abbildungen die Evapotranspiration in Augenschein genommen wird. Hierfür werden die IDs

01_5, 190, 206, 208, 208.0 und 209.0 in Abbildung 6.38 gezeigt. Zwar weist das Bucket-

Schema in ID01_5 in weiten Teilen des Gebietes eine Unterschätzung und in Gebirgsregionen

eine Überschätzung auf, im Vergleich zum 5-Layer-Schema (ID190) fällt jedoch besonders die

Unterschätzung geringer aus. Dieses Verhalten wurde bereits in Kapitel 6.5 erläutert, soll im

Zuge der Modellentwicklung jedoch noch einmal hervorgehoben werden. Mit der Betrachtung

von ID206 erfolgt ein großer Sprung, sodass hier bereits das Green-Ampt-Schema für die

Infiltration berücksichtigt wird. Außerdem wird nicht länger auf die Textur von FAO für die
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(a) EVAP, id01_5-ERA5 (b) EVAP, id190-ERA5 (c) EVAP, id206-ERA5

(d) EVAP, id208-ERA5 (e) EVAP, id208.0-ERA5 (f) EVAP, id209.0-ERA5

Abbildung 6.38: Differenzen der Evapotranspiration ausgewählter Simulationen zu ERA5
[m m−1], 2000–2018, GER-11. Dargestellt ist die Differenz der IDs 01_5 (-1,391) (a), 190
(-2,879) (b), 206 (3,321) (c), 208 (-12.08) (d), 208.0 (3,536) (e) und 209.0 (-1,253) (f) sowie
deren Bias in Klammern.

bodenhydrologischen Eigenschaften zurückgegriffen, sondern über die Korngrößenverteilung

von SoilGrids anhand von PTFs vermittelt. Zudem wird die gemittelte Wurzeltiefe von iMOVE

verwendet. Diese Änderungen führen zu dem bereits mehrfach beobachteten Verschwinden der

durch die grobe Auflösung von FAO verursachten Kanten. Die Werte zeigen mit Ausnahme

des Nordens und Westens nun eine Überschätzung gegenüber ERA5 und sind generell höher

als bei ID190, was zu einer Reduzierung des Fehlers besonders im Norden führt. Neben den

bereits von θ1 und vorherigen IDs bekannten markanten urbanen Gebieten, wird EVAP an

einzelnen Punkten, jedoch besonders in einer Akkumulation im Nordwesten Deutschlands, stark

unterschätzt. Zurückzuführen ist dies auf die Vewendung der Wurzeltiefe aus iMOVE, deren

Berechnung nicht wie die zuvor in REMO sowie in ERA5 verwendete Wurzeltiefe auf der

Feldkapazität von FAO, sondern auf HWSD basiert (vgl. Kapitel 3.1.1 und 6.1.1). Hierdurch

zeigt sich erneut, dass bei der Validierung von Modellen mit Hilfe anderer auf Modellen basierten

Daten, also auch Reanalysen, stets die zugrundeliegende Datenbasis berücksichtigt werden

sollte. Die Verwendung von van Genuchten (ID208) führt, wie bereits durch die Boxplots
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(vgl. Abbildung 6.26) und die Flussdiagramme (vgl. Abbildung 6.36) gezeigt, zu einer starken

Abnahme der Verdunstung gegenüber ID206, wodurch mit Ausnahme der Alpen eine flächige

Unterschätzung im Vergleich zu ERA5 auftritt. Allerdings wird der angesprochene Fehler im

Nordwesten Deutschlands durch die Einführung des Residualwassers reduziert, wie auch bei

ID208.0, die auf Clapp-Hornberger basiert, demonstriert wird. Diese ID weist insgesamt eine

leichte Unterschätzung gegenüber ERA5 auf, zeigt jedoch besonders in den sandigen Bereichen

Norddeutschlands und Polens nur sehr geringe Differenzen. Dahingegen tritt bei ID209.0, die

das IA-Schema statt Green-Ampt für die Infiltration nutzt, erneut eine Überschätzung in weiten

Teilen des Untersuchungsgebietes sowie eine starke Präsenz der urbanen Gitterpunkte auf.

Abbildung 6.39: Kerndichteschätzer der Evapotranspiration von ID01_5, ID190, ID208.0 und
ID209.0 sowie ERA5 auf Basis des Flächenmittels der monatlichen Werte von 2000–2018 für
alle Zeitschritte (a), DJF (b) und JJA (c), GER-11.

Für die Evapotranspiration als maßgeblicher Prozess des Wassertransfers von der Land-

oberfläche in die Atmosphäre soll zudem anhand von KDEs ein Blick auf die Verteilung der

Flächenmittel geworfen werden (vgl. Abbildung 6.39). Basis für diese Betrachtung sind die mo-

natlichen Werte des Zeitraums 2000–2018 für GER-11, wodurch die Untersuchung des gesamten

Zeitraums (a) als auch der einzelnen Jahreszeiten (b, c) ermöglicht wird. Der Übersichtlichkeit

halber werden mit dem Bucket- (ID01_5) und 5-Layer-Schema (ID190) lediglich die beiden

ursprünglichen bodenhydrologischen Schemata sowie mit ID208.0 und ID209.0 die finalen Ent-

wicklungsschritte dargestellt. ERA5 bildet die Referenz. Grundsätzlich sind alle Simulationen in

der Lage die bimodale Verteilung der jährlichen Werte von ERA5 nachzubilden (a), jedoch fällt

auf, dass ID190 und ID209.0 besonders bei höherer Verdunstung eine deutliche Verbesserung

gegenüber ID01_5 zeigen. Diese Simulation und ID208.0 neigen zur Überschätzung hoher Werte,

was vermutlich auf die höhere Bodenfeuchte in den Simulationen zurückzuführen ist. Bei der

Betrachtung von DJF fällt auf, dass beide ursprünglichen Schemata eine Unterschätzung von

EVAP aufweisen. Die KDEs der beiden weiterentwickelten Simulationen zeigen eine Überschät-

zung von EVAP, sind der Verteilung von ERA5 jedoch deutlich ähnlicher. Maßgeblich für diese

Änderung ist die Berücksichtigung des Residualwassers ab ID208, da die Verteilungen der IDs

zwischen dieser und ID190 zu weiten Teilen letzterer ähneln (nicht gezeigt). Mit Blick auf JJA
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(c) zeigt sich ein diffuseres Bild, bei dem besonders hohe EVAP-Werte durch die Simulatio-

nen überschätzt werden, wobei ID190 und ID209.0 jedoch besser abschneiden. Bei niedrigen

Werten zeigen diese beiden Simulationen allerdings eine Unterschätzung, während ID01_5 und

ID208.0 hier näher an der ERA5-Verteilung liegen. Insgesamt erstreckt sich die Verteilung aller

Simulationen auf einen größeren Wertebereich als die Validierungsdaten. Während ID209.0 in

der jährlichen und winterlichen Betrachtung die KDEs von ERA5 am besten nachbildet, ist ihre

Performance im Sommer durch den größeren Wertebereich nicht so gut wie die von ID190.

Die Verwendung von van Genuchten in ID208 und ID209 (nicht gezeigt) führt durch die hohe

Bodenfeuchte in der obersten Schicht während DJF zu einer Überschätzung der Werte, jedoch

spiegeln sich während JJA die darunterliegenden sehr trockenen Schichten wider, sodass es hier

zu einer starken Unterschätzung von EVAP kommt, die nur durch die geringe Wurzeltiefe in

ID202 unterboten wird.

Bezüglich der Evapotranspiration lässt sich zusammenfassend sagen, dass die Verwendung

des 5-Layer-Schemas zunächst zu trockeneren Verhältnissen und damit einer Erhöhung der

Differenz zu ERA5 führt. Durch die einzelnen Entwicklungsschritte können jedoch einerseits

Fragmente zugrundeliegender statischer Daten von FAO eliminiert werden. Andererseits werden

Fehler, die während einzelner Entwicklungsschritte erst Einzug in das Modell finden (vgl. ID206

in Abbildung 6.38c), mit fortlaufender Entwicklung ebenfalls reduziert. Dies hat zur Folge, dass

der Bias von ID209.0 (−1,253 mm) zwar nur geringfügig kleiner als bei ID01_5 (−1,391 mm)

ist, das Modell nun aber sowohl bezüglich der Repräsentation im Raum, der auf der Zeitreihe

basierenden Verteilung als auch der zu simulierenden Prozesse klare Verbesserungen zeigt. Mit

Blick auf die Verteilungen tritt die Verbesserung vor allem während der Wintermonate auf,

während ID190 (Bias: −2,879 mm) im Sommer am besten abschneidet.

Nachfolgend wird die TEMP2 betrachtet. Da manche Entwicklungsschritte oder Datensätze in

den vorherigen Untersuchungen bereits als Quelle eines systematischen Fehlers (Berücksichtigung

von van Genuchten in ID208 und ID209, Verwendung der Wurzeltiefe nach Yang et al. (2016b)

in ID202) identifiziert wurden oder nur einen geringen Einfluss auf die Temperatur haben

(ID205, ID206, ID207), werden zunächst nur die ursprünglichen IDs des Bucket- und 5-Layer-

Schemas sowie ID209.0 als finalen Entwicklungsschritt für das zeitliche Mittel der gesamten

Untersuchungsperiode untersucht (vgl. Abbildung 6.40). ID208.0 wird hier nicht abgebildet,

da sie aufgrund der höheren Bodenfeuchte und Verdunstung eine flächige Unterschätzung der

Temperatur aufweist. Neben der gesamten Zeitreihe wird auch der Fehler für die Sommermonate

JJA – um ausgewählte Simulationen erweitert – dargestellt, da hier die größten Diskrepanzen in

den Verteilungen der Evapotranspiration auftraten. Als Referenz dient E-OBS.

Wie bereits in Kapitel 6.4 herausgestellt, unterschätzt REMO bei Verwendung des Bucket-

Schemas (vgl. Abbildung 6.40a) die TEMP2 in weiten Teilen von GER-11. Eine Überschätzung
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(a) TEMP2, id01_5-E-OBS (b) TEMP2, id190-E-OBS (c) TEMP2, id209.0-E-OBS

(d) TEMP2, JJA, id01_5-E-OBS (e) TEMP2, JJA, id190-E-OBS (f) TEMP2, JJA, id209.0-E-OBS

(g) TEMP2, JJA, id203-E-OBS (h) TEMP2, JJA, id204-E-OBS

Abbildung 6.40: Differenzen der 2-Meter-Temperatur ausgewählter Simulationen zu E-OBS [K],
2000–2018, GER-11. Die obere Zeile stellt die mittlere Differenz der gesamten Zeitreihe, die
unteren von JJA dar.

tritt lediglich nördlich und südlich der Alpen sowie in Mittelgebirgslagen wie dem Bayerischen

Wald oder an der Polnisch-Tschechischen Grenze auf. Durch die Verwendung des 5-Layer-

Schemas (b) können die Überschätzungen nördlich und südlich der Alpen reduziert werden.

Zudem weist besonders der Norden von GER-11 einen geringeren negativen Fehler auf, zuvor

vereinzelt auftretende positive Fehler werden durch die Erwärmung jedoch verstärkt. In ID209.0

(c) lässt sich besonders im nördlichen Bereich wieder eine Abkühlung beobachten. Zudem

wird der Bias in den angesprochenen Mittelgebirgen reduziert. Das Flächenmittel des Fehlers
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nimmt im Vergleich zum Bucket-Schema (−0,25 K) in ID190 (−0,293 K) beziehungsweise

ID209.0 (−0,433 K) zu. Zwar gibt es auch Simulationen, die eine deutliche Bias-Reduzierung

gegenüber ID01_5 erreichen (z.B. ID192 (0,02 K) oder ID208 (0,018 K)), jedoch konnte in

vorangegangenen Betrachtungen gezeigt werden, dass der Wasserkreislauf und das Bodenwasser

in diesen Simulationen nicht gut repräsentiert wurden, sodass durch den geringen Bias von

TEMP2 nur eine scheinbare Verbesserung des Modells erreicht wurde.

Mit Fokus auf die TEMP2 während JJA (d) zeigt sich, dass der geringe Fehler von ID01_5

weiter Bestand hat, teilweise reduziert wird und lediglich in den Mittelgebirgen ein positives

Vorzeichen bekommt. Die durch die Einfürung des 5-Layer-Schemas generelle Erwärmung des

Modells führt während JJA (e) anders als während der gesamten Zeitreihe zu einer großräumigen

Überschätzung von TEMP2. Dieser systematische Fehler kann im Laufe der Modellentwicklung

reduziert werden, sodass die Muster und Größenordnungen der Fehler in ID209.0 (f) denen des

Bucket-Schemas wieder sehr ähnlich sind. Dies mag auf den ersten Blick nicht als Fortschritt

erkennbar sein, jedoch lässt sich konstatieren, dass der durch das 5-Layer-Schema eingeführte Feh-

ler durch die Verwendung einer realistischeren Wurzeltiefe (ID203, g) sowie der SoilGrids-Daten

(ID204, h) reduziert werden konnte. Die Nutzung des IA-Schemas statt des Green-Ampt-Schemas

eliminiert dessen kalten Bias zwar und erscheint damit vorteilhaft, jedoch sollte berücksichtigt

werden, dass besonders hydrologische Variablen hiermit an Simulationsgüte verlieren. Da die

hohe Qualität von REMO bezüglich der Simulation von TEMP2 allerdings bereits durch das

Taylor-Diagramm in Abbildung 6.30 belegt und in einen Kontext zu den anderen Simulationen

gesetzt wurde, kann die Reproduktion der Bias-Muster bei Verwendung besserer Daten und realis-

tischerer Prozesse als Mehrwert betrachtet werden. Die Simulation der sommerlichen Temperatur

wird am Beispiel der heißen Sommer 2003 und 2018 in Kapitel 6.7 genauer untersucht.

Bei der Betrachtung des Gesamtniederschlags APRT zeigen sich bei den meisten Simulationen

nur geringfügige Änderungen der Differenzen zu E-OBS, wobei die räumliche Verteilung dieser

unverändert ist. Lediglich die bereits anhand der Boxplots in Abbildung 6.26 identifizierten

sehr trockenen Simulationen (ID191, ID192, ID202, ID208, ID209) kristallisieren sich heraus.

Abbildung 6.41 stellt wie bereits für die Temperatur die räumliche Verteilung der Differenzen zu

E-OBS von ID01_5, ID190 und ID209.0 dar. Da, Abbildung 6.22 folgend, der stärkste relative

Unterschied zwischen den bodenhydrologischen Schemata während JJA auftritt, liegt der Fokus

auf der Abbildung der Differenzen absoluter Werte.

Wie bereits in Kapitel 6.5 ersichtlich, führt das 5-Layer-Schema zu einer Reduzierung des

Niederschlags im Vergleich zum Bucket-Schema. Da beim Niederschlag in den Gebirgslagen

Konvektion durch die Orographie erzwungen und dieser Prozess maßgeblich für den dortigen

Niederschlag ist, gibt es dort auch nur geringe Unterschiede zwischen den Simulationen. In

flacheren Regionen existiert dieser vorherrschende Prozess nicht, weswegen Änderungen in
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(a) APRT, JJA, id01_5-E-OBS (b) APRT, JJA, id190-E-OBS (c) APRT, JJA, id209.0-E-OBS

Abbildung 6.41: Differenzen des Niederschlags ausgewählter Simulationen zu E-OBS [mm] der
Monate JJA, 2000–2018, GER-11.

der Bodenhydrologie hier einen stärkeren Einfluss auf den Niederschlag haben. Folglich ist

die Verringerung des Niederschlags, die mit der Nutzung des 5-Layer-Schemas einhergeht, vor

allem im Norden von GER-11 ersichtlich (vgl. Abbildung 6.41b). Mit im Osten zunehmender

Kontinentalität führt dies zu einer Abnahme des Fehlers. Im Westen ist hingegen eine Zunahme

zu konstatieren. Über die Modellentwicklung hin zu ID209.0 wurde erreicht, dass der Bias in

Polen ebenfalls geringer als in ID01_5 ist. Gleichzeitig wird der mit ID190 gestiegene trockene

Bias in Norddeutschland und den Niederlanden reduziert. Lediglich Brandenburg, das in dieser

Darstellung die Übergangszone zwischen dem ozeanischen und kontinental geprägten Teil des

nördlichen GER-11 repräsentiert, haftet der durch ID190 eingeführte trockene Fehler weiter an.

Abbildung 6.42: Kerndichteschätzer des Niederschlags von ID01_5, ID190, ID208.0 und ID209.0
sowie E-OBS auf Basis des Flächenmittels der monatlichen Werte von 2000–2018 für alle
Zeitschritte (a), DJF (b) und JJA (c), GER-11.

Ein Blick auf die KDEs von APRT (vgl. Abbildung 6.42) sowie Kapitel 6.4 zeigt, dass REMO

– wie die meisten Klimamodelle in den Mittleren Breiten – zur Überschätzung des Niederschlags

neigt. Dies tritt bei allen gezeigten Simulationen sowohl jährlich (a) als auch saisonal (b, c)

auf, wobei SON (nicht gezeigt) die beste Übereinstimmung aller Simulationen mit E-OBS

aufweist. Aus dieser Perspektive ist die mit dem 5-Layer-Schema verbundene Reduzierung des
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Niederschlags positiv zu bewerten. In DJF ist der Unterschied zwischen den Simulationen gering,

da ID01_5 und ID190 sowohl bei niedrigeren als auch bei höheren Niederschlägen näher an der

Verteilung von E-OBS liegen. Während JJA zeigt sich ein stärkerer Unterschied, der durch eine

bessere Repräsentation der E-OBS-Verteilung durch die beiden genannten Simulationen auftritt.

Sowohl ID01_5 als auch in stärkerem Ausmaß ID208.0 weisen hier höhere Werte auf. Aufgrund

der höher aufgelösten Daten kann daraus gefolgert werden, dass ID209.0 diejenige Simulation

ist, die den Niederschlag am besten abbildet.

Zusammenfassend lässt sich zur Verwendung der im Vergleich zu FAO höher aufgelösten

SoilGrids-Daten sowie der dadurch zur Verfügung stehenden Details bezüglich der Korngrößen-

verteilung und Schichtung festhalten, dass ein Mehrwert entsteht. Einerseits gelingt dies durch

die schier bessere Auflösung, wodurch die gekachelten Fragmente eliminiert werden können.

Andererseits macht sich in der Betrachtung der Fläche besonders die Berücksichtigung von Sand,

der bei FAO weder in EUR-44 noch in GER-11 als Textur auftritt, im Norden Deutschlands

bemerkbar, da hierdurch eine deutliche Reduzierung des Verdunstungsfehlers sowohl in der

Fläche als auch mit Blick auf die KDEs gelingt. Beim Vergleich der Bodenfeuchte mit ERA5

als Validierungsdatensatz wird ein generelles Problem der Modellvalidierung ohne das Vorhan-

densein von tatsächlich beobachteten Daten deutlich, da sowohl REMO als auch ERA5 auf

FAO-Texturklassen zurückgreifen, was bei der Einführung eines anderen Datensatzes nahezu

zwangsläufig zur Erhöhung des Fehlers führt. Zwar gelingt keine Verbesserung der simulier-

ten Temperatur gegenüber ID01_5, jedoch kann der durch das ursprüngliche 5-Layer-Schema

systematisch erhöhte Bias im Zuge der Modellentwicklung reduziert werden. Dies ist unter

Berücksichtigung der bezüglich des Bodens verbesserten Realitätstreue als Mehrwert einzuord-

nen ist. Eine ähnliche Feststellung lässt sich für den Niederschlag machen. Die Verwendung

der Parametrisierung der Wasserrückhaltekurve nach van Genuchten statt Clapp-Hornberger

führte zu einem starken systematischen Fehler und wurde daher wieder verworfen. Es konnte

gezeigt werden, dass die vertikale Bewegung des Bodenwassers durch eine geringe hydraulische

Leitfähigkeit in den entsprechenden Simulationen nur sehr langsam war, was sich negativ auf

alle betrachteten Variablen mit Ausnahme von θ1 ausgewirkt hat. Die Untersuchung, ob dieses

Verhalten der bei hydrologischen Modellen bevorzugten Parametrisierung auf die Struktur wie

beispielsweise die Schichtmächtigkeit des 5-Layer-Schemas oder nicht berücksichtigte unterirdi-

sche hydrologische Prozesse wie das Grundwasser zurückzuführen ist, liegt allerdings nicht im

Rahmen der vorliegenden Arbeit.
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6.6.5 Überarbeitung der Richards-Gleichung

Ein weiterer angestrebter Entwicklungsschritt war die in Kapitel 5.2.9 angesprochene Überarbei-

tung der Richards-Gleichung. Hierfür wurde der ein in Bonan (2019) bereitgestellter Algorithmus

in REMO eingebaut und getestet.

In der ursprünglichen Version des Algorithmus sowie mit dem für das jeweilige Untersu-

chungsgebiet verwendeten Zeitschritt und der Schichtmächtigkeit von REMO divergierte die

Matrixsaugspannung |ψ| zwischen den Iterationen sehr stark. So wurden abhängig vom Untersu-

chungsgebiet innerhalb der ersten 2–5 Iterationen Differenzen im Bereich von 10235 im Vergleich

zur vorherigen Iteration erreicht, was zum Abbruch des Modells führte. Die Divergenz trat in

einer Schicht auf, in der θ < θr war, weswegen |ψ| hier in Orientierung an Bonan (2019) auf

einen Defaultvalue von 1 · 104 m gesetzt wurde. Feuchtere Schichten zeigten eine Konvergenz

der Werte, die bereits innerhalb der ersten Iterationen zum Erreichen des Konvergenzkriteriums

(1 · 10−8 m) führte.

Tabelle 6.5: Lösungsansätze für auftretende Divergenzen bei Verwendung der modifizier-
ten Picard-Iteration. Zudem ist die Matrixsaugspannung |ψ| nach 100 Iterationen angegeben.
5LAYER bezeichnet die Schichtmächtigkeiten des 5-Layer-Schemas.
∗Nach 10000 Iterationen noch kein Erreichen des Konvergenzkriteriums, aber keine weitere
Divergenz von |ψ|.

Region Zeitschritt
[s]

Schichtmäch-
tigkeit [m]

Korrektur-
faktor

|ψ|

EUR-44 240 5LAYER - 1,66 · 107 m
EUR-44 10 5LAYER - 1,50 · 107 m
EUR-44 10 0, 01 - ∗

EUR-44 10 0, 01 Ja ∗

GER-11 240 5LAYER - 8,56 · 1012 m
GER-11 10 5LAYER - 1,43 · 1012 m
GER-11 10 0, 01 - 9,97 · 1014 m
GER-11 10 0, 01 Ja ∗

Um die Divergenz besser handhaben zu können, wurden einige Schritte unternommen, die

in Tabelle 6.5 mit dem Wert von |ψ| nach einem Maximum von 100 Iterationen aufgeführt sind.

Zunächst wurde der Zeitschritt ∆t händisch von 240 s (EUR-44) beziehungsweise 60 s (GER-11)

auf 10 s verringert. Dieses ∆t wird auch bei Bonan (2019) verwendet. Da das Modell in der

trockenen Schicht weiterhin divergierte, wurde auch die Schichtmächtigkeit händisch auf 0,01 m

reduziert, wie dies im Beispiel von Bonan (2019) der Fall war. Die Divergenz konnte dadurch

zwar verlangsamt werden, eine Konvergenz der Werte, wie sie bei den feuchteren Schichten

eintrat, war bei der trockenen Schicht jedoch weiterhin nicht zu beobachten. Daher wurde eine
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Korrekturgröße nach Zha et al. (2017) eingebaut, die |ψ| bei großen Differenzen zwischen

zwei Iterationen auf einen von der Textur abhängigen, trockenen Wert setzt – die Iteration wird

für die betreffende Schicht also sozusagen neu gestartet, der neu definierte trockene Wert gilt

als neuer Ausgangspunkt. Diese Korrektur führte dazu, dass das Modell nicht mehr bis zum

durch das Auftreten sehr großer Zahlen forcierten Abbruch divergierte, sondern dies nur noch in

dem durch die Korrekturgröße und der damit eingeführten Bedingung für zu große Differenzen

zwischen den Iterationen erlaubten Bereich tat. Somit erfolgte ein Stopp des Modells, da die

Anzahl der maximal möglichen Iterationen erreicht wurde. Die Vergrößerung des Zeitschritts

sowie der Schichtmächtigkeiten auf die Ausgangswerte führte ebenfalls nicht zum Erreichen des

Konvergenzkriteriums, obwohl neben den 102 auch>104 Iterationen in den Versuchen zugelassen

wurden.

Aufgrund des beschriebenen Verhaltens wurde von einer Überarbeitung der Richards-Gleichung

im Rahmen der vorliegenden Arbeit abgesehen. Dennoch sei, wie bereits in Kapitel 5.2.9 ange-

sprochen, darauf verwiesen, dass die Verwendung der gemischten statt der feuchtebasierten Form

zu einer verbesserten Simulation der Bodenfeuchte führen kann. Entsprechend könnte dies ein –

wenn auch nicht primäres – Ziel der weiteren Modellentwicklung sein.
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6.7 Auswirkungen der Simulationen auf Hitzeereignisse am
Beispiel der Sommer 2003 und 2018

Da sich durch die Berücksichtigung des 5-Layer- statt des Bucket-Schemas die stärksten Än-

derungen atmosphärischer Größen aufgrund des Einflusses auf die Evapotranspiration in den

Sommermonaten zeigen, sollen nachfolgend die Simulationen der Hitzesommer 2003 und 2018

untersucht werden. In beiden Jahren traten sowohl extreme Hitze als auch Dürre in der betrachte-

ten GER-11-Region auf (z.B. Garcia-Herrera et al. (2010), Vogel et al. (2019), Dirmeyer et al.

(2021)), wobei 2018 das zweit- und 2003 das dritttrockenste Sommerhalbjahr in Europa und 2018

das trockenste in Mitteleuropa im Zeitraum 1901–2018 war (Hänsel et al., 2022). Zudem konnte

gezeigt werden, dass durch eine realistischere Bodenhydrologie eine verbesserte Simulation

solcher Ereignisse möglich ist (Macleod et al., 2016).

Der Analyse liegen entgegen der bisherigen Betrachtung Daten mit täglicher statt monatli-

cher Auflösung zugrunde, um einerseits eine detailliertere Untersuchung zu ermöglichen und

andererseits weiterhin mit einer ausreichend großen Stichprobe und einer damit einhergehenden

Signifikanz der Ergebnisse arbeiten zu können. Neben der 2-Meter-Temperatur wird zusätzlich

deren Minimum und Maximum betrachtet, da Klimamodelle im Allgemeinen zwar gut dazu in

der Lage sind die mittlere Temperatur zu simulieren, jedoch dazu neigen die tägliche Temperatur-

spanne (Daily Temperature Range (DTR)), also die Differenz zwischen minimaler und maximaler

Temperatur, zu unterschätzen (Kapitel 6.4, Lindvall und Svensson (2015), Wang und Clow (2020)

und Top et al. (2021)). Dieses Verhalten ist für REMO in Abbildung 6.11 gezeigt. Mit einer

realistischeren Simulation der Bodenfeuchte ist hingegen eine Verbesserung zu erwarten (Zhang

et al., 2009).

Zunächst soll die räumliche Verteilung der Temperaturdifferenzen zu E-OBS während der

Sommermonate der Jahre 2003 und 2018 betrachtet werden (vgl. Abbildung 6.43). Dabei zeigt

ID01_5 (a) im Sommer 2003 im Vergleich zu JJA der gesamten Zeitreihe (vgl. Abbildung 6.40)

eine stärkere Überschätzung in den Gebieten, die zuvor nur von leicht höheren Werten geprägt

waren. Mit der Verwendung des 5-Layer-Schemas (b) steigt die Überschätzung der Temperatur

sowohl in der Amplitude als auch der räumlichen Ausdehnung und nimmt weite Teile von GER-

11 ein. Mit ID209.0 (c) wird die Temperatur in den meisten Regionen wieder gesenkt, sodass

das Muster der Differenzen dem des Bucket-Schemas entspricht. Da die Abkühlung jedoch

stärker ausfällt als die mit dem 5-Layer-Schema eingetragene Erwärmung, nimmt der negative

Bias in der Fläche zu. Ausgenommen davon sind Bereiche in Frankreich, die Po-Ebene sowie

auf dem Balkan, die eine weitere Erwärmung erfahren. Für den Sommer 2018 treten andere

Differenzmuster auf, die Unterschiede zwischen Bucket- (d) und 5-Layer-Schema (e) sind jedoch

die gleichen. Interessant ist der Blick auf die Differenzen von ID209.0 (f) zu E-OBS. Die für
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2003 beschriebene Abkühlung gegenüber ID190 tritt hier nur noch in der nördlichen Hälfte von

GER-11 auf. Die südliche Hälfte zeichnet sich hingegen durch eine weitere Erwärmung aus,

wovon zuvor nur die genannten wärmeren Regionen außerhalb Deutschlands betroffen waren.

Dieses Verhalten resultiert in diesen Gebieten in einer Minderung des Fehlers.

In der Literatur findet aktuell noch eine Diskussion über die Randbedingungen der Hitzewellen

statt (z.B. Liu et al. (2020b)), jedoch ist klar, dass neben atmosphärischen Blocking-Situationen

(Paeth & Pollinger, 2019; Kautz et al., 2022) auch ein weiträumiges Bodenfeuchtedefizit für

die Reduzierung der latenten Wärme und damit die hohen Temperaturen verantwortlich war

(Garcia-Herrera et al., 2010; Dirmeyer et al., 2021). Die unterschiedlichen Randbedingungen in

den beiden Jahren haben zur Folge, dass in den Simulationen verschiedene Muster zutage treten.

(a) TEMP2, JJA 2003,
id01_5-E-OBS

(b) TEMP2, JJA 2003,
id190-E-OBS

(c) TEMP2, JJA 2003,
id209.0-E-OBS

(d) TEMP2, JJA 2018,
id01_5-E-OBS

(e) TEMP2, JJA 2018,
id190-E-OBS

(f) TEMP2, JJA 2018,
id209.0-E-OBS

Abbildung 6.43: Differenzen der 2-Meter-Temperatur zu E-OBS während der Sommer 2003
(obere Zeile) und 2018 (untere Zeile) [°C] ausgewählter Simulationen, GER-11.

Die Zeitreihen von TEMP2 und E-OBS in Abbildung 6.44 zeigen, dass alle Simulationen den

Verlauf der täglichen Temperaturen beider Sommer gut abbilden können (a, b). Die Differenzen

zu E-OBS machen jedoch Unterschiede deutlich, die vor allem während der heißeren Phasen

auftreten. Allgemein neigen ID01_5 und ID209.0 in beiden Sommern zur Unterschätzung (c,

d), wobei diese bei ID01_5 und besonders während des Sommers 2018 stärker ausfällt als bei
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ID209.0. Dagegen zeigt ID190 im Sommer 2003 eine deutliche Überschätzung, die während der

heißen Phasen Mitte Juli und Anfang August auftritt. Dieses Verhalten wiederholt sich jedoch

nicht während der Hitzewelle 2018, hier ist der Verlauf dem von ID209.0 deutlich ähnlicher.

(a) TEMP2, JJA 2003 (b) TEMP2, JJA 2018

(c) Differenz zu E-OBS, JJA 2003 (d) Differenz zu E-OBS, JJA 2018

Abbildung 6.44: Zeitreihen der absoluten Werte (a, b) sowie der Differenzen (c, d) von TEMP2
in ausgewählten Simulationen zu E-OBS in den Sommern 2003 (a, c) und 2018 (b, d), GER-11.

Tabelle 6.6: RMSE der Temperaturzeitreihen während der Sommer 2003 und 2018 zu E-OBS.

TEMP2 T2MIN T2MAX
2003 2018 2003 2018 2003 2018

01_5 0,45 0,54 1,01 0,94 0,73 1,24
190 0,63 0,35 1,23 1,0 0,62 1,02

209.0 0,47 0,43 0,41 0,72 0,82 0,95

Dieser Aspekt wird genauer anhand der in Tabelle 6.6 dargestellten RMSEs der Zeitreihen zu

E-OBS untersucht. Dabei fällt auf, dass bezüglich TEMP2 der Wechsel vom Bucket- auf das 5-
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Layer-Schema lediglich für 2018 eine Verbesserung auftritt, während die Qualität für den Sommer

2003 abnimmt. Das Verhalten des RMSEs von ID209.0 im Vergleich zum Bucket-Schema ist

konsistenter und führt 2003 zu einer leichten Verschlechterung, 2018 zu einer Verbesserung.

Damit ist ID209.0 die einzige der drei untersuchten IDs, die die TEMP2 in beiden Hitzesommern

mit ähnlicher Güte darstellt. Zwar weisen die beiden anderen IDs in einzelnen Sommern geringere

RMSEs auf, jedoch ist deren Verhalten nicht konsistent. Neben der TEMP2 ist auch der RMSE

von T2MIN und T2MAX dargestellt. Besonders für erstere ergibt sich durch die Verwendung

von ID209.0 eine deutliche Verbesserung gegenüber ID01_5 und ID190, die in beiden Jahren

auftritt, wobei ID190 die höchsten RMSEs aufweist. Diese ID scheint insgesamt besser für die

Simulation von T2MAX geeignet zu sein, was durch die – bei Betrachtung der drei Simulationen

– hier vorherrschenden, trockensten Verhältnisse erklärt werden kann.

Unter Berücksichtigung dieses Verhaltens und der eingangs angesprochenen generellen Pro-

blematik von Klimamodellen die DTR zu unterschätzen lohnt ein Blick auf Abbildung 6.45, die

entgegen dem Fokus dieses Kapitels aufgrund der interessanten Ergebnisse um alle durchge-

führten Simulationen erweitert ist. Die Abbildung bezieht sich auf das räumliche und zeitliche

Mittel der täglichen Extremtemperaturen der Simulationen in den Sommern 2003 und 2018 und

vergleicht diese mit E-OBS. In Teilabbildung a) sind die absoluten Werte dargestellt. Lediglich

fünf Simulationen (ID191, ID192, ID202, ID208, ID209), die bereits in den vorangegangen

Analysen der gesamten Zeitreihe als zu warm und zu trocken identifiziert und deswegen nicht

weiter berücksichtigt wurden, zeigen eine Überschätzung beider Extremtemperaturen. Während

die sonstigen IDs zwischen ID01_5 und ID201 T2MAX von 2003 gut simulieren können, weisen

sie für die T2MAX in 2018 deutlich zu niedrige sowie für die T2MIN in beiden Jahren zu hohe

Werte auf. Dahingegen sind die IDs ID203 bis ID207 sowie ID208.0 gut darin T2MIN in beiden

Sommern zu simulieren, zeigen jedoch eine starke Unterschätzung von T2MAX. Einzig ID209.0

liegt für beide T2MIN und die T2MAX 2018 näher an E-OBS als ID01_5 und ID190. Die

T2MAX 2003 liegt nur leicht darunter.

Dieses Verhalten wird in Abbildung 6.45b) in Form der mittleren DTR beider Sommer genauer

dargestellt. Hier zeigt sich, dass diese von nahezu allen Simulationen deutlich unterschätzt wird.

Während die Einführung des 5-Layer-Schemas eine Verbesserung gegenüber dem Bucket-Schema

darstellt, weisen viele der weiteren Entwicklungsschritte eine ähnliche oder größere Distanz zur

durch E-OBS repräsentierten Referenzlinie der DTR auf. Fünf der sechs Simulationen, die näher

als das Bucket-Schema an der durch E-OBS vorgegebenen DTR liegen, wurden durch vorherige

Analysen als zu warm und zu trocken eingestuft. Lediglich auf ID209.0 trifft diese Einstufung

nicht zu, sodass die Vergrößerung der DTR zusammen mit den anderen positiven Effekten dieser

Simulation eine klare Verbesserung darstellt. Interessant ist darüber hinaus, dass ID203 und damit

die Nutzung der Wurzeltiefe aus iMOVE die schlechteste Simulation der DTR ist. Dieser Fehler
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(a) T2MIN und T2MAX, 2003 und 2018, JJA (b) Mittlere DTR, 2003 und 2018, JJA

Abbildung 6.45: Minimale und maximale 2-Meter-Temperatur der Simulationen (a) und mittlere
DTR (b) im Vergleich zu E-OBS während der Sommer 2003 und 2018, GER-11.

kann durch die Verwendung von SoilGrids ab ID204 sowie den Wechsel des Infiltrationsschemas

von Green-Ampt auf das IA-Schema jedoch mehr als ausgeglichen werden.

Da durch die Verwendung von ID209.0 besonders die T2MIN sinkt und damit verglichen mit

ID01_5 und ID190 verbessert wird, ist die räumliche Verteilung der Differenz dieser Variable zu

E-OBS für die Sommer 2003 und 2018 in Abbildung 6.46 dargestellt. Während allen Simulatio-

nen eine Unterschätzung der T2MIN in den Alpen gemein ist, treten ansonsten zu hohe Werte auf.

Es ist jedoch deutlich, dass ID190 in beiden dargestellten Jahren die stärkste Überschätzung und

ID209.0 die geringste Abweichung von E-OBS aufweist. Nur in dieser Simulation treten flächige

negative Differenzen außerhalb der Alpen auf. Beim Blick auf die Differenzen von ID209.0 zeigt

sich während des Sommers 2003 durch die flächige Reduzierung der Temperatur ein Dipol positi-

ver und negativer Anomalien in Norddeutschland, dessen Grenze an den bereits von SoilGrids

bekannten, sandigen Bereichen zu ziehen ist. Beim Vergleich der Differenzen von ID203 und

ID204 für den Sommer 2003 (nicht gezeigt), fiel jedoch auf, dass dieses Differenzmuster bereits

in ID203 enthalten ist. Ursächlich hierfür ist die Verwendung der Wurzeltiefe aus iMOVE zri statt

der ursprünglichen Tiefe zrh, da iMOVE bereits auf die Bodendaten von HWSD zurückgreift. Da

diese, ebenso wie SoilGrids und im Unterschied zu den ursprünglich verwendeten FAO-Daten,

Sand im Norden von GER-11 in gleicher räumlicher Verteilung repräsentieren (Ziegler, 2022),

tritt bereits hier das ansonsten erst durch die Verwendung von SoilGrids beobachtete Muster auf.

Damit profitieren die Simulationen durch die von zri genutzte Bodeninformation aus HWSD.

Dass diese Beobachtung erst an dieser Stelle der Arbeit gemacht wird, liegt an der expliziten

Betrachtung der T2MIN zu einem extrem heißen, trockenen und spezifischen Zeitpunkt, da

weder die Differenz des zeitlichen Mittels (2000–2018) zwischen ID201 und ID203, noch der
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(a) T2MIN, JJA 2003,
id01_5-E-OBS

(b) T2MIN, JJA 2003,
id190-E-OBS

(c) T2MIN, JJA 2003,
id209.0-E-OBS

(d) T2MIN, JJA 2018,
id01_5-E-OBS

(e) T2MIN, JJA 2018,
id190-E-OBS

(f) T2MIN, JJA 2018,
id209.0-E-OBS

Abbildung 6.46: Differenzen von T2MIN zu E-OBS während der Sommer 2003 (obere Zeile)
und 2018 (untere Zeile) [°C] ausgewählter Simulationen, GER-11.

Sommermonate (2000–2018) dieser IDs dieses Muster zeigten. Auch die Differenz des Sommers

2018 zu E-OBS lässt nicht auf diesen frühen Einfluss sandigen Bodens auf die Simulationen

schließen.

Dass der Sommer 2018 dies nicht zeigt, liegt an den unterschiedlichen Bodenfeuchteanomali-

en beider Jahre. Während die Bodenfeuchte der obersten Schicht in 2003 höher als in 2018 ist,

zeigt sich in der dritten Schicht ein deutliches Defizit in den sandigen Böden Norddeutschlands

(vgl. Abbildung 6.47). In Süddeutschland herrscht hingegen, mit Ausnahme einiger Gebiete in

Bayern, Hessen und Baden-Württemberg, ein konträres Bild. Bei der Betrachtung der Differenz-

karten sollte zusätzlich berücksichtigt werden, dass beide Schichten die Differenz von θ und

nicht der absoluten Bodenfeuchte darstellen. Folglich fallen Unterschiede in der tieferen Schicht

aufgrund ihrer circa 14-fachen Mächtigkeit auch ungefähr um diesen Faktor stärker ins Gewicht.

Diese geringere Wasserverfügbarkeit wirkt sich auf die Verdunstungsleistung von Pflanzen und

damit in dem gezeigten Maße auf die Simulation der Temperaturen aus.

Zum Abschluss dieses Kapitels wird mit Hilfe einer ANOVA untersucht, ob sich die Anoma-

lien der drei im Fokus stehenden Simulationen (ID01_5, ID190, ID209.0) der Sommer 2003 und
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(a) θ1, 2018–2003, JJA (b) θ3, 2018–2003, JJA

Abbildung 6.47: Differenz der Bodenfeuchte in der obersten (a) und dritten (b) Schicht zwischen
den Sommern 2018 und 2003 in ID209.0, GER-11.

2018 hinsichtlich ihrer räumlichen Verteilung sowohl untereinander als auch in den einzelnen

Jahren signifikant voneinander unterscheiden. Hierfür wird eine zweifaktorielle ANOVA durch-

geführt. Der erste Faktor wird durch die beiden Sommer (jeweils 92 Tage), der zweite durch die

drei Simulationen definiert. Die Betrachtung der Anomalien zu E-OBS eliminiert den ansonsten

dominierenden Faktor des zeitlichen Verlaufs und damit dessen Autokorrelation. Zudem kann

damit sichergestellt werden, dass die Bedingung der Normalverteilung erfüllt wird. Vorab sei

darauf verwiesen, dass der Analyse durch die Betrachtung täglicher Daten eine große Stichprobe

(n = 2 ∗ 3 ∗ 92 = 556) zugrunde liegt, wodurch quasi jeder Unterschied signifikant ist.

Auf Basis der Quadratsummen kann die Erklärte Varianz berechnet werden (vgl. Kapitel

4.1.5). Diese ist für die TEMP2 in Abbildung 6.48 dargestellt. Hierbei zeigt sich, dass die

unterschiedlichen Hitzesommer als Faktor 1 für Varianzen von 10 bis 25 % verantwortlich sind.

Die größten Werte treten einerseits in den Alpen und andererseits in den zuvor beschriebenen

sandigen Bereichen Norddeutschlands mit starken Unterschieden in der simulierten Bodenfeuchte

beider Sommer auf. Faktor 2 stellt die IDs dar, die Erklärte Varianzen von mehr als 30 %

aufweisen, wobei diese im Norden von GER-11 geringer als im Süden sind. Die höchsten Werte

entfallen auf die Interaktion beider Faktoren. Ein Erklärungsansatz hierfür ist, mit Verweis auf

die zeitlichen Anomalien in Abbildung 6.44, das beschriebene, unterschiedliche Verhalten von

ID01_5 und ID190 in beiden Sommern sowie die dargestellte Neigung zur Überschätzung (ID190

in 2003) beziehungsweise Unterschätzung (ID01_5 in 2018) der Temperatur.

Um festzustellen, welche der IDs sich voneinander unterscheiden, kann ein Post-Hoc-Test

durchgeführt werden. Da im vorliegenden Kontext jedoch die räumliche Verteilung der Erklärten

Varianzen eine Rolle spielt, wird stattdessen eine einfaktorielle ANOVA mit der Simulation als

Faktor 1 durchgeführt. Statt wie zuvor drei IDs als Gruppen dieses Faktors zu definieren, werden
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Abbildung 6.48: Erklärte Varianzen der zweifaktoriellen ANOVA der TEMP2. Faktor 1 (a) stellt
die Sommer 2003 und 2018, Faktor 2 (b) die drei IDs ID01_5, ID190, ID209.0 dar. In (c) ist
der Interakationseffekt und in (d) die restliche Varianz enthalten. Basis der Berechnung ist die
gitterpunktweise Betrachtung der Zeitreihe der Anomalien zu E-OBS.

jeweils nur zwei IDs betrachtet. Mit dieser t-Test-ähnlichen Herangehensweise lassen sich die

einzelnen Erklärten Varianzen wie in Abbildung 6.49 darstellen.

Durch diese Betrachtung wird deutlich, dass der Schritt von ID01_5 zu ID190 (a) einen

geringeren Einfluss auf die Simulation der TEMP2 in den betrachteten Sommern hat als die

nachfolgenden und in ID209.0 (b) zusammengetragenen Entwicklungsschritte. Darüber hinaus

sind nicht nur die absoluten Werte der Erklärten Varianz beim Vergleich mit ID209.0 höher,

sondern auch deren Ausdehnung. ID01_5 und ID190 unterscheiden sich im Norden und Nordosten

von Deutschland am stärksten, wohingegen weite Teile um die Alpen herum keine Veränderungen

aufweisen. Besonders diese Regionen, aber auch der Rest des Untersuchungsgebietes, verzeichnen

deutlich größere Unterschiede durch die Verwendung von ID209.0 (sowohl gegenüber ID190 als

auch gegenüber ID01_5, wobei letzteres in Teilabbildung c) einer Akkumulation der Erklärten

Varianzen aus a) und b) entspricht) als dies zuvor der Fall war. Dieses Verhalten ist in dieser Art
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Abbildung 6.49: Erklärte Varianzen der einfaktoriellen ANOVA der TEMP2 in den Sommern
2003 und 2018. Der betrachtete Faktor ist die Simulation, dabei werden immer nur zwei IDs
verglichen. (a) stellt die Erklärten Varianzen der ANOVA auf Basis von ID01_5 und ID190 dar, (b)
von ID190 und ID209.0 und (c) von ID01_5 und ID190. Dargestellt ist folglich nur die Erklärte
Varianz von Faktor 1, auf die Abbildung der Resiualvarianzen wurde aufgrund des konträren
Verhlatens verzichtet.

und Weise erwartbar, da die Verwendung neuer Daten für die Wurzeltiefe und des Bodens, der

Wechsel von Texturen auf Korngrößenverteilungen und damit die Nutzung kontinuierlicher PTFs

sowie die vertikale Schichtung der bodenhydrologischen Parameter tiefgreifende Änderungen

darstellen, die an jedem Gitterpunkt im Modellgebiet einen Einfluss auf eine Vielzahl von

Variablen – wie hier beispielhaft an der 2-Meter-Temperatur erläutert – aufweisen.

Zusammengefasst lässt sich sagen, dass mit ID209.0 der finale Entwicklungsschritt von

den betrachteten Simulationen am besten dazu geeignet ist die Hitzewellen zu repräsentieren.

Dies zeigt sich sowohl anhand der räumlichen Muster von TEMP2 und T2MIN als auch am

zeitlichen Verlauf. Hier ist die Simulation in der Lage, starke Überschätzungen der Temperaturen,

die mit der Einführung des 5-Layer-Schemas in ID190 Einzug in das Modell finden, über die

Entwicklungsschritte auszugleichen und trotz einer Erhöhung des Fehlers in einzelnen Jahren zu

einem insgesamt konsistenteren Verhalten der Temperatur in Raum und Zeit beizutragen. Darüber

hinaus sei hervorgehoben, dass es in dieser Simulation auch gelingt, die DTR, die eine generelle

Schwachstelle von Klimamodellen darstellt, gegenüber den anderen Simulationen zu vergrößern

und damit zu verbessern.
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Kapitel 7

Diskussion und
Schlussbetrachtung

7.1 Zusammenfassung und Diskussion der Ergebnisse
sowie weitere Optimierungsvorschläge

Der Einbau eines neuen Schemas an der Schnittstelle zwischen Landoberfläche und Atmosphäre

in ein Klimamodell ist in der Regel mit zwei wesentlichen Arbeitsschritten verbunden. Diese

betreffen einerseits die Auswahl, Aufbereitung und Implementierung für das neue Schema benö-

tigter Daten und andererseits den Einbau des Schemas und der darin repräsentierten Prozesse

selbst. Letzteres kann es zudem erforderlich machen, dass verwandte Prozesse ebenfalls überar-

beitet werden müssen. Darüber hinaus ebnen beide Arbeitsschritte häufig erst den Pfad für die

nächsten Schritte in der Modellentwicklung. In der Folge kann ein Entwicklungsschritt vielfäl-

tige Auswirkungen auf das Modell und in der Konsequenz entstehende Möglichkeiten haben.

Nachfolgend wird der Fokus zunächst auf die zugrundeliegenden und verwendeten Daten und

anschließend auf die bodenhydrologischen Prozesse gelegt. Da die Arbeitsschritte in der Praxis

allerdings häufig eng miteinander verwoben sind, ist eine strikte Trennung weder möglich noch

sinnvoll. Konkrete Kritik sowie Optimierungsvorschläge werden sowohl direkt in der Diskussion

als auch an deren Ende eingebracht und gegebenenfalls nochmals aufgegriffen.

Bei der Arbeit mit Klimamodellen werden generell gegriddete Datensätze statt punktueller

Stationsdaten verwendet, da sie in Raum und Zeit konsistent und damit leichter zu handhaben

sind. Dies bringt jedoch grundsätzlich zwei Schwachstellen mit sich, die sowohl für statische als

auch dynamische Validationsdaten gelten. So hat die zugrundeliegende Mess- beziehungsweise

Stationsdichte einen wesentlichen Einfluss auf die Qualität der Daten. Des Weiteren ist die Art
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der Aufbereitung und Interpolation entscheidend. Am Beispiel des Niederschlags sind diese

Aspekte in Kapitel 3.2.1 und bei Prein und Gobiet (2017) detaillierter erläutert. Für die statischen

Landoberflächendaten kann am Beispiel der Textur sowie daraus abgeleiteter bodenphysikalischer

Parameter festgehalten werden, dass die Interpolation eine entscheidende Fehlerquelle für die

räumlich sehr variablen Größen darstellt (McBratney et al., 2002). Montzka et al. (2017a) beziffern

die Variation bodenhydrologischer Parameter, die durch die Datenaggregation der SoilGrids-

Auflösung von 1 km auf gröbere Auflösungen verloren geht, auf 10 bis 30 % bei Zielauflösungen

von 16 beziehungsweise 128 km. Bezogen auf die Bodenfeuchte stellen auch Vergopolan et al.

(2022) einen Verlust der räumlichen Variation von im Durchschnitt 48 % bei der Aggregation von

30 auf 1000 m fest, der vereinzelt bis zu 80 % betragen kann.

Dass die notwendige Interpolation hochaufgelöster Daten auf gröbere Modellauflösungen

dazu führt, dass subskalige Heterogenitäten an Bedeutung verlieren, ist sowohl für amtosphärische

(Lucas–Picher et al., 2021) als auch statische Landoberflächenparameter (Giorgi & Mearns, 1991;

Hoffmann et al., 2016; Dai et al., 2019a; Ziegler, 2022) dokumentiert. Um dieser subskaligen

Heterogenität Rechnung zu tragen, kann beispielsweise bei den im Raum hochvariablen Korn-

größenverteilungen des Bodens eine subskalige Betrachtung innerhalb der Modelle erfolgen, die

sich dementsprechend an der Originalauflösung der Ausgangsdatensätze orientiert. Damit würde

hier dem Beispiel des auch in REMO verwendeten tile-approaches (Semmler et al., 2004) sowie

der PFTs aus iMOVE (Wilhelm et al., 2014) gefolgt werden, bei dem innerhalb einer Gitterzelle

verschiedene Landoberflächen oder -bedeckungen gemäß ihres Anteils berücksichtigt werden

können. Für Texturklassen existiert hierfür beispielsweise der Ansatz von Rumbold et al. (2022).

So konnten die Autoren durch die Berücksichtigung derjenigen Textur, die an der Oberfläche des

subskaligen PFT-Gitters am häufigsten vertreten ist, eine Optimierung der Strahlungs- und Was-

serflüsse zwischen Landoberfläche und Atmosphäre im LSM JULES erreichen. Der Einfluss der

Textur auf die Simulation der Evaporation (Lehmann et al., 2018) und damit auf Strahlungsflüsse,

Luftfeuchtigkeit und Temperatur, die sich um bis zu 1,5 °C ändern kann (Dennis & Berbery,

2021), ist belegt. Darüber hinaus kann auch die subskalige Betrachtung der Topographie, wie sie

von Hao et al. (2022) in das LSM Energy Exascale Earth System Model (E3SM) integriert wurde,

mit Blick auf Modellauflösungen im konvektionserlaubenden Bereich in Erwägung gezogen

werden. Dieser Punkt wird unter Berücksichtigung der Prozesse gegen Ende der Diskussion

nochmals aufgegriffen. Neben der subskaligen Heterogenität ist auch die Verfügbarkeit vertikaler

Informationen von großer Bedeutung und sollte nicht vernachlässigt werden (Braun & Schädler,

2005; Fatichi et al., 2020), da die Korngrößenverteilung und folglich auch daraus abgeleitete

Parameter mit der Tiefe variieren. Sowohl mit Blick auf die hohe Auflösung von wahlweise 1

oder 0,25 km Kantenlänge als auch die enthaltene vertikale Information ist die Aufbereitung
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der Korngrößenverteilungen aus dem SoilGrids-Datensatz durch Ziegler (2022) folglich als ein

essenzieller Schritt für die rezente und zukünftige Entwicklung von REMO anzusehen.

Dies lässt sich gut an der groben Auflösung von 0,5° × 0,5° der vormals verwendeten

Texturen des FAO-Datensatzes aufzeigen. Dessen Nutzung führt bei Simulationen von 0,11°

Kantenlänge zur Bildung scharfer Kanten und Fragmente (s. Kapitel 6.1.3, 6.1.4), die unna-

türliche Übergänge zwischen benachbarten Gitterzellen mit unterschiedlichen Texturklassen

hervorrufen können. Diese sind in der Folge auch in Variablen wie der Bodenfeuchte oder Eva-

potranspiration ersichtlich (s. Kapitel 6.5) und stellen einen generellen Kritikpunkt an Klima-

und Landoberflächenmodellen dar (Omuto et al., 2013; van Looy et al., 2017). Diese Kritik

kann auch auf Reanlysedaten ausgeweitet werden. So lässt sich der durch SoilGrids eingebrachte

Mehrwert für eine Vielzahl von Variablen nur schwer abschätzen (s. Kapitel 6.6.4), da die zur

Validierung herangezogene Reanalyse ERA5 das LSM HTESSEL verwendet (Hersbach et al.,

2020). HTESSEL nutzt wiederum die gleichen fünf Texturklassen der FAO wie REMO (Balsamo

et al., 2009), sodass eine höhere Übereinstimmung von Variablen, die durch die Textur beeinflusst

werden, mit ERA5 zu erwarten ist. Vertikale Informationen bodenhydrologischer Parameter sind

darüber hinaus ebenfalls nicht berücksichtigt.

Die Definition dieser zu undifferenzierten Texturklassen führt neben der Vernachlässigung der

Heterogenität zur Erzeugung diskreter Grenzen zwischen Klassen sowohl bei deren Einordnung

beispielsweise anhand des USDA-Diagramms (s. Kapitel 2.2.2.1) als auch im Raum (Omuto et al.,

2013; van Looy et al., 2017). Die fünf Texturklassen, die unter anderem in REMO definiert sind,

sind Twarakavi et al. (2010) folgend mit Blick auf hydrologische Anwendungen – also auch für

den Kontext einer bodenhydrologischen Arbeit – zu wenig. Zumal ebenfalls zu erwähnen ist, dass

die Klasse Sand in FAO weder im EUR-44- noch im GER-11-Gebiet vertreten ist (vgl. Kapitel

6.1.3). Durch die dank SoilGrids verfügbare Information der Korngrößenverteilungen lassen

sich statt diskreter Texturklassen kontinuierliche PTFs verwenden, die sowohl eine verbesserte

Repräsentation bodenhydrologischer Parameter (s. Kapitel 6.1.4, Kishné et al. (2017) und Fatichi

et al. (2020)) als auch der auf deren Basis simulierten Variablen erwarten lässt (van Looy et al.,

2017). Die Wahl der PTF, die verwendet werden soll, ist aufgrund vielfältiger Herangehens-

weisen und Spezialisierungen auf einzelne Parameter oder Regionen schwierig, weshalb in der

vorliegenden Arbeit aus Gründen der Vergleichbarkeit auf die des LSMs CLM5.0 (Lawrence

et al., 2019) verwendeten PTFs zurückgegriffen wurde. Die Nutzung anderer PTFs lässt sich

jedoch verhältnismäßig leicht umsetzen.

Die Verwendung unterschiedlicher PTFs für die Bestimmung bodenhydrologischer Parameter

kann trotz des gleichen Ausgangsdatensatzes zu sich stark unterscheidenden Ergebnissen führen.

Dies konnte anhand der in Kapitel 6.1.4 verglichenen Daten von Dai et al. (2019b) und Montzka

et al. (2017a) gezeigt werden. Hierzu sei ebenfalls angemerkt, dass die Berücksichtigung der
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Schichten zu einer höheren Korrelation mit diesen beiden Validierungsdatensätzen führt als die

gewichtete Mittelung über die Schichten.

Neben den bisher beschriebenen unterschiedlichen Ausgangsdaten, Interpolationen und Ver-

arbeitungsschritten kommt bei manchen Ausgangsvariablen auch eine uneinheitliche Definition

dazu, die deren Vergleichbarkeit erschwert. Dies betrifft einerseits die Tiefe bis zum anstehenden

Gestein (s. Kapitel 3.1.2, 6.1.2). Brunke et al. (2016) stellen beispielsweise anhand von MPI-ESM

den Mehrwert der Berücksichtigung dieses in der Fläche variablen Parameters für die Simulation

der Bodentemperatur und -feuchte heraus, der besonders bei geringen Mächtigkeiten auftritt.

Andererseits ist hiervon die Wurzeltiefe (s. Kapitel 5.2.3.1, 6.1.1) betroffen. Deren Definitionen

reichen dabei von der maximalen Tiefe (Canadell et al., 1996) über quantilbasierte Tiefen (Schenk

et al., 2009) bis hin zu Kohlenstoff-Wasser-Bilanzierungen (Guswa, 2008). Diesen Defintionen

liegen zudem meist unterschiedliche Biom- und Klimaklassifikationen zugrunde. Da einerseits

die Repräsentation tiefer Wurzeln wichtig für die Simulation der Evapotranspiration ist (Nep-

stad et al., 1994) und andererseits die kombinierte – und bereits durch Wilhelm et al. (2014)

empfohlene – Verwendung des 5-Layer-Schemas mit iMOVE geplant ist, ist es konsistent und

perspektivisch sinnvoll, die Wurzeltiefe aus iMOVE zu verwenden. Diese Konsistenz ist auch

mit Blick auf die Untersuchung von LULCCs (Findell et al., 2007; Paeth et al., 2009; Davin

et al., 2020) und damit einhergehender Änderungen des PFT-Anteils in einer Gitterzelle gegeben.

Zudem ist die hohe Auflösung der Ausgangsdaten hervorzuheben. Da der Boden jedoch keine

subskalige Repräsentation aufweist, wurde die Wurzeltiefe für die vorliegende Arbeit abhängig

vom Anteil einzelner PFTs in einer Gitterzelle einer gewichteten Mittelung unterzogen. Dass die

Verwendung einer geschichteten Bodenhydrologie einen positiven Einfluss auf die Simulation der

Nettoprimärproduktion der Vegetation hat, konnte beispielsweise durch Li et al. (2021) gezeigt

werden.

Nach der Fokussierung auf die benötigten Datensätze, sollen nun die simulierten Prozes-

se in den Vordergrund rücken. Durch die Berücksichtigung von fünf Bodenschichten für die

Bodenfeuchte, die sich an der Mächtigkeit der bereits im Modell vorhandenen Schichtung der Bo-

dentemperatur orientiert, ist es sinnvoll, die geschichtete statt der mittleren Bodenfeuchte für die

Berechnung der Bodentemperatur zu verwenden, da diese maßgeblich von der Feuchte abhängt.

Zwar führt dies nur zu einer geringen Verbesserung (s. Kapitel 6.6.2), birgt mit Blick auf die

Überarbeitung des Bodentemperaturschemas durch Ziegler (2022) allerdings weiteres Potenzial,

da die Bodentemperatur in Klimamodellen eine wichtige Größe ist, um die Energiebilanz zu

schließen (Brunke et al., 2016).

Die Berücksichtigung der Schichten ermöglicht es, dass die Vertikalbewegung von Wasser

in Form von Versickerung und kapillarem Aufstieg simuliert werden kann. Die repräsentierte

Schichtung führt in LSMs (Henderson-Sellers et al., 1996), wie beispielsweise für ORCHIDEE
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durch Guimberteau et al. (2014) gezeigt, zu einer verbesserten Simulation der Bodenfeuchte

und damit verwandter Flüsse und ist sowohl in LSMs (z.B. CLM5 (Lawrence et al., 2018) und

HTESSEL (Balsamo et al., 2009)) als auch in hydrologischen Modellen (z.B. mHM (Samaniego

et al., 2021) und ParFlow (Smith et al., 2021)) üblich. Vor der Berechnung der vertikalen Flüsse

anhand der Richards-Gleichung (s. Kapitel 5.2.9, Richards (1931) und Bonan (2019)) müssen die

aktuellen Werte der hydraulischen Leitfähigkeit und der Matrixsaugspannung berechnet werden.

Diese setzen sich einerseits aus deren Werten bei gesättigten Verhältnissen, die über die PTFs

bestimmt werden und zeitlich konstant sind, und andererseits aus der aktuellen Bodenfeuchte

zusammen und werden auf Basis der Wasserrückhaltekurve berechnet. Für diese gibt es verschie-

dene Ansätze der Parametrisierung (s. Kapitel 2.2.3.2), wobei in der vorliegenden Arbeit die in

LSMs gebräuchliche von Campbell (1974) und Clapp und Hornberger (1978) sowie die, aufgrund

ihrer höheren Genauigkeit (Shao & Irannejad, 1999) in hydrologischen Modellen vorherrschende,

von van Genuchten (1980) getestet wurden. Dies erforderte auch die Verwendung neuer zugrun-

deliegender PTFs, sodass eine direkte Vergleichbarkeit nur schwer möglich ist. In der Folge

kam es gegenüber den Daten von Montzka et al. (2017a) und den mit Clapp-Hornberger gene-

rierten Ergebnissen zu deutlich geringeren Werten der gesättigten hydraulischen Leitfähigkeit.

Entsprechend erfolgte die vertikale Bewegung des Wassers sehr langsam, weswegen die oberste

Bodenschicht zwar ähnlich hohe Bodenfeuchten wie bei den anderen Simulationen aufwies, der

Boden darunter jedoch sehr trocken war (s. Kapitel 6.6.4). Daraus resultierte eine verhältnismäßig

starke Abnahme der Evapotranspiration, die die Zunahme der Temperatur verursachte und in

einer systematichen Vergrößerung des Fehlers gegenüber den Validierungdaten resultierte. Daher

wurde die Verwendung der Clapp-Hornberger-Funktion in dieser Arbeit bevorzugt. Es sei jedoch

dazugesagt, dass die Testung weiterer PTFs als der verwendeten von Rawls und Brakensiek

(1985) in Betracht gezogen werden sollte.

Eine weitere Neuerung, die durch das 5-Layer-Schema in das Modell eingetragen wird, ist

die Tiefe bis zu der die Bodenfeuchte berücksichtigt wird. Während diese beim Bucket-Schema

auf die Wurzeltiefe beschränkt war, liegt sie nun in circa 10 m oder beim anstehenden Gestein.

Zwar konnte hierdurch insgesamt eine Abnahme der relativen Bodenfeuchte in der Wurzelzone

beobachtet werden (s. Kapitel 6.5), jedoch nimmt die absolute Wassermenge, die im Boden

gespeichert werden kann, zu, da auch Boden unterhalb der Wurzelzone als Speicher fungieren

kann. Darüber hinaus ist die Wurzelzone, wie bereits erläutert, sehr variabel. Dies hat zur Folge,

dass die stärksten im Modell simulierten Veränderungen durch die Wahl der zugrundeliegenden

Wurzeltiefedaten (s. Kapitel 6.6.1) hervorgerufen werden.

Die Verfügbarkeit einer geschichteten Bodenfeuchte hat auch Einfluss auf die Evaporation

aus unbewachsenem Boden. Wurde diese im Bucket-Schema noch über einen Anteil des Wassers

in der Wurzelzone berechnet, so kann sie jetzt ausschließlich aus dem verfügbaren Wasser der
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obersten Schicht heraus erfolgen. In der Konsequenz zeigt sich eine Zunahme der Evaporation und

eine Abnahme der Transpiration, wobei die Evapotranspiration insgesamt von einer Verringerung,

die besonders während der Sommermonate auftritt, geprägt ist (s. Kapitel 6.5). Dies hat zur Folge,

dass sowohl der RMSE als auch die Verteilung der simulierten Evapotranspiration im Vergleich

zum Bucket-Schema eine Verbesserung gegenüber ERA5 zeigen (s. Kapitel 6.6.2), die auch am

Ende der Modellentwicklung in ID209.0 ersichtlich ist (s. Kapitel 6.6.4).

Die Schichtung ermöglicht außerdem die Berücksichtigung anderer Infiltrationsschemata

als des für einschichtige Böden entwickelten IA-Schemas (Viterbo, 2002), bei dem Wasser in

den gesamten in der Wurzelzone verfügbaren Speicher infiltrieren kann und bei Nutzung des

5-Layer-Schemas anschließend anteilig auf die einzelnen Schichten verteilt wird. Eine Mo-

difikation dieses Ansatzes durch die Beschränkung auf die oberste Bodenschicht (s. Kapitel

5.2.6, 6.6.2) führte jedoch zu einer starken Erhöhung des Fehlers einiger Variablen, da zu wenig

Wasser in den Boden infiltrieren konnte. Folglich wurde von diesem sogenannten mIA-Schema

abgesehen. Darüber hinaus wurden die Infiltrationsschemata von Philip (1957) und Green und

Ampt (1911) in das Modell integriert. In beiden Fällen ist Infiltration nur in die oberste Schicht

erlaubt, sodass bei deren Sättigung Oberflächenabfluss auftritt. Zudem basieren beide Schemata

auf den bodenhydrologischen Parametern, sodass die Infiltration maßgeblich von der Textur

beziehungsweise in späteren Entwicklungsschritten von der Korngrößenverteilung des Bodens

abhängt. Dies wird beispielsweise von Vereecken et al. (2019) empfohlen, die die Nichtberück-

sichtigung der bodenhydrologischen Eigenschaften für die Infiltration als große Schwachstelle

von Klima- und Landoberflächenmodellen benennen. Bei Betrachtung des Oberflächenabflusses

als direkt beeinflusste Variable zeigte sich anhand dessen deutlicher Reduzierung bereits durch

die Verwendung des 5-Layer-Schemas eine klare Verbesserung gegenüber dem Bucket-Schema.

Dies betrifft sowohl die Verteilung und den RMSE der Zeitreihe als auch die räumliche Vertei-

lung des Fehlers. Durch die beiden anderen Infiltrationsschemata konnten weiterhin bestehende

Überschätzungen im Flachland und in Mittelgebirgen nahezu vollständig eliminiert werden. Die

Schwäche der neuen Infiltrationsschemta zeigt sich jedoch mit Blick auf die Alpen oder den

Schwarzwald, wo eine starke Unterschätzung gegenüber ERA5 auftritt. Ursächlich hierfür ist

die Nichtberücksichtigung der Orographie, die dagegen im IA-Schema enthalten ist. Für die

Berücksichtigung der Orographie und gleichzeitige Verwendung eines der neuen Infiltrations-

schemata bestehen grundsätzlich zwei Optionen. Einerseits könnte die orographische Varianz als

Prädiktand verwendet werden, um Gebirgsregionen zu identifizieren. Im Flachland könnte in der

Folge eines der neuen Schemata, in Gebirgen weiterhin das IA-Schema verwendet werden. Die

Umsetzung bedarf einer umfangreichen Testung, die gegenwärtig für Zentralasien durchgeführt

wird. Andererseits könnte die Hangneigung genutzt werden, um die infiltrierbare Wassermenge

an Hängen zu berücksichtigen. Chen und Young (2006) und Cui und Zhu (2017) konnten zeigen,
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dass dieser Ansatz für das Green-Ampt-Schema funktioniert. Diese Variante lässt sich derzeit

jedoch noch nicht umsetzen, da die Hangneigung nicht als Variable in REMO enthalten ist.

Hierauf wird im weiteren Verlauf nochmals eingegangen.

Die generelle Verringerung des Oberflächenabflusses mit der Einführung und Weiterentwick-

lung des 5-Layer-Schemas führt im Umkehrschluss und in Ermangelung lateraler Flüsse zu einer

erhöhten Infiltration. Mit Blick auf die Flussdiagramme in Kapitel 6.6.2 zeigte sich allerdings,

dass die Drainage aus der untersten Bodenschicht heraus im selben Maße zunimmt wie der

Oberflächenabfluss abnimmt. In der Folge ist nicht etwa mehr Wasser im Boden vorhanden –

was sich bereits durch die Verringerung der Evapotranspiration zeigt –, sondern das zusätzliche

Wasser versickert und geht dem simulierten System an der Untergrenze der fünften Schicht durch

Drainage verloren. Dies lässt sich durch die in Klimamodellen übliche freie Drainage (Clark et al.,

2015) erklären, die letztendlich nichts anderes aussagt, als dass kein Wasserspeicher unterhalb

des ungesättigten Bereichs, also kein Grundwasser, simuliert wird. Die maßgebliche Folgerung

hieraus ist, dass daran gearbeitet werden sollte, Grundwasser in REMO zu berücksichtigen. Dies

kann entweder durch die Implementierung weiterer Prozesse oder die Kopplung an ein hydro-

logisches Modell erfolgen, wie es beispielsweise erfolgreich in den Arbeiten von Wagner et al.

(2016), Barlage et al. (2018), Fersch et al. (2020) oder Rummler et al. (2022) durchgeführt wurde.

Sowohl mHM als auch ParFlow würden sich für die Kopplung eignen, da der Quellcode beider

hydrologischer Modelle frei verfügbar und wie REMO in FORTRAN geschrieben ist. Die Berück-

sichtigung von Grundwasser konnte sowohl in den genannten Arbeiten als auch beispielsweise

bei Leung et al. (2011) zu einer verbesserten Simulation der Interaktion zwischen Landoberfläche

und Atmosphäre führen. Sowohl Mu et al. (2022) als auch Furusho-Percot et al. (2022) gelang

mit entsprechend gekoppelten Modellen eine bessere Modellierung von Hitzewellen in Australien

beziehungsweise Europa. Statt einer vollständigen Kopplung an ein hydrologisches Modell kann

auch der eher prozessbasierte Ansatz von Xie et al. (2012) verwendet werden. Hierbei wird eine

quasi-dreidimensionale unterirdische Wasserbewegung simuliert. Dies gelingt, indem lediglich

die dominanten Flüsse betrachtet werden. In der ungesättigten Zone ist dies der eindimensionale,

vertikale Fluss und in der gesättigten die zweidimensionalen, horizontalen. Die jeweils anderen

Flüsse sind verhältnismäßig klein und können demnach vernachlässigt werden. Die Verbindung

zwischen beiden Zonen erfolgt über den mit der Tiefe variablen Grundwasserspiegel. Auf Ba-

sis der Erfahrungen, die im Laufe dieser Arbeit gemacht wurden, ist die Integration einzelner

Schemata in ein bestehendes Modellsystem jedoch mit vielen prozessualen und informatischen

Problemen verknüpft, weswegen für die zukünftige Modellentwicklung eher eine vollständige

Kopplung anstelle des Transfers einzelner Prozesse nahegelegt wird.

Zurück zur Betrachtung der Effekte des neuen bodenhydrologischen Schemas. Die verrin-

gerte Evapotranspiration hat eine Erhöhung der oberflächennahen Temperatur zur Folge, die
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besonders im Sommer auftritt und – statt zur beim Bucket-Schema üblichen Unterschätzung

– eine Überschätzung bei Verwendung des ursprünglichen 5-Layer-Schemas zeigt. Über die

Modellentwicklung werden die Simulationen im Vergleich zum Bucket-Schema etwa durch die

Berücksichtigung der tiefen Wurzeln von iMOVE kühler, was sich zum Ende der Modellentwick-

lung durch die Nutzung der Korngrößenverteilung von SoilGrids, der vertikalen Schichtung und

des IA-Schemas wieder ausgleicht. Auffällig ist dies beispielsweise durch die Berücksichtigung

des Sandes im Norddeutschen Tiefland. Die finale Version ist allerdings weiterhin kühler als das

Bucket-Schema, obwohl die Evapotranspiration eine deutliche Verbesserung zeigt, die auf die

Modellentwicklung zurückzuführen ist.

Die Untersuchung von Hitzewellen am Beispiel der Sommer 2003 und 2018 (s. Kapitel 6.7)

konnte zeigen, dass die Überschätzung der Temperatur durch das ursprüngliche 5-Layer-Schema

hier besonders stark ist. Für beide Sommer kann dieser Fehler durch die finale Modellversion

reduziert werden, wobei der räumliche Fehler jedoch stets größer als im Bucket-Schema ist.

Die finale Version ist hingegen die einzige, die den zeitlichen Verlauf der Temperatur in beiden

Sommern adäquat simulieren kann. Sowohl das Bucket- als auch das 5-Layer-Schema zeigen hier

in 2003 beziehungsweise 2018 einen größeren systematischen Fehler gegenüber E-OBS. Auch

die tägliche Minimumtemperatur kann von der finalen Modellversion in beiden Sommern am

besten dargestellt werden, was eindeutig auf die Verwendung der Wurzeltiefen aus iMOVE und

die Schichtung der SoilGrids-Daten zurückzuführen ist. Durch die gleichwertige oder bessere

Simulation der Maximaltemperaturen sowie die durchweg bessere Simulation der Minimumtem-

peraturen gelingt es, die tägliche Temperaturspanne zu vergrößern. Dies ist ein klarer Fortschritt,

da deren Simulation als systematische Schwachstelle von Klimamodellen identifiziert wurde

(Lindvall & Svensson, 2015; Wang & Clow, 2020; Top et al., 2021).

Es bleibt die Feststellung, dass hydrologische Variablen wie der Oberflächenabfluss, die

Bodenfeuchte und die Evapotranspiration durch die Verwendung höher aufgelöster und differen-

zierterer Daten sowie komplexerer Prozesse eine Verbesserung erfahren. Für die Temperatur wäre

in der Folge ebenfalls eine bessere Simulation zu erwarten, die jedoch nur mit Blick auf die tägli-

chen Extremtemperaturen – und konsequenterweise auf die tägliche Temperaturspanne – während

der Hitzesommer festzustellen ist. Generell ist die Verwendung der Temperatur als Maßstab für

die Modellgüte naheliegend, da für diese eingängliche Größe eine Vielzahl belastbarer Datensätze

vorliegt und ihre Modellfehler leicht zu korrigieren sind. Der Fokus auf die Temperatur liefert

jedoch – wie auch anhand der vorliegenden Arbeit dargelegt – häufig ein zu einseitiges Bild. Unter

anderem verweisen Bellprat et al. (2012) und Hourdin et al. (2017) darauf, dass eine fortschrei-

tende Modellentwicklung dazu führen kann, dass ein Teil sich zuvor gegenseitig aufhebender

Fehler reduziert wird. Die Folge wäre eine Erhöhung des Gesamtfehlers – bei Hagemann et al.

(2016) betrifft dies beispielsweise ebenfalls die Temperatur in Verbindung mit der Nutzung des
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5-Layer-Schemas –, obwohl die simulierten Prozesse realistischer sind und bei den direkt durch

sie beeinflussten Variablen zu einer Verbesserung führen. Eine physikalische Erklärung für den

vergrößerten Fehler ist dabei häufig nicht möglich (Dommenget & Rezny, 2018). Ursächlich

hierfür kann ein übermäßiges Modelltuning, das sogenannte overtuning (Hourdin et al., 2017),

sein. Allgemein ist das Ziel des Tunings, dass durch Parametrisierungen eingetragene Ungenauig-

keiten aufgrund der Definition bestimmter Parameter oder Approximationen reduziert werden

sollen, um darauf basierende Ungenauigkeiten und Diskrepanzen zwischen der simulierten und

der beobachteten Größe auszugleichen, deren Ursachen häufig unbekannt sind (Hourdin et al.,

2017). Damit ist das Tuning ein essenzieller Bestandteil der Modellentwicklung (z.B. Mauritsen

et al. (2012), Mauritsen und Roeckner (2020) und Howland et al. (2022)), die durch die mit dem

overtuning einhergehende Überprägung von Modellfehlern jedoch verlangsamt werden kann

(Hourdin et al., 2017; Dommenget & Rezny, 2018). Aufgrund häufig mangelnder Dokumentation

und daraus resultierender fehlender Reproduzierbarkeit, lässt sich der Tuningprozess und damit

auch das overtuning häufig nur schwer nachvollziehen (Dommenget & Rezny, 2018).

Mit Blick auf die verbesserte Repräsentation der Bodenfeuchte, des Obeflächenabflusses und

der Evapotranspiration als Variablen, die in dieser Arbeit in den Fokus gerückt sind, kann jedoch

ein klarer Mehrwert festgestellt werden. Dieser entsteht durch die Kombination der eingehenden

hochaufgelösten Daten und der neuen durch das 5-Layer-Schema ermöglichten Prozesse. Di

Luca et al. (2016) folgend kann auch diese verbesserte Realisation einen Mehrwert der Modell-

entwicklung darstellen, der sich nicht direkt anhand einzelner Variablen wie der Temperatur

quantifizieren lässt. Dies sei besonders in Hinsicht auf die verbesserte Simulation von Hitzewellen

gesagt. Darüber hinaus stellt gerade die Temperatur aufgrund der vorhandenen hochaufgelösten

Beobachtungsdaten sowie ihrer räumlichen Autokorrelation eine Variable dar, die sich im Rahmen

der Postprozessierung gut korrigieren lässt. Dies trifft nicht auf die Evapotranspiration oder den

Oberflächenabfluss zu.

Nach dieser Einordung der Ergebnisse soll nochmals auf die weitere Entwicklung eingegangen

werden, die durch die Verwendung des 5-Layer-Schemas als mehrschichtiges bodenhydrologi-

sches Schema und der damit in das Modell integrierten Datensätze möglich wird und notwendig

ist. Die Notwendigkeit leitet sich daraus ab, dass REMO bereits heute konvektionsauflösende

Simulationen rechnet (z.B. Frisius et al. (2020) und Asmus et al. (2021)) und dies auch in Zukunft

verstärkt tun wird. Damit verbunden sind räumliche Auflösungen von wenigen Kilometern – bei

Frisius et al. (2020) ist von 3 km Kantenlänge die Rede. Eine Vielzahl kleinräumiger Prozesse,

die in den verhältnismäßig grob aufgelösten GCMs und auch in höher aufgelösten RCMs noch

vernachlässigt werden können, müssen daher berücksichtigt werden, um einerseits den Weg zu

einem RESM zu bestreiten und andererseits das Klimasystem in der notwendigen Detailtreue

abbilden zu können. Dies bezieht auch hydrologische Prozesse mit ein (Wood et al., 2011; Clark
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et al., 2015; Kim & Mohanty, 2016; Markstrom et al., 2016; Fisher & Koven, 2020; Rummler

et al., 2022). Mit Blick auf diese sollten einerseits subskalige Oberflächeneigenschaften, nament-

lich die Heterogenität des Bodens und der Orographie, berücksichtigt werden, deren positiver

Effekt beispielsweise durch Rihani et al. (2010) gezeigt wurde. Die subskalige Orographie ist

wichtig für die Berücksichtigung von Prozessen an Hängen (Ji et al., 2017; Fan et al., 2019). So

weist die Hangneigung einen essenziellen Einfluss auf vertikale wie laterale Wasserflüsse auf.

Dies betrifft sowohl die prinzipielle Verfügbarkeit von Wasser als auch mit der Bodenfeuchte

verbundene Variablen an und im Bereich von Hängen. Darüber hinaus spielt die Hangausrichtung

aufgrund der Beschattung eine wichtige Rolle für Strahlungs- und Feuchtigkeitsflüsse, so dass

die (subskalige) Berücksichtigung dieser Variable in ESMs empfohlen wird (Fan et al., 2019).

Auf die bereits erläuterte Repräsentation des Grundwassers sei in diesem Kontext nochmals

verwiesen. Sowohl die Repräsentation des lateralen Grundwasserflusses (Liao et al., 2018) als

auch die lateraler Flüsse an Hängen (Swenson et al., 2019) wurden bereits in CLM integriert.

Darüber hinaus bringt die Repräsentation der Hangneigung auch die theoretische Möglichkeit mit

sich, ein river routing, also einen lateralen Oberflächenabfluss zwischen Gitterzellen, in REMO

einzubauen. Das Hydrological Discharge (HD) Modell (Hagemann & Dümenil, 1998) bietet

hierfür eine Anwendung, die aus der MPI-Familie stammt, der allerdings sonstige hydrologi-

sche Komponenten fehlen. Daher sei an dieser Stelle auf das multiscale Routing Model (mRM)

(Thober et al., 2019), das frei verfügbar und mittlerweile ein Bestandteil des hydrologischen

Modells mHM ist, verwiesen. Auch die Repräsentation dieser Flüsse geht mit einer verbesserten

Simulation der Evapotranspiration einher wie im Falle von WRF-Hydro gezeigt wurde (Zhang

et al., 2019b).

7.2 Weitere Verwendung und Anschlussmöglichkeiten des
5-Layer-Schemas

Das 5-Layer-Schema wird innerhalb von REMO2015 bereits vielseitig genutzt. Neben Europa

mit dem Fokus auf Mitteleuropa wird es in aktuell laufenden Projekten in Afrika (WRAP2.0

LANDSURF), Zentral- (HYDRASIA) und Südostasien (CLIENT II Drought-ADAPT) validiert

und verwendet. Auf seiner Basis erzeugte Daten wurden im Rahmen von BigData@Geo auch als

Antrieb für das Stadtklimamodell PALM-4U (Raasch & Schröter, 2001; Maronga et al., 2015)

genutzt, das für das Stadtgebiet von Würzburg aufgesetzt wurde (Baumann & Paeth, 2021).

Neben den in der Diskussion angesprochenen weiteren Optimierungs- und Entwicklungsvor-

schlägen bieten sich auch mit der aktuellen Version bereits eine Vielzahl von Anschlussmöglich-

keiten. So birgt beispielsweise die bereits von Wilhelm et al. (2014) empfohlene Kopplung mit
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iMOVE großes Potenzial und wird derzeit im Rahmen von HYDRASIA und Drought-ADAPT

getestet. Zudem wird die Erweiterung von iMOVE um das in JSBACH verwendete Feuermo-

dul SPITFIRE (Thonicke et al., 2010; Lasslop et al., 2014) möglich, das die Bodenfeuchte der

obersten Schicht benötigt (Thonicke et al., 2010). Darüber hinaus bietet die Schichtung auch die

Möglichkeit der Integration komplexer Bewässerungsschemata (z.B. Marcella und Eltahir (2014)

und Zhang et al. (2019a)) wie sie derzeit im Rahmen von HYDRASIA durchgeführt werden.

Besonders in Kombinationen mit den Arbeiten von Asmus et al. (2021, 2022), in denen derzeit

zwar noch das Bucket-Schema, jedoch eine neuere Modellversion, iMOVE und konvektionser-

laubende Auflösungen verwendet werden, besteht großes Potenzial. Zudem kann der Einfluss der

geschichteten Bodenhydrologie auf die Simulation des Eisanteils und konkret von Permafrost

in höheren Breiten untersucht werden. Die das 5-Layer-Schema verwendenden Arbeiten von

Ekici et al. (2014) mit JSBACH und Hagemann et al. (2016), González-Rouco et al. (2021) und

Steinert et al. (2021) mit MPI-ESM, wobei die beiden letzteren mit zusätzlichen Schichten bis

zu einer Tiefe von circa 1400 m arbeiten, zeigen hierfür vielversprechende Ergebnisse. Eine

Untersuchung des Mehrwerts innerhalb eines RCMs steht jedoch noch aus. Zu guter Letzt ist die

geplante Anwendung in konvektionserlaubender Auflösung zu nennen, für deren Verwendung

auf die in der Diskussion genannten daten- und prozessabhängigen Optimierungen verwiesen sei.

7.3 Schlussbetrachtung

In dieser Arbeit wurde das bisher verwendete einschichtige bodenhydrologische Schema durch

ein mehrschichtiges Schema ersetzt und weiterentwickelt. Dies erforderte die Akquise und

Aufbereitung neuer Eingangsdaten, die teilweise durch die parallel verlaufende Dissertation von

Ziegler (2022) bereitgestellt werden konnten, sowie die Implementierung der Prozesse. Dazu

gehörte auch eine Überarbeitung der mit dem neuen Schema in Verbindung stehenden Prozesse

wie beispielsweise der Infiltration.

Die Entwicklung solcher Schemata in Klimamodellen wird durch die stete Zunahme der

Speicher- und Rechenkapazitäten möglich (Schär et al., 2020). Damit einher geht jedoch auch

eine Notwendigkeit, da sich die Ansprüche und Fragestellungen, für die Klimamodelle verwendet

werden, stetig erweitern. So rückten in den letzten Jahren neben der Grundlagenforschung die

Klimafolgenforschung und in der Konsequenz auch Adaptions- und Mitigationsstrategien in den

Fokus. Dies zeigt sich nicht zuletzt durch den stark wachsenden Umfang der IPCC-Berichte

sowie den zusätzlich veröffentlichten Sonderberichten. Die Möglichkeit der Klimamodelle, im-

mer höhere Auflösungen simulieren zu können, hat auch zur Folge, dass sich sehr dezidierte

Fragestellungen entwickeln. In der Konsequenz spielen die erzeugten Daten für immer mehr

Bereiche eine Rolle, sodass sich der Zweig der Klimaservices entwickelte. Dessen Aufgabe ist es,
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die komplexen Modellergebnisse in einfacher und leicht verständlicher Form für spezialisierte

Anwender*innen aufzubereiten und zur Verfügung zu stellen. Hier setzt auch das Projekt BigDa-

ta@Geo an, in dem die Erzeugung und Aufbereitung solcher Daten für Anwender*innen aus der

Agrar-, Forst- und Weinwirtschaft erfolgt.

Da Klimamodelle jedoch aus auf die Atmosphäre spezialisierten meteorologischen Modellen

entwickelt wurden, bringt die zunehmende Auflösung auch die Notwendigkeit mit sich, immer

mehr Prozesse, die auf großräumigen Skalen vernachlässigbar sind, zu berücksichtigen. Hiervon

ist auch die häufig stark vereinfachte Darstellung weiterer Klimasystemkomponenten sowie

deren Schnittstellen zur Atmosphäre betroffen, sodass das Fernziel die Verbesserung und Berück-

sichtigung der Strahlungs-, Feuchte- und Stofftransporte in den Modellen ist. Dies beschreibt

letztendlich die Entwicklung von Klima- hin zu Erdsystemmodellen.

Das bisher in REMO genutzte einschichtige Bodenschema ist ein eindrückliches Beispiel

für die ehemals bestehende Möglichkeit der Vernachlässigung von Prozessen und muss in der

Folge mit Blick auf die wachsenden Möglichkeiten und Ansprüche durch ein mehrschichtiges

Schema ersetzt werden. Der größte Einfluss einer solchen Überarbeitung besteht auf die damit

vorhandene geschichtete Bodenfeuchte. Es konnte jedoch auch gezeigt werden, dass mit dieser

Variable verknüpfte Prozesse wie der Oberflächenabfluss und die Evapotranspiration stark von der

Einführung des mehrschichtigen Bodens profitieren. Die Verwendung detaillierterer Datensätze

der Wurzeltiefe und der Korngrößenverteilung und dadurch ermöglichter Parametrisierungen wie

die Nutzung von Pedotransferfunktionen führte darüber hinaus ebenfalls zu einer Verbesserung

der Simulation. Neben den allgemeinen raum-zeitlichen Mustern konnte dies auch am Beispiel

von Hitzewellen gezeigt werden.

Das 5-Layer-Schema stellt somit sowohl bezüglich der neu enthaltenen Prozesse als auch der

verbesserten Simulation wichtiger Variablen und des höheren Informationsgehaltes einen Mehr-

wert für REMO dar. Dieser ist jedoch nur ein Schritt auf dem Weg hin zu höher aufgelösten Simu-

lation und einem Erdsystemmodell. Exemplarisch hierfür ist mit Blick auf (boden)hydrologische

Prozesse noch weitere Entwicklungsarbeit am Modell zu leisten. Die in der Diskussion angebrach-

ten Punkte der Betrachtung subskaliger Landoberflächeneigenschaften sowie die Integration von

Grundwasser beziehungsweise die Kopplung an ein hydrologisches Modell sind diesbezüglich

hervorzuheben.

214



Literatur

Albergel, C., Balsamo, G., de Rosnay, P., Muñoz-Sabater, J. & Boussetta, S. (2012). A bare

ground evaporation revision in the ECMWF land-surface scheme: Evaluation of its

impact using ground soil moisture and satellite microwave data. Hydrology and Earth

System Sciences, 16(10), 3607–3620. https://doi.org/10.5194/hess-16-3607-2012

Albergel, C., Dutra, E., Bonan, B., Zheng, Y., Munier, S., Balsamo, G., de Rosnay, P., Muñoz-

Sabater, J. & Calvet, J.-C. (2019). Monitoring and Forecasting the Impact of the 2018

Summer Heatwave on Vegetation. Remote Sensing, 11, 520. https://doi.org/10.3390/

rs11050520

Albergel, C., Dutra, E., Munier, S., Calvet, J. C., Munoz-Sabater, J., de Rosnay, P. & Balsamo, G.

(2018). ERA-5 and ERA-Interim driven ISBA land surface model simulations: Which

one performs better? Hydrology and Earth System Sciences, 22(6), 3515–3532. https:

//doi.org/10.5194/hess-22-3515-2018

Albergel, C., Munier, S., Leroux, D. J., Dewaele, H., Fairbairn, D., Barbu, A. L., Gelati, E., Dorigo,

W., Faroux, S., Meurey, C., Le Moigne, P., Decharme, B., Mahfouf, J.-F. & Calvet,

J.-C. (2017). Sequential assimilation of satellite-derived vegetation and soil moisture

products using SURFEX-v8.0: LDAS-Monde assessment over the Euro-Mediterranean

area. Geoscientific Model Development, 10(10), 3889–3912. https://doi.org/10.5194/

gmd-10-3889-2017

Alfieri, L., Claps, P., D’Odorico, P., Laio, F. & Over, T. M. (2008). An analysis of the soil moisture

feedback on convective and stratiform precipitation. Journal of Hydrometeorology, 9(2),

280–291. https://doi.org/10.1175/2007JHM863.1

Alves, M., Nadeau, D. F., Music, B., Anctil, F. & Parajuli, A. (2020). On the Performance of the

Canadian Land Surface Scheme Driven by the ERA5 Reanalysis over the Canadian Boreal

Forest. Journal of Hydrometeorology, 21, 1383–1404. https://doi.org/10.1175/JHM-D-

19-0172.1

215

https://doi.org/10.5194/hess-16-3607-2012
https://doi.org/10.3390/rs11050520
https://doi.org/10.3390/rs11050520
https://doi.org/10.5194/hess-22-3515-2018
https://doi.org/10.5194/hess-22-3515-2018
https://doi.org/10.5194/gmd-10-3889-2017
https://doi.org/10.5194/gmd-10-3889-2017
https://doi.org/10.1175/2007JHM863.1
https://doi.org/10.1175/JHM-D-19-0172.1
https://doi.org/10.1175/JHM-D-19-0172.1


LITERATUR

Amelung, W., Blume, H.-P., Fleige, H., Horn, R., Kandeler, E., Kögel-Knabner, I., Kretzschmar,

R., Stahr, K. & Wilke, B.-M. (2018). Scheffer/Schachtschabel Lehrbuch der Bodenkunde

(17. Aufl.). Springer-Verlag. https://doi.org/10.1007/978-3-662-55871-3

Arakawa, A. & Lamb, V. R. (1977). 4: Computational Design of the Basic Dynamical Processes of

the UCLA General Circulation Model. In J. Chang (Hrsg.), General Circulation Models

of the Atmosphere (S. 337). Academic Press, Inc.

Araya, S. N. & Ghezzehei, T. A. (2019). Using Machine Learning for Prediction of Saturated Hy-

draulic Conductivity and Its Sensitivity to Soil Structural Perturbations. Water Resources

Research, 55, 5715–5737. https://doi.org/10.1029/2018WR024357

Armstrong, R. L. & Brown, R. D. (2008). 1: Introduction. In R. L. Armstrong & E. Brun (Hrsg.),

Snow and Climate. Physical Processes, Surface Energy Exchange and Modeling (S. 1–

11). Cambridge University Press.

Arnold, J. G., Kiniry, J. R., Srinivasan, R., Williams, J. R., Haney, E. B. & Neitsch, S. L. (2012).

Soil and Water Assessment Tool. https : / / swat . tamu.edu/media /69296/SWAT- IO-

Documentation-2012.pdf

Asmus, C., Hoffmann, P., Pietikäinen, J.-P., Böhner, J. & Rechid, D. (2021). Modeling irrigation

effects on the regional climate in the Greater Alpine Region using a newly developed

parameterization. EMS Annual Meeting, EMS2021–176. https : / /doi .org/10.5194/

ems2021-176

Asmus, C., Hoffmann, P., Pietikäinen, J.-P., Böhner, J. & Rechid, D. (2022). Analyzing the

influence of irrigation on convection – Case study for Northern Italy using convection-

permitting simulations. EMS Annual Meeting, EMS2022–275. https://doi.org/10.5194/

ems2022-275

Asselin, R. (1972). Frequency Filter for Time Integrations. Monthly Weather Review, 100(6), 487–

490. https://doi.org/10.1175/1520-0493(1972)100{\textless}0487:FFFTI{\textgreater}2.

3.CO;2

Assouline, S. (2013). Infiltration into soils: Conceptual approaches and solutions. Water Resources

Research, 49(4), 1755–1772. https://doi.org/10.1002/wrcr.20155

Balsamo, G., Albergel, C., Beljaars, A., Boussetta, S., Brun, E., Cloke, H., Dee, D., Dutra, E.,

Muñoz-Sabater, J., Pappenberger, F., de Rosnay, P., Stockdale, T. & Vitart, F. (2015).

ERA-Interim/Land: a global land surface reanalysis data set. Hydrology and Earth System

Sciences, 19, 389–407. https://doi.org/10.5194/hess-19-389-2015

Balsamo, G., Beljaars, A., Scipal, K., Viterbo, P., van den Hurk, B., Hirschi, M. & Betts, A. K.

(2009). A Revised Hydrology for the ECMWF Model: Verification from Field Site

to Terrestrial Water Storage and Impact in the Integrated Forecast System. Journal of

Hydrometeorology, 10, 623–643. https://doi.org/10.1175/2008JHM1068.1

216

https://doi.org/10.1007/978-3-662-55871-3
https://doi.org/10.1029/2018WR024357
https://swat.tamu.edu/media/69296/SWAT-IO-Documentation-2012.pdf
https://swat.tamu.edu/media/69296/SWAT-IO-Documentation-2012.pdf
https://doi.org/10.5194/ems2021-176
https://doi.org/10.5194/ems2021-176
https://doi.org/10.5194/ems2022-275
https://doi.org/10.5194/ems2022-275
https://doi.org/10.1175/1520-0493(1972)100{\textless}0487:FFFTI{\textgreater}2.3.CO;2
https://doi.org/10.1175/1520-0493(1972)100{\textless}0487:FFFTI{\textgreater}2.3.CO;2
https://doi.org/10.1002/wrcr.20155
https://doi.org/10.5194/hess-19-389-2015
https://doi.org/10.1175/2008JHM1068.1


LITERATUR

Ban, N., Caillaud, C., Coppola, E., Pichelli, E., Sobolowski, S., Adinolfi, M., Ahrens, B., Alias,
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Appendix

Tabelle 7.1: Übersicht in dieser Arbeit genutzter REMO-Variablen mit Angabe der Anzahl der

vertikalen Schichten. Beispiel: FKSAT (5) weist darauf hin, dass diese Variable in der finalen

Version dieser Arbeit fünf vertikale Schichten besitzt. Variablen, die mit intern gekennzeichnet

sind, spielen lediglich im Modell, aber nicht beim In- oder Output eine Rolle. Variablen, die

mit extern gekennzeichnet sind, werden aus dem Modelloutput errechnet und sind nicht in der

ursprünglichen Variablenliste von REMO enthalten.

Code Name Formel-
zeichen

Einheit Beschreibung

001 WS1 WS1 m Bodenwasser erste Schicht
002 WS2 WS2 m Bodenwasser zweite Schicht
003 WS3 WS3 m Bodenwasser dritte Schicht
004 WS4 WS4 m Bodenwasser vierte Schicht
005 WS5 WS5 m Bodenwasser fünfte Schicht
006 DZR zr m Wurzeltiefe
007 DZS zs m Tiefe bis zum Anstehenden Gestein
008 FKSAT (5) Ksat ms−1 Gesättigte hydraulische Leitfähigkeit
009 FMPOT (5) ψsat m Gesättigte Matrixsaugspannung
010 BCLAPP (5) bclapp - Clapp-Hornberger-Parameter
011 VPOR (5) f mm−1 Porosität
012 ETRANS Et mm Transpiration
013 EBSOIL Ebs mm Evaporation aus unbewachsenem Boden
053 DRAIN RD mm Drainage
054 TSL − K Oberflächentemperatur Land
055 TSW − K Oberflächentemperatur Wasser
056 TSI − K Oberflächentemperatur Eis
084 QDBL − kg kg−1 Spezifische Feuchte an der Landoberfläche
101 TLAMBDA (5) λ0 WK−1 m Wärmeleitfähigkeit des trockenen Bodens
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102 DLAMBDA (5) λ WK−1 m Wärmeleitfähigkeit des feuchten Bodens
105 FCAP (5) θFC mm−1 Feldkapazität
112 QDB q kg kg−1 Spezifische Feuchte an der Oberfläche
140 WS WS m Bodenfeuchte in der Wurzelzone
141 SN zsn m Schneetiefe
142 APRL Pls mm Großskaliger Niederschlag
143 APRC Pc mm Konvektiver Niederschlag
144 APRS Psn mm Schneefall
146 AHFS H0 Wm−2 Sensibler Wärmefluss an der Oberfläche
147 AHFL E0 Wm−2 Latenter Wärmefluss an der Oberfläche
160 RUNOFF Rt mm Gesamtabfluss (Oberfläche + Drainage)
164 ACLCOV − % Wolkenbedeckung
167 TEMP2 T K Temperatur in 2 m
170 TD Ts4 K Bodentemperatur vierte Schicht
172 BLA − % Land-See-Maske
173 AZ0 z0 m Rauhigkeitslänge der Oberfläche
174 ALB α0 % Hintergrundalbedo
182 EVAP ET mm Evapotranspiration
183 TDCL Ts5 K Bodentemperatur fünfte Schicht
194 WL − m Wassermenge an der Oberfläche
198 VGRAT − % Vegetationsbedeckung
199 VAROR z0,orovar m2 Orographische Varianz
200 VLT LAI mm−1 LAI
201 T2MAX Tmax K Maximumtemperatur in 2 m
202 T2MIN Tmin K Minimumtemperatur in 2 m
207 TD3 Ts1 K Bodentemperatur erste Schicht
208 TD4 Ts2 K Bodentemperatur zweite Schicht
209 TD5 Ts3 K Bodentemperatur dritte Schicht
210 SEAICE − % Meereisbedeckung
212 SICED − m Meereismächtigkeit
226 FAO − Klasse Bodentexturklasse
227 RGCGN ρc 106 Jm−3 Wärmekapazität
229 WSMX (5) WSmx m Feldkapazität
232 GLAC − % Gletschermaske
260 APRT Pt mm Gesamtniederschlag (142 + 143)
272 BETA β - Kurvenparameter des Arno-Schemas
273 WMINLOK wmin m subskaliges Minimum der Feldkapazität
274 WMAXLOK wmax m subskaliges Maximum der Feldkapazität
9980 SAND (5) sand % Sandanteil im Boden
9990 CLAY (5) clay % Tonanteil im Boden
intern ZSORP (5) S m/s1/2 Sorption nach Philip
intern THETA_R (5) θr mm−1 Residualwasser
intern VGM_M (5) mvgm van-Genuchten-Parameter m
intern VGM_N (5) nvgm van-Genuchten-Parameter n
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intern VGM_ALPHA
(5)

αvgm van-Genuchten-Parameter α

intern ZPERC (5) K ms−1 Aktuelle hydraulische Leitfähigkeit
intern ZDIFF (5) D m2 s−1 aktuelle Diffusivität
intern ZCGSOIL (5) cs J kg−1 K Wärmekapazität des trockenen Bodens
extern SRUNOFF RS mm Oberflächenabfluss (160 - 053)
extern − θ1−5 mm−1 relativer Wassergehalt einer Bodenschicht
extern − θrz mm−1 relativer Wassergehalt in der Wurzelzone
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