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Abstra
t
In regionalen Klimamodellen wird die untere Randbedingung dur
h Bodenmodelle bereit-gestellt. Diese beinhalten Modellformulierungen, die eine groÿe Anzahl an Eingabeparame-tern benötigen. Die exakte Bestimmung dieser Parameter stellt ein Problem dar, da sie fürein groÿes Gebiet in hoher räumli
her und teilweise zeitli
her Au�ösung erfolgen muss. Dieunters
hiedli
hen Bestimmungsmethoden tragen dazu bei, dass für viele Ober�ä
hen- undBodenparameter nur ein mögli
her Werteberei
h angegeben werden kann. Die Auswirkun-gen dieser ungenauen Kenntnis der Parameter auf die Ergebnisse regionaler Klimasimula-tionen mit dem CLM wurden untersu
ht. Für den LAI, den Vegetationsbede
kungsgrad, dieWurzeltiefe, die Vegetationsalbedo, den Stomatawiderstand, die Bodenart und die Wärme-leitfähigkeit konnten Veränderungen der Modellergebnisse im Jahresmittel von 2-6 W m−2der Energiebilanzgröÿen und 0,25K der 2m-Temperatur na
hgewiesen werden. Im Monats-mittel ergeben si
h Veränderungen bis 20 W m−2 für die turbulenten Wärme�üsse und bis1,5 K für die 2m-Temperatur. Es konnte gezeigt werden, dass die resultierenden Unsi-
herheiten in den Modellergebnissen dabei räumli
h und zeitli
h variieren und stark vomBodenwassergehalt beein�usst werden. Die Benutzung zweier neuer Parameterdatensätzeführte in den Simulationen zu einer Erwärmung bis 0,5 K im Jahresmittel und konnte da-mit die gegenüber Beoba
htungsdaten vorhandene Temperaturabwei
hung von 1,5 K desModells reduzieren.
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Kapitel 1
Einleitung und Zielsetzung
Das Klima der Erde wird im Wesentli
hen von der Absorption der einfallenden solarenStrahlung an der Erdober�ä
he bestimmt. Dur
h die unters
hiedli
he Verteilung der Ein-strahlung zwis
hen dem Äquator und den Polen werden dur
h eine Vielzahl von Trans-portvorgängen in der Atmosphäre und im Ozean die Energieunters
hiede abgebaut. Mitdem Eingreifen des Mens
hen kommt es zu Veränderungen in diesem System. Der Ver-brau
h fossiler Energieträger hat die Konzentration von strahlungsrelevanten Gasen in derAtmosphäre verändert. Damit kommt es au
h zur Modi�zierung der Strahlungsprozesse inder Atmosphäre. Um Vorhersagen tre�en zu können, wel
he Auswirkungen diese Verände-rungen na
h si
h ziehen können, werden globale Klimamodelle benutzt. Diese bilden dasSystem Atmosphäre-Boden-Ozean numeris
h na
h. Aufgrund der groben räumli
hen Auf-lösung der globalen Modelle und der Na
hfrage na
h räumli
h detaillierten Informationenwerden regionale Klimamodelle eingesetzt, die für ein begrenztes Gebiet mit einer gröÿerenhorizontalen Au�ösung lokale Phänomene besser na
hbilden können. Die regionalen Kli-mamodelle benutzen die Daten der Globalmodelle als seitli
he Randwerte, sowie die vonden Globalmodellen vorgegebenen Werte für die Ozeantemperaturen.Die untere Atmosphäre ist gekennzei
hnet dur
h den Austaus
h von Energie und Feu
h-te mit der Erdober�ä
he respektive der Vegetation. An der Grenz�ä
he Boden/Vegetation-Atmosphäre kommt es zur Umsetzung der Strahlungsenergie in latente und sensible Wär-me�üsse. Diese Umsetzung wird von den Eigens
haften des Bodens und der Vegetation mitbestimmt. Um eine gute Wiedergabe des Energie- und Wasserkreislaufes in regionalen Kli-masimulationen zu gewährleisten, ist es notwendig, diese Prozesse exakt zu bes
hreiben.Neben der Entwi
klung der Atmosphärenmodelle wurde daher in den letzten 30 Jahrenintensiv an der korrekten Bereitstellung der Komponenten der unteren Randbedingung1



2 Kapitel 1. Einleitung und Zielsetzungfür die Atmosphärenmodelle gearbeitet. Diese Arbeiten führten zu einer Vielzahl von sogenannten Land Surfa
e Models (LSM), den Bodenmodellen, die an das Klimamodell an-gekoppelt werden. Diese Bodenmodelle basieren dabei auf der Entwi
klung von SVAT-Modulen (Soil Vegetation Atmosphere Transfer), die die Prozesse im Boden und in derVegetationss
hi
ht und ihre We
hselwirkung mit der Atmosphäre genau bes
hreiben.Die aktuellen Bodenmodelle sind inzwis
hen so weit entwi
kelt, dass sie die komplexenProzesse des Energie- und Feu
hteaustaus
hes im Boden-Vegetations-S
hneesystem bemer-kenswert gut reproduzieren können. Na
h Pitman (2003) gibt es wenig Beweise, dass dieSimulation heutigen Klimas ents
heidend dur
h die S
hwä
hen der Bodenmodelle limitiertwird. Aktuelle Bodenmodelle bes
hreiben dabei die komplexen Vorgänge zwis
hen Boden,Vegetation und Atmosphäre sehr detailliert. Bei den Formulierungen gehen dadur
h sehrviele Parameter in die mathematis
hen Glei
hungen ein. Beispielsweise besitzt das ModellBATS 1e 27 Parameter (Di
kinson et al., 1993), das SiB2 52 Parameter (Sellers et al.,1996), die vorgegeben werden müssen. Einige dieser Parameter sind konzeptionelle oderempiris
he Gröÿen, die ni
ht direkt messbar respektive feststellbar sind. Die Formulierun-gen stammen meist aus optimierten Verglei
hen mit Messungen an einem bestimmten Ortüber einen kurzen Zeitraum. Die räumli
he Repräsentativität dieser Messungen für ein me-soskaliges Klimamodell mit einer räumli
hen Au�ösung von 100-2500 km2 ist deshalb nurbedingt gegeben. Für Gröÿen wie den Blatt�ä
henindex (LAI), Vegetationsbede
kungsgradoder Albedo kommt zudem das Problem der zeitli
hen Variabilität. Andererseits lassen si
hsol
he Gröÿen relativ gut messen im Verglei
h zum stomatalen oder aerodynamis
hen Wi-derstand (Gupta et al., 1999). In beiden Fällen gibt es aber keinen absoluten Wert für denjeweiligen Parameter, vielmehr ist es nur mögli
h einen wahrs
heinli
hen Berei
h anzuge-ben. Da das Modell aber nur einen Wert verarbeiten kann, muss man aus dem Berei
heinen wahrs
heinli
hsten Wert heraus greifen (Bastidas et al., 1999). Reagiert das Modellni
ht sensitiv auf diesen Parameter kann man beispielsweise einen statistis
hen Mittelwertbenutzen. Ist das Modell aber sensitiv gegenüber dieser Gröÿe, muss man eine optimaleLösung �nden. Dies ges
hieht dur
h Kalibration gegenüber (Punkt-)Messungen. Für denEinsatz in regionalen oder globalen Klimamodellen bleibt das Problem der Repräsentati-vität aber weiter bestehen.Eine Vielzahl von Untersu
hungen und Methoden existieren, die die Sensitivität re-spektive optimalen Parameter der Bodenmodelle dokumentieren. Dabei rei
hen die Unter-su
hungen vom einfa
hen Variieren eines Parameters (Wilson et al., 1987; Ja
quemin und



Kapitel 1. Einleitung und Zielsetzung 3Noilhan, 1990; Pitman, 1994; Roes
h et al., 1997) über die Fa
torial Analysis (Henderson-Sellers, 1993), die BSI (Bayesian Sto
hasti
 Inversion, Xia et al., 2005) bis zu Multi-
riteriaMethoden (Gupta et al., 1999; Bastidas et al., 1999). Diese Methoden geben Aufs
hlussdarüber, wie sensitiv das Modell auf die einzelnen Parameter reagiert. Allerdings werdendiese Untersu
hungen im stand-alone respektive ungekoppelten Verfahren dur
hgeführt,d.h. es gibt keine Rü
kkopplung zwis
hen Boden-Vegetation und Atmosphäre. Somit sindau
h keine weiteren Aussagen mögli
h, wie die Sensitivitäten der Parameter si
h auf dieAtmosphäre auswirken. In seiner Arbeit weist Pitman (1994) vielmehr darauf hin, dassungekoppelte Untersu
hungen zu irreführenden Ergebnissen führen können und die Sensi-tivität der Parameter übers
hätzt werden kann, wenn keine Rü
kkopplungsme
hanismenberü
ksi
htigt werden. Um dieses Problem zu umgehen, wurden so genannte Single ColumnModelle benutzt, die eine gewisse Interaktion zwis
hen Boden und Atmosphäre aber nuran einem Punkt zulassen. Die Ergebnisse waren zufriedenstellend für Initialisierungspro-bleme, aber Koster und Eagleson (1990) weisen darauf hin, dass diese Experimente einegekoppelte Simulation ni
ht ersetzen können.Für globale Klimamodelle �ndet man zahlrei
he Untersu
hungen zur Sensitivität gegen-über Veränderungen in den Parametern der Bodenmodelle. Eine gute Zusammenfassungüber die ersten Experimente �ndet man bei Garratt (1993), neuere Arbeiten zu diesemThema sind z. B. von Lean und Rowntree (1997), Adelmo Varejão-Silva et al. (1998),Kleidon et al. (2000), de Rosnay et al. (2000), van den Hurk et al. (2003), Silva et al.(2006). Im Projekt PILPS (Proje
t for Inter
omparison of Land-Surfa
e S
hemes) wurdenunters
hiedli
he Bodenmodelle einem Verglei
h unterzogen, um die Bandbreite der Ergeb-nisse für eine Region beim Einsatz unters
hiedli
her LSMs festzustellen (Henderson-Sellerset al., 1993). Alle Untersu
hungen zeigen einen Ein�uss der geänderten Parameter auf dieErgebnisse und weisen auf die Notwendigkeit einer mögli
hst korrekten Bes
hreibung hin.Relativ wenige Untersu
hungen wurden im Verglei
h dagegen auf dem Gebiet der ho
h-au�ösenden Klimamodelle dur
hgeführt. Diesen Untersu
hungen mangelt es zudem an ei-ner begrenzten zeitli
hen Skala. Die Simulationen wurden nur über wenige Tage (Wenet al., 2000; Mölders, 2001) respektive einige Monate (He
k et al., 2001; Zeng et al., 2002)gere
hnet, so dass z.B. kein gesamter Jahresgang berü
ksi
htigt wurde. Für die regiona-le Klimamodellierung ist es aber von Bedeutung, die Auswirkung der Unsi
herheiten derParametrisierungen und Daten auf einer Zeitskala von mehreren Monaten bis Jahren zukennen. Ein Parameter, auf den das Modell auf dieser Zeitskala insensitiv reagiert, brau
ht



4 Kapitel 1. Einleitung und Zielsetzungni
ht notwendigerweise eine exakte und mögli
herweise komplizierte Bestimmung. SensitiveParameter benötigen dagegen eine genaue Bestimmung. Dies ers
heint besonders von Be-deutung, wenn man regionale Klimaszenarien re
hnet. Dur
h Veränderungen des Energie-und Wasserhaushaltes in zukünftigen Klimaten, kann es zur Veränderung der Ober�ä
he-neigens
haften in den Untersu
hungsgebieten kommen. Eine Veränderung sensitiver Ober-�ä
henparameter hätte dann eine groÿe Auswirkung auf die Simulationsergebnisse in dieserRegion und würde die Verlässli
hkeit der Prognose reduzieren.Ziel der Arbeit ist es daher, für das regionale Klimamodell CLM die Sensitivität des ge-koppelten Systems gegenüber Unsi
herheitsberei
hen in den benutzten Ober�ä
hen- undBodenparametern des Bodenmodells TERRA-ML zu ermitteln. Es soll versu
ht werdenAussagen zu tre�en, wel
he Parameter zu besonders groÿen Unsi
herheiten in den Mo-dellergebnissen führen und die daher eine genaue Bestimmung benötigen. Des Weiterensoll untersu
ht werden, ob es räumli
he und/oder zeitli
he Variabilitäten in den Sensitivi-täten einzelner Parameter gibt, um daran die Notwendigkeit der genauen Bestimmung fürKlimaszenariensimulationen abzuleiten. Ein weiteres Ziel ist es, einen Berei
h für vers
hie-dene Gröÿen anzugeben, mit wel
hen Unsi
herheiten Ergebnisse regionaler Klimasimula-tionen aufgrund von ungenauer Kenntnis von Ober�ä
hen- und Bodenparametern behaftetsind. Dabei soll au
h gezeigt werden, wel
hen Ein�uss der Einsatz unters
hiedli
her Daten-sätze für mehrere Parameter für die Ober�ä
henparameter auf die Simulationsergebnisseinsgesamt besitzt.



Kapitel 2
Kenntnisstand
2.1 Die Energiebilanz an der Erdober�ä
heDie fast auss
hlieÿli
he Energiequelle der Erde ist die Sonne. Eine weitere, für die Prozessein der Atmosphäre aber verna
hlässigbare Energiequelle, ist die Geothermie. Dur
h sola-re Einstrahlung gewinnt die Erde am Oberrand der Atmosphäre im globalen Mittel 343
W m−2 an Energie (Kraus, 2000). Diese Energie wird von der Atmosphäre re�ektiert undabsorbiert. Rund 49% der solaren Strahlungs�ussdi
hte errei
hen im globalen Mittel direktdie Erdober�ä
he. Dort werden 45% der Strahlungs�ussdi
hte absorbiert. Im kurzwelligenSpektralberei
h gewinnt die Erdober�ä
he dur
h diesen Strahlungstransport demna
h rund154 W m−2.Aufgrund ihrer Eigentemperatur strahlt die Erdober�ä
he aber au
h Energie im lang-welligen Spektralberei
h wieder in die Atmosphäre ab. Bezogen auf die kurzwellige Ein-strahlung beträgt diese Strahlungs�ussdi
hte im globalen Mittel 112%. Hinzu kommt no
hterrestris
he Re�exstrahlung in der Gröÿenordnung von 2% der solaren Strahlungs�ussdi
h-te. Da aber au
h die Atmosphäre na
h dem Stephan-Boltzmann Gesetz langwellige Strah-lung emittiert, errei
ht die Erdober�ä
he über diesen Weg eine Strahlungs�ussdi
hte von97% bezogen auf die solare Strahlungs�ussdi
hte. Im langwelligen Spektralberei
h verliertdie Erdober�ä
he dadur
h rund 58 W m−2. Insgesamt resultiert damit aus der Strahlungs-bilanz global ein Energiegewinn von 96 W m−2 (28% der solaren Strahlungs�ussdi
hte) fürdie Erdober�ä
he.Der Energiegewinn dur
h den Strahlungstransport wird dur
h den turbulenten Trans-port von sensibler Wärme H und latenter Wärme E von der Erdober�ä
he in die At-mosphäre kompensiert. Dabei werden rund 21 W m−2 über die turbulente Flussdi
hte5



6 2.1 Die Energiebilanz an der Erdober�ä
hefühlbarer Wärme von der Erdober�ä
he abgegeben, weitere 75 W m−2 über die turbulen-te Flussdi
hte latenter Wärme. Die Abgabe kann dur
h den Boden direkt oder mittelbardur
h die Vegetation erfolgen. Die Gesamtenergiebilanz der Erdober�ä
he ist damit übereine klimatologis
he Zeitskala betra
htet ausgegli
hen und kann dur
h den Bodenwärme-strom G bes
hrieben werden als
G = Q−H − E , (2.1)mit Q als Strahlungsbilanz an der Erdober�ä
he. Die Bilanzglei
hung für die Strahlungwird bes
hrieben dur
h

Q = (1 − α)QS,d + ε
(

QL,d − σT 4
sfc

)

, (2.2)mit α als kurzwellige Albedo der Bodenober�ä
he, QS,d als kurzwellige Strahlungs�ussdi
h-te (Globalstrahlung), ε als Emissivität der Erdober�ä
he, QL,d als langwellige atmosphä-ris
he Strahlungs�ussdi
hte (atmosphäris
he Gegenstrahlung), Tsfc als Strahlungstempe-ratur der Erdober�ä
he und σ als Stefan-Boltzmann-Konstante.Zwis
hen Atmosphäre und Erdboden wird Energie vertikal ausgetaus
ht über turbulen-te Prozesse, die dur
h S
herung und Auftrieb ausgelöst werden. Die turbulente Flussdi
htefühlbarer Wärme ist de�niert als
H = ρacp,a

(

w′θ′
)

sfc
, (2.3)wobei ρa die Di
hte und cp,a die spezi�s
he Wärmekapazität der bodennahen Luft sind. DerTerm (

w′θ′
)

sfc
ist die Kovarianz aus der Vertikalges
hwindigkeit w und der potentiellenTemperatur θ in Erdbodennähe, au
h als vertikaler kinematis
her turbulenter sensiblerWärme�uss bezei
hnet.Der Energieaustaus
h über latente Wärme erfolgt analog zur fühlbaren Wärme dur
hturbulenten Transport von Wasserdampf in der Form

E = Lρa

(

w′q′a
)

sfc
, (2.4)mit L als spezi�s
her Verdampfungswärme von Wasser und (w′q′a

)

sfc
als Kovarianz aus derVertikalges
hwindigkeit und der spezi�s
hen Feu
hte qa bodennaher Luft. Der Transportvon Wasserdampf in die Atmosphäre kann über vers
hiedene Wege erfolgen, zum einen



2.2 Energietransport im Boden 7über die Evaporation von unbewa
hsenen Böden oder freien Wasser�ä
hen. Zu letzterensind au
h die Interzeptionspei
her von P�anzen zu zählen. Zum anderen wird Wasserdampfüber die Transpiration von P�anzen in die Atmosphäre abgegeben.
2.2 Energietransport im BodenDie Wärmeleitung im Boden kann analog dem Fourier-Gesetz bes
hrieben werden dur
h

∂Tso

∂t
=

1

(ρsocso)

∂

∂z

(

λ
∂Tso

∂z

)

, (2.5)mit Tso als Bodentemperatur, (ρsocso) als volumetris
he Wärmekapazität des Bodens, z alsBodentiefe und λ als Wärmeleitfähigkeit. Dabei wird angenommen, dass die Wärmeleitungnur in vertikaler Ri
htung erfolgt und zudem kein Wärmetransport dur
h Wasser mögli
hist. Die Wärmekapazität und -leitfähigkeit sind abhängig von der Zusammensetzung desBodens. Beim Boden handelt es si
h um ein heterogenes System mit 3 Phasen. Minera-le und organis
he Sto�e als feste Phase bilden das Bodengefüge, die Bodenmatrix, miteinem bestimmten Hohlraumsystem (S
he�er et al., 1992). Das entstehende Porenvolu-men wird gefüllt dur
h die �üssige Phase, die Bodenlösung, und die gasförmige Phase, dieim Porenraum einges
hlossene Luft. Die Bodenmatrix wird 
harakterisiert über die Tex-tur (Körnung). Die Körner in einem bestimmen Volumen haben vers
hiedene Formen undGröÿen, die von der Mineralart abhängig sind. Mittels einer Korngröÿenverteilungskurvekann man den Gehalt der Korngröÿenfraktionen bestimmen. Die Hauptkorngröÿenfraktio-nen sind der Feinboden mit unter 2 mm Korndur
hmesser und das Bodenskelett mit über2 mm. Die weitere Unterteilung des Feinbodens erfolgt in Sand (2000-63 µm), S
hlu� (63-2 µm) und Ton (< 2 µm). Gemis
he von Sand, S
hlu� und Ton werden als Bodenartenbezei
hnet.Die Wärmekapazität des Bodens kann dur
h die gewi
htete Summe der Wärmekapa-zitäten der 3 Phasen bestimmt werden (de Vries, 1963). Verna
hlässigt man die um dreiGröÿenordnungen kleinere Wärmekapazität der Luft gegenüber den anderen beiden Pha-sen, kann man s
hreiben
(ρsocso) = (1 − wPV ) (ρmcm) + wl (ρwcw) + wEis (ρEiscEis) , (2.6)



8 2.3 Wassertransport im Bodenmit wPV als Porenvolumen, wl als Bodenwassergehalt, wEis als Eisgehalt, und den Indizes
m, w und Eis bezogen auf die Bodenmatrix, das Bodenwasser respektive die Eisphase.Die Bestimmung der Wärmeleitfähigkeit ist neben der Zusammensetzung des Bodensau
h von der Geometrie und der Verteilung der Bodenbestandteile abhängig. Da diesei.d.R. ni
ht bekannt sind, läÿt si
h die Wärmeleitfähigkeit nur s
hwer abs
hätzen. Einhäu�g verwendetes S
hätzverfahren stammt von de Vries (1963).Ein weiteres Phänomen, das beim Energietransfer im Boden berü
ksi
htigt werdenmuss, ist der Wärmetransport bei gefrorenen Boden. Be�ndet si
h Wasser im Boden wirdder Wärmetransport dur
h die Freisetzung oder den Verbrau
h von Energie bei der Pha-senumwandlung signi�kant beein�usst (Verseghy , 1991).
2.3 Wassertransport im BodenDie räumli
he Anordnung der festen Bestandteile des Bodens (Bodengefüge) bestimmtdie Vorgänge des Wassertransportes und der Wasserspei
herung im Boden. Sie ist fürdie Verteilung von Wasser und Luft und damit für die Gröÿe von Grenz�ä
hen�üssen(In�ltration, Ab�uss, Verdunstung) und Si
kerung (in Porenräumen) verantwortli
h.Mit Hilfe der Potentialtheorie, die bes
hreibt, wie viel Arbeit benötigt wird, um eineMengeneinheit Wasser von einer freien Wasser�ä
he auf eine bestimmte Höhe in einer Porezu heben oder in dieser der Bodenmatrix zu entziehen (S
he�er et al., 1992), kann man dieGesamtenergiedi
hte des Bodenwassers dur
h das hydraulis
he Potential ψH bes
hreiben.Das hydraulis
he Potential (Gesamtpotential) setzt si
h aus vers
hiedenen Teilpotentialenzusammen

ψH = ψz + ψm + ψg + ψo , (2.7)mit ψz als Gravitationspotential, ψm als Matrixpotential (Kapillarpotential), ψg als Gas-potential und ψo als osmotis
hes Potential (Lösungspotential). Der Wasser�uss in der Ver-tikalen qz infolge eines Energiegefälles läÿt si
h na
h dem Dar
y-Gesetz (Dar
y , 1856)s
hreiben als
qz = −K(wl)

∂ψH

∂z
, (2.8)mit K(wl) als hydraulis
her Leitfähigkeit beim Bodenwassergehalt wl. Für die zeitli
heÄnderung des Wassergehaltes im Boden erhält man na
h dem Kontinuitätsgesetz für den
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∂wl

∂t
= −∂qz

∂z
− qr , (2.9)mit qr als Wasseraufnahmerate dur
h Wurzeln. Verna
hlässigt man das osmotis
he unddas Gaspotential und berü
ksi
htigt ψz = −z kommt man zu

∂wl

∂t
=

∂

∂z

(

K(wl)
∂ψm

∂z

)

− ∂K(wl)

∂z
− qr . (2.10)Führt man die hydraulis
he Di�usivität Dw mit

Dw(wl) = K(wl)
∂ψm

∂wl
(2.11)ein, so erhält man die Ri
hards-Glei
hung (Ri
hards, 1931) für die zeitli
he Veränderungdes Wassergehaltes in einem vorgegebenen Bodenvolumen dur
h Gravitation und Kapil-larkräfte (Si
kerströmungsglei
hung):

∂wl

∂t
=

∂

∂z

(

Dw(wl)
∂wl

∂z

)

− ∂K(wl)

∂z
− qr . (2.12)2.4 Bodenmodelle in KlimamodellenIn Klimasimulationen übernehmen die Bodenmodelle die Bereitstellung der für die At-mosphäre unteren Randbedingung. Über sie wird der Austaus
h von Energie und Wasseran der Erdober�ä
he geregelt. Der Begri� Erdober�ä
he s
hlieÿt dabei Vegetation, S
hneeund unbede
kten Boden ein. Um die Auswirkungen anthropogener Eingri�e, wie z.B. Land-nutzungsänderungen, in Klimaszenarien abs
hätzen zu können, müssen die Bodenmodelleentspre
hende Parameter in ihren Modellformulierungen beinhalten.Die Formulierung der Strahlungsbilanz an der Ober�ä
he wird in den Modellen wiein Glei
hung 2.2 vorgenommen. Ebenso wird die Formulierung der Wärmeleitung im Bo-den analog Glei
hung 2.5 benutzt. Die Bere
hnung der turbulenten Energie�ussdi
htenwird in den Modellen über einen Widerstandsansatz formuliert. Anstelle der Kovarianz-terme in den Glei
hungen 2.3 und 2.4 wird ein aerodynamis
her Widerstand ra de�niert,der die dur
h den jeweiligen Gradienten hervorgerufene Flussdi
hte kontrolliert. Der ae-rodynamis
he Widerstand ist dabei u.a. reziprok von der Windges
hwindigkeit und demLogarithmus der Rauigkeitslänge abhängig. Für den turbulenten Wärme�uss erhält man



10 2.4 Bodenmodelle in Klimamodellensomit die Formulierung
H = ρacp,a

1

ra
(Tsfc − Ta) , (2.13)wobei Tsfc die Temperatur an der Ober�ä
he und Ta die Temperatur der bodennahen Luftist. Für den latenten Wärme�uss ist die Formulierung komplizierter, da hier die Vorgängeder Evapotranspiration berü
ksi
htigt werden müssen. Deshalb kommt zum aerodynami-s
hen Widerstand no
h ein weiterer Widerstand, der stomatale Widerstand rs hinzu, derden Widerstand gegenüber der Evapotranspiration bes
hreibt, so dass si
h für die latenteWärme�ussdi
hte ergibt:

E = Lρa
1

ra + rs
(qsfc − qa) , (2.14)mit qsfc als spezi�s
he Feu
hte an der Ober�ä
he und qa als spezi�s
he Feu
hte bodennaherLuft.Die ersten Bodenmodelle benutzten eine einfa
he Bodenenergiebilanzglei
hung unterVerna
hlässigung der Wärmeleitung im Boden. Manabe (1969) bes
hreibt den Boden alseine S
hi
ht mit konstanter Tiefe und Wasserspei
herkapazität. Die Evaporation wird ausdieser Art Wanne bis zur Feldkapazität gespeist. Errei
ht der Wassergehalt im Boden einende�nierten Maximalwert wird Ab�uss generiert. Diese Art der Parametrisierung wird au
h�Bu
ket Model� bezei
hnet. Die gröÿte Eins
hränkung der Modelle der ersten Generationstellt die fehlende adäquate Berü
ksi
htigung der Transpiration dar. Für die Evapotranspi-ration wird nur der aerodynamis
he Widerstand und die Wasserverfügbarkeit berü
ksi
h-tigt. Eine Abhängigkeit vom stomatalen Widerstand wird verna
hlässigt. Das bedeutet,dass si
h Glei
hung 2.14 modi�ziert zu

E = Fβ

(

Lρa
1

ra
(qsfc − qa)

)

, (2.15)mit Fβ zur Bes
hreibung der Wasserverfügbarkeit (0 ≤ Fβ ≤ 1). Die Modelle der erstenGeneration bes
hreiben damit keine boden- oder p�anzenphysikalis
hen Prozesse im Detailund sind für Untersu
hungen zu Landnutzungsänderungen ni
ht geeignet.Eine ents
heidende Weiterentwi
klung der Bodenmodelle stellte die Arbeit von Dear-dor� (1978) dar. Zur Bere
hnung der Bodentemperatur und des Bodenwassergehaltes wur-den zwei S
hi
hten benutzt und zudem eine Vegetationss
hi
ht spezi�ziert. Die obere nurwenige Zentimeter di
ke Bodens
hi
ht steht direkt mit der Atmosphäre in We
hselwirkung,die untere bis 1 m di
ke S
hi
ht dient als Spei
hers
hi
ht. Diese Methode wird au
h als�For
e-Restore� bezei
hnet. Für die Behandlung der sensiblen und latenten Wärme�üsse
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hi
ht führte Deardor� (1978) diverse Arbeiten zusammen (z.B. Leggund Long , 1975; Thom, 1972; Monteith und Szei
z , 1962) und errei
hte damit eine expli-zite mathematis
he Bes
hreibung der boden- und p�anzenphysikalis
hen Prozesse. DieseArt der Modelle wird von Sellers et al. (1997) als �zweite Generation� der Bodenmodel-le bezei
hnet. Basierend auf den Prinzipien des Modells von Deardor� (1978) kam es zuzahlrei
hen Weiterentwi
klungen. Alle im Detail unters
hiedli
hen Modelle glei
hen si
haber in der grundsätzli
hen Behandlung der Strahlungsabsorption, des Impulstransportes,der biophysikalis
hen Kontrolle der Evapotranspiration, von Interzeption und Abs
hattungsowie der Bodenfeu
hteverfügbarkeit.Die spektralen Eigens
haften von Blättern und mehrfa
he Re�exionen zwis
hen denBlättern führen zu einer hohen Absorption im Berei
h der photosynthetis
h aktiven Strah-lung (PAR; 0,4-0,72 µm) und einer moderaten Re�ektivität im nahen Infrarotbrei
h (0,72-4 µm). Unbewa
hsener Boden zeigt dagegen einen graduellen Anstieg der Re�ektivität imWellenlängenberei
h von 0,4-4 µm. Dieses Verhalten wird in den Modellen der zweitenGeneration berü
ksi
htigt. Ebenso wie eine veränderte Bes
ha�enheit der Ober�ä
he, diedur
h ihre raue, poröse Bes
ha�enheit die Energie�ussdi
hte von latenter und fühlbarerWärme gegenüber freiem Boden intensiviert. Die Transpiration dur
h Vegetation, wirddur
h das Ö�nen und S
hlieÿen der Stomata der Blätter kontrolliert. In den Modellender zweiten Generation wird dieser Vorgang dur
h die stomatale Leitfähigkeit gst, denKehrwert des stomatalen Blattwiderstandes rs bes
hrieben. Basierend auf der Arbeit vonJarvis (1976) wird die stomatale Leitfähigkeit mit einer einfa
hen empiris
hen Glei
hungbes
hrieben mit
gst =

1

rs
= gst(PAR)[f(δe)f(T )f(ψl)] , (2.16)wobei gst(PAR) die nur von der PAR regulierten Leitfähigkeit ist und f(δe), f(T ), f(ψl)Stressfunktionen der Blattumgebung für die Feu
hte, die Temperatur und das Blattwas-serpotential bes
hreiben. Das Blattwasserpotential ψl wird dabei vom verfügbaren Wasserin der Wurzelzone der P�anze und der Wurzelverteilung bestimmt. Dur
h die expliziteBere
hnung vom Blattwiderstand rc kann die Transpiration Tr der Vegetationss
hi
ht be-stimmt werden mit

Tr = Lρa
1

ra + rc
(qsfc − qa) , (2.17)wobei zu bea
hten ist, dass Glei
hung 2.17 nur die Transpiration bes
hreibt, wogegenGlei
hung 2.14 und 2.15 die gesamte Evapotranspiration bes
hreiben. Der Blattwiderstand
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rc ersetzt den stomatalen Widerstand rs. Eine oft benutzte Methode, die dur
h Di
kinson(1984) eingeführt wurde, ist dabei die Beziehung

rc = rs/LAI . (2.18)Im Gegensatz zu den einfa
hen Formulierungen der bodenhydraulis
hen Vorgänge inden Modellen der ersten Generation (Bu
ket-Model), wird bei den Modellen der zweitenGeneration au
h mehr Wert auf die physikalis
he Formulierung des Wassertransportes imBoden gelegt. Der vertikale Wassertransport wird dur
h das Gesetz von Dar
y bes
hrie-ben, die zeitli
he Änderung des Wassergehaltes dur
h die Ri
hards-Glei
hung. Um dieseDi�erentialglei
hungen lösen zu können, benötigt man Randbedingungen respektive Bezie-hungen, die je na
h Modell unters
hiedli
h bereitgestellt werden (z.B. Brooks und Corey ,1964; Clapp und Hornberger , 1978; van Genu
hten, 1980).Dur
h die explizite Bes
hreibung des Blattwiderstandes in der zweiten Generation derBodenmodelle ist es mögli
h geworden, Veränderungen der Vegetation und deren Auswir-kungen auf das Klima zu studieren. Wesentli
hen Anteil an der Weiterentwi
klung dieserModelle hatten dabei R. E. Di
kinson mit dem BATS (Biosphere-Atmosphere TransferS
heme, Di
kinson, 1983, 1984; Di
kinson et al., 1986, 1993) und P. J. Sellers mit dem SiB(Simple Biosphere Model, Sellers et al., 1986, 1992, 1996). Diese Modelle der zweiten Gene-ration werden weiter entwi
kelt und verbessert und kommen in zahlrei
hen Klimamodellenzum Einsatz (z. B. Noilhan und Planton, 1989; Verseghy , 1991; Viterbo und Beljaars, 1995;Desborough und Pitman, 1998; Steiner et al., 2005).Die na
h Sellers et al. (1997) dritte Generation der Bodenmodelle beinhaltet nebenWasser au
h Kohlensto� als Bilanzgröÿe. Damit ist es mögli
h, eine dynamis
he Vegetationzu simulieren und Änderungen der CO2 Konzentration in der Atmosphäre direkt auf diebiophysikalis
hen Prozesse der Vegetation rü
kwirken zu lassen (z. B. Di
kinson et al.,1998; Cox et al., 1998; Sellers et al., 1996).



Kapitel 3
CLM und das BodenmodellTERRA-ML
3.1 Das regionale Klimamodell CLMDas regionale Klimamodell CLM (Climate LM) ist die Klimaversion des LM (Lokal-Modell), des ni
ht-hydrostatis
hen Wettervorhersagemodells des Deuts
hen WetterdienstesDWD. Das Modell basiert auf den primitiven Glei
hungen für kompressible Strömungenin einer feu
hten Atmosphäre. Die prognostis
hen Variablen (Windges
hwindigkeit u, v,
w; Abwei
hung p des Dru
kfeldes vom Referenzdru
kfeld p0; Lufttemperatur T ; spezi�-s
he Feu
hten qx für Wasserdampf, Flüssigwasser und Eis; turbulente kinetis
he Energie
TKE) werden auf einem rotierten geogra�s
hen Arakawa-C-Gitter bere
hnet. Das verti-kale Gitter basiert auf einem hybriden geländefolgenden Koordinatensystem. Das LM istumfangrei
h dokumentiert (Doms und S
hättler , 2002; Doms et al., 2005) und wurde fürdie Klimaversion entspre
hend so erweitert (Kü
ken und Hau�e, 2002; Böhm et al., 2006),dass damit Simulationen über beliebig lange Zeiträume mögli
h sind. Die Erweiterungenbetre�en dabei hauptsä
hli
h te
hnis
he Details wie die Behandlung und Bereitstellungvon Randwerten oder die Ermögli
hung von Restarts.3.2 Das Bodenmodell TERRA-MLDas im CLM benutzte Bodenmodell TERRA-ML ist ein Bodenmodell der zweiten Genera-tion und basiert bei der Berü
ksi
htigung der Evapotranspiration auf dem BATS (Di
kin-son, 1984). Im Modell werden diverse Vereinfa
hungen in den Parametrisierungen vorge-13
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hi
ht Energiehaushalt Wasserhaushalt1 0,01 0,012 0,04 0,043 0,10 0,104 0,22 0,225 0,46 0,466 0,94 0,947 1,90 1,908 3,82 3,829 7,66 x10 15,34 xTabelle 3.1: Bodens
hi
hteneinteilung (untere Grenze) in m
nommen, so dass das Modell au
h im Verglei
h mit anderen Modellen (z.B. CommunityLand Model, Oleson et al., 2004) ni
ht die aktuellsten Formulierungen benutzt.Das TERRA-ML kann mit einer frei wählbaren Anzahl von Bodens
hi
hten betriebenwerden. Für die vorliegenden Untersu
hungen wurde eine Anzahl von 10 S
hi
hten fürdie Wärmeleitung gewählt, deren Aufteilung in Tabelle 3.1 zu sehen ist. Im Sinne desWasserhaushaltes wurden 8 aktive S
hi
hten gewählt, d.h. dass bis in eine Tiefe von 3,82
m der Wassertransport bere
hnet wird.In den folgenden Kapiteln werden für die Auswertungen hauptsä
hli
h die Gröÿen derEnergiebilanzglei
hung betra
htet. An dieser Stelle werden basierend auf der Dokumen-tation des Bodenmodells von Doms et al. (2005) no
hmal die dafür wi
htigsten Prozessezusammengestellt. In Abbildung 3.1 sind die im TERRA-ML berü
ksi
htigten Prozessegezeigt. Ausgegangen wird bei der Betra
htung von der Energiebilanz an der Ober�ä
he,die im TERRA-ML formuliert wird mit

G0 = Q−H −E , (3.1)wobei G0 hier au
h die Energieumsetzungen gefrierenden Regens und auf der Ober�ä
hes
hmelzenden S
hneefalls sowie die thermis
hen Prozesse beim Abs
hmelzen der S
hnee-de
ke beinhaltet.
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Abbildung 3.1: S
hematis
he Darstellung des Energie- und Wasserhaushaltes im TERRA-ML (Erläuterungen im Text respektive Symbolverzei
hnis)3.2.1 StrahlungsbilanzDie Strahlungsbilanz Q ergibt si
h analog zu Glei
hung 2.2 als Summe der kurzwelligenund langwelligen Strahlungs�ussdi
hten aus
Q = QS +QL , (3.2)mit
QS = (1 − α)QS,d (3.3)und

QL = ε(QL,d − σT 4
sfc) . (3.4)Neben den aktuellen kurzwelligen respektive langwelligen Strahlungs�ussdi
hten QS,d und

QL,d sind für die Strahlungsbilanz an der Ober�ä
he die kurzwellige Albedo respektive dielangwellige Emmissivität von Bedeutung. Die Emmissivität der Ober�ä
he wird für alleBodenarten im Modell glei
hgesetzt mit ε = 0, 996. Die kurzwellige Albedo α setzt si
haus mehreren Komponenten zusammen
α = fsαs + (1 − fs) · (fvαv + (1 − fv)αso) , (3.5)wobei αs, αv und αso die Albedo von S
hnee, der Vegetation respektive des Bodens ist, fs,

fv der Flä
henanteil der S
hneede
ke und der Vegetation. Die Albedo der Vegetation ist



16 3.2 Das Bodenmodell TERRA-MLBodenart Eis Gestein Sand sand-igerLehm Lehm lehm-igerTon Ton Torf
wPV [1] - - 0,364 0,445 0,455 0,475 0,507 0,863
wFC [1] - - 0,196 0,260 0,430 0,370 0,463 0,763
wPWP [1] - - 0,042 0,100 0,110 0,185 0,257 0,265
wADP [1] - - 0,012 0,030 0,035 0,060 0,065 0,098
IK2 [kgm−2 s−1] - - 0,0035 0,0023 0,0010 0,0006 0,0001 0,0002
Do [10−9 m2 s−1] - - 18400 3460 3570 1180 442 106
D1 [1] - - -8,45 -9,47 -7,44 -7,76 -6,74 -5,97
K0 [10−9ms−1] - - 47900 9430 5310 764 17 58
K1 [1] - - -19,27 -20,86 -19,66 -18,52 -16,32 -16,48
ρ0c0
[106 J m−3K−1]

1,92 2,10 1,28 1,35 1,42 1,50 1,63 0,58
λ0 [W K−1m−1] 2,26 2,41 0,30 0,28 0,25 0,21 0,18 0,06
∆λ [W K−1m−1] 0,0 0,0 2,10 2,12 1,33 1,34 1,32 0,44
αso,t [1] 0,70 0,30 0,30 0,25 0,25 0,25 0,25 0,20
αso,f [1] 0,00 0,00 0,44 0,27 0,24 0,23 0,22 0,10Exponent B [1] 1,0 1,0 3,5 4,8 6,1 8,6 10,0 9,0
fSand [1] - - 0,90 0,65 0,40 0,35 0,15 0,90
fTon [1] - - 0,05 0,10 0,20 0,35 0,70 0,05Tabelle 3.2: Bodenparameter (für nähere Erläuterungen siehe Text respektive Symbolver-zei
hnis)

konstant mit αv = 0, 15, die Albedo des S
hnees ist abhängig vom Alter der S
hneede
keund variiert zeitli
h zwis
hen 0, 4 ≤ αs ≤ 0, 7. Die Albedowerte für unbewa
hsenen Bodensind von der Bodenart abhängig (Tabelle 3.2) und dem aktuellen Wassergehalt in derobersten Bodens
hi
ht
αso = αso,t − αso,fwl , (3.6)mit αso,t als Albedo für tro
kenen Boden und αso,f als Korrekturfaktor für feu
hten Bo-den. Das bedeutet, dass die Albedo und damit der Energiegewinn der Ober�ä
he ni
htvon der Art der Vegetation abhängig ist. Im Sommer, wenn groÿräumig ein Vegetations-bede
kungsgrad von über 80% errei
ht wird, führt das zu einer nahezu identis
hen Albedoim Modellgebiet. Das ist ni
ht realistis
h und entspri
ht ni
ht dem aktuellen Stand derKlimamodellierung.
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Der Wärmetransport im Boden wird mittels der Wärmeleitungsglei
hung (Gl. 2.5) be-s
hrieben. Der Bodenwärmestrom Gk ergibt si
h aus

Gk = −λ(Tso)k+1 − (Tso)k
zm,k+1 − zm,k

, (3.7)wobei zm,k die Tiefe der Mitte der S
hi
ht k ist. Bei der Wärmeleitfähigkeit, deren Bestim-mung auf Daten von Benoit (1976) und van Wijk und de Vries (1966) beruht, wird einmittlerer Flüssigwassergehalt wm berü
ksi
htigt:
λ = λ0+

(

0, 25 +
0, 3∆λ

1, 0 + 0, 75∆λ

)

∆λ·Min

[(

4wm

wPV

)

;

(

1 +

(

4wm

wPV
− 1

)

1 + 0, 35∆λ

1, 0 + 1, 95∆λ

)](3.8)Die Werte für λ0 und ∆λ sind von der Bodenart abhängig und in Tabelle 3.2 dokumen-tiert. Für den mittleren Wassergehalt wird jedo
h ein in Anhängigkeit von der Bodenartkonstanter Wert angenommen mit
wm = 0, 5(wFC + wPWP ) . (3.9)Die Wärmeleitfähigkeit ist dadur
h vom aktuellen Wassergehalt im Boden unabhängig.Das bedeutet, dass ein konstanter Wert über das gesamte Bodenpro�l benutzt wird, dersi
h au
h zeitli
h ni
ht ändert. Dadur
h wird eine gewisse Entkopplung des Energie- undWasserhaushaltes vorgenommen. Für Simulationen über längere Zeiträume, in denen derWassergehalt im Boden jahreszeitli
hen S
hwankungen unterworfen ist, führt dies ni
ht zuRü
kkopplungen auf den Energietransport im Boden und die Bodentemperatur und damitden sensiblen Wärme�uss.Der Bodenwärmestrom G0 als Residuum aus Strahlungsbilanz und den turbulentenWärme�üssen ersetzt an der oberen Grenz�ä
he des Bodens den Wärme�uss im Boden.Damit erhält man die Wärmeleitungsglei
hung für die oberste Bodens
hi
ht in der Form

(

∂Tso

∂t

)

k=1

=
1

ρsocso∆z1

[

λ
(Tso)k=2 − (Tso)k=1

zm,2 − zm,1
+G0

]

. (3.10)Die Bere
hnung der volumetris
hen Wärmekapazität ρsocso erfolgt na
h den jeweiligen
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hiedenen Anteile an tro
kenem Boden, Wasser und Eis mit
ρsocso = ρ0c0 + ρwcwwl + ρwcEiswEis , (3.11)wobei die Werte für tro
kenen Boden ρ0c0 in Abhängigkeit von der Bodenart in Tabelle3.2 zu sehen sind, und für Wasser ρwcw = 4, 18 · 106 J m−3K−1 und Eis ρwcEis = 2, 10 ·

106 J m−3K−1 gilt. In der untersten Bodens
hi
ht wird eine zeitli
h konstante Temperaturangenommen
(

∂Tso

∂t

)

k=10

= 0 . (3.12)Die Temperatur (Tso)k=10 wird dur
h eine klimatologis
he Mitteltemperatur als externerWert vorgeben. Das könnte bei langen Simulationszeiten, wenn si
h das Klima der Atmo-sphäre ändert, zu Problemen führen. Eine andere Behandlung dieser Randbedingung fürKlimaänderungssimulationen ers
heint notwendig.3.2.3 Sensibler Wärme�ussDer sensible Wärme�uss wird im TERRA-ML dur
h einen Bulk-Ansatz parametrisiert
H = ρacp,a

1

ra
(Tsfc − θaπsfc) , (3.13)mit Tsfc = (Tso)k=1, θa als potentielle Temperatur der untersten Atmosphärens
hi
ht und

πsfc als skaliertem Luftdru
k. Der aerodynamis
he Widerstand ra wird dabei gegebendur
h
r−1
a = Ch |vh| , (3.14)mit Ch als Transportkoe�zient für den Wärmetransport und vh als horizontaler Wind-ges
hwindigkeit. Die Bestimmung des Transportkoe�zienten basiert auf der Methode vonLouis (1979) und setzt den Transportkoe�zienten in Beziehung zur Rauigkeitslänge z0,der Höhe h der untersten Atmosphärens
hi
ht und der Bulk-Ri
hardson-Zahl Rib. Er be-rü
ksi
htigt damit die Eigens
haften der Ober�ä
he und die Stabilitätsverhältnisse.3.2.4 Latenter Wärme�ussBei der Bestimmung des latenten Wärme�usses wird im TERRA-ML davon ausgegangen,dass si
h die Wasserdamp�üsse aus den vers
hiedenen Quellen zu einem totalen Fluss



3.2 Das Bodenmodell TERRA-ML 19summieren lassen. Damit erhält man als Glei
hung für den latenten Wärme�uss
E = E0 = L · (ETr + Eb + Ei + Es) , (3.15)wobei ETr die Transpiration, Eb die Evaporation aus unbewa
hsenem Boden, Ei die Eva-poration aus dem Interzeptionsspei
her und Es die Evaporation (Sublimation) aus derS
hnees
hi
ht ist.

Die Transpiration ETr wird im TERRA-ML in Anlehnung an das BATS (Di
kinson,1984) bestimmt. Für die Vegetation wird angenommen, dass sie dieselbe Temperatur wieder Boden besitzt. Auÿer für Eis und Gestein wird Transpiration für alle Bodenartengestattet. Dur
h die Berü
ksi
htigung der Widerstände des Wasserdampftransportes vonder Vegetation zur Bestandsluft (rf ) und von der Bestandsluft in die Atmosphäre (ra)ergibt si
h für die Transpiration
ETr = fv · (1 − fi) · (1 − fs) ·

1

ra + rf
· ρa(qsfc,sat − qa) . (3.16)Der aerodynamis
he Widerstandskoe�zient für die Transpiration wird in Analogie zumsensiblen Wärme�uss (Gl. 3.14) bestimmt mit

r−1
a = Cq |vh| , (3.17)wobei Cq der Transportkoe�zient für den Wasserdampftransport ist. Momentan wird imModell keine Unters
heidung für den Transport von Wärme und Wasserdampf vorgenom-men, d.h. Ch = Cq. Der Widerstand der Vegetationss
hi
ht gegenüber der Transpirationist formuliert mit

r−1
f = (rla + rs)

−1 · fLAI , (3.18)wobei dur
h die Multiplikation mit dem Blattlä
henindex die vergröÿerte Blattober�ä
heberü
ksi
htigt wird. Die Transpiration ist demzufolge neben dem Vegetationsbede
kungs-grad au
h direkt vom Blatt�ä
henindex abhängig. Im Modell wird angenommen, dass derWasserdamp�uss zwis
hen Blättern und der Bestandsluft glei
h dem Fluss zwis
hen Be-standsluft und Atmosphäre ist. Somit erhält man für den Transferwiderstand zwis
henBlattober�ä
he und der Umgebungsluft der Blattober�ä
he rla = 0. Der stomatale Wider-
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h na
h Di
kinson (1984) mit
r−1
s = r−1

max + (r−1
min − r−1

max)[FPARFwFTFq] , (3.19)wobei rmax und rmin der maximale und minimale stomatale Widerstand sind, und dieFunktionen FPAR den Ein�uss der Strahlung, Fw den Ein�uss des Bodenwassergehaltes, FTden Ein�uss der Umgebungstemperatur und Fq den Ein�uss der umgebenden spezi�s
henFeu
hte auf den aktuellen Stomatawiderstand bes
hreiben. Die Werte der Stressfunktionen
F liegen zwis
hen 0 respektive 1 für optimale Bedingungen für die Transpiration undwerden bestimmt mit

Fq = 1 , (3.20)
FPAR = Min

(

1 ;
QPAR

QPAR,crit

)

, (3.21)
Fw = Max

[

0 ; Min

(

1 ;
wl,root − wPWP

wTLP − wPWP

)]

, (3.22)
FT = Max

[

0 ; Min

(

1 ; 4
(T2m − T0)(Tend − T2m)

(Tend − T2m)2

)]

, (3.23)wobei QPAR die photosynthetis
h aktive Strahlung, QPAR,crit = 100W m−2, T2m die Tem-peratur in 2 m Höhe über dem Erdboden und Tend = 313, 15K ein Tuningparameterist. Der den P�anzen zur Transpiration zur Verfügung stehende Wassergehalt des Bodens
wl,root wird bestimmt mit

wl,root =
1

zroot

z=zroot
∫

z=0

wl(z)dz , (3.24)wobei zroot die Wurzeltiefe, wPWP der permanente Welkepunkt (Tabelle 3.2) und wTLP derTurgorverlustpunkt ist. Der Punkt, ab dem die P�anzenzellen ihren Innendru
k verlieren,ergibt si
h aus
wTLP = wPWP + (wFC − wPWP ) · (0, 81 + 0, 121arctg(Epot − Epot,norm)) , (3.25)mit der Feldkapazität wFC (Tabelle 3.2), der potentiellen Evaporation Epot und Epot,norm =

4, 75mmd−1. Im Falle optimaler Bedingungen für die Transpiration wird diese dur
h denminimalen Stomatawiderstand, bei limitierten Bedingungen dur
h den maximalen Stoma-tawiderstand begrenzt. Diese Werte sind in der Parametrisierung unabhängig von der Art



3.2 Das Bodenmodell TERRA-ML 21der Vegetation und damit räumli
h und zeitli
h konstant, was als problematis
h einge-s
hätzt werden muss, da die Vegetation si
h zumeist an die klimatis
hen Bedingungenangepasst hat. In heiÿen und tro
kenen Gebieten besitzen P�anzen wesentli
h e�ektivereMe
hanismen zur Reduktion der Transpiration als dies in gemäÿigten Klimaten der Fallist. Allgemein besteht im TERRA-ML das Problem, dass momentan keine Unters
heidungder Art der Vegetation in den Prozessen berü
ksi
htigt ist.
Die Evaporation aus unbewa
hsenem Boden Eb ist parametrisiert mit

Eb = (1 − fi) · (1 − fs) · (1 − fv) ·Min [Epot ; Em] , (3.26)mit fi, fs und fv als Flä
henanteil des Interzeptionsspei
hers, der S
hneede
ke respektiveder Vegetation und Epot als potentielle Evaporation. Em wird na
h Di
kinson (1984) alsmaximal mögli
her Wasserdamp�uss dur
h die gegebene Bodenober�ä
he bestimmt. Diepotentielle Evaporation wird bestimmt mit
Epot = ρaCq |vh| (qsfc,sat − qa) , (3.27)wobei qsfc,sat die Sättigungsfeu
hte bei der Temperatur der jeweiligen Ober�ä
he (Interzep-tionsspei
her, S
hneede
ke, oberste Bodens
hi
ht) ist. Die Parametrisierung des maximalmögli
hen Wasserdamp�usses dur
h die Bodenober�ä
he Em wurde dur
h das Anpasseneines Zwei-S
hi
htenmodells an die Lösung eines ho
haufgelösten Bodenmodells gewonnen(Doms et al., 2005). Dabei wird berü
ksi
htigt, dass der Boden ni
ht mehr Wasser ver-dunstet, als aus tieferen S
hi
hten na
hgeliefert werden kann. Die Anpassung basierte aufeiner analytis
hen Anpassung von Mittelwerten des mit dem Porenvolumen normiertenWassergehaltes einer obersten S
hi
ht mit 0, 1m und einer aktiven S
hi
ht von insgesamt

1m. Das resultiert in der Formulierung
Em = ρwCbD

ws,t√
ztzu

. (3.28)In der Version des TERRA-ML werden die Wassergehalte angenähert mit den nä
hst-liegenden S
hi
htgrenzen, in diesem Fall (analog Tabelle 3.1) zu = 0, 1m (u = 3) und
zt = 0, 94m (t = 6). Somit erhält man für den normierten Wassergehalt über den absolu-



22 3.2 Das Bodenmodell TERRA-MLten Wassergehalt Wl,k der obersten Bodens
hi
ht
ws,u =

3
∑

k=1

Wl,k

wPV

3
∑

k=1

∆zk

. (3.29)Die weiteren Gröÿen in Glei
hung 3.28 ergeben si
h aus
Cb = 1 + 1550

Dmin

Dmax
· B − 3, 7 + 5/B

B + 5
, (3.30)mit Dmin = 2, 5 · 10−10 m2s−1 sowie

D = 1, 02 ·Dmaxs
B+2
u (ws,t/ws,u)Bf . (3.31)Der normierte Wassergehalt für die 1m aktive Bodens
hi
ht ws,t wird bere
hnet mit

ws,t =

6
∑

k=1

Wl,k

wPV

6
∑

k=1

∆zk

, (3.32)und Dmax bestimmt wird dur
h
Dmax = B · ψ0 ·K0/θwm , (3.33)mit ψ0 = 0, 2m als hydraulis
hes Potential bei Sättigung, θwm = 0, 8 als Anteil des mitWasser gesättigten Bodens. Die Parameter B und K0 sind von der Bodenart abhängig(Tabelle 3.2). Bf bere
hnet si
h aus

Bf = 5, 5 − 0, 8B ·
[

1 + 0, 1(B − 4)log10
K0

KR

]

, (3.34)mit KR = 10−5 ms−1. Aus den Formulierungen wird deutli
h, dass die Evaporation ausunbewa
hsenem Boden neben dem Vegetationsbede
kungsgrad hauptsä
hli
h von der Bo-denart respektive den zugeordneten spezi�s
hen Parametern abhängt.Be�ndet si
h Wasser im Interzeptionsspei
her (Wi), so kann aus diesem Evaporation
Ei statt�nden mit

Ei = Max
[ρw

∆t
Wi ; fiEpot

]

. (3.35)
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henanteil fi des Interzeptionsspei
hers ergibt si
h aus
fi = Max

[

0, 01 ; 1, 0 − eMax(−5,0 ;−Wi/δi)
]

, (3.36)mit δi = 0, 001m. Die maximale Wassermenge, die im Interzeptionsspei
her zurü
kgehaltenwerden kann, ist abhängig vom Vegetationsbede
kungsgrad und wird bestimmt mit
Wi,max = Wi,0(1, 0 + 5, 0 · fv) , (3.37)wobei Wi,0 = 5 · 10−4 m. Im Falle der Taubildung (Epot < 0 , Tsfc < T0) gilt

Ei = Epot . (3.38)Analog zur Evaporation aus dem Interzeptionsspei
her (Gl. 3.35) wird die Evaporationaus der S
hneede
ke Es bestimmt mit
Es = Max

[ρw

∆t
Ws ; fsEpot

]

, (3.39)mit dem absoluten Wassergehalt der S
hneede
ke Ws und dem Flä
henanteil der S
hnee-de
ke
fs = Max [0, 01 ; Min(1, 0 ; Ws/δs)] , (3.40)mit δs = 0, 015m. Unter den Bedingungen Epot < 0 und Ts,sfc < T0 wird die Reifbildungsimuliert mit

Es = Epot . (3.41)Na
hdem die Summe der einzelnen Wasserdamp�üsse aus den vers
hiedenen Quel-len bestimmt wurde (Gl. 3.15), wird abs
hlieÿend die �ktive spezi�s
he Feu
hte an derOber�ä
he qsfc,f bestimmt, die notwendig wäre, um den bere
hneten Wasserdamp�usszu gewährleisten. Analog dem Bulk-Ansatz der potentiellen Verdunstung (Gl. 3.27) erfolgtdies mit
E0 = ρaCq |vh| (qsfc,f − qa) . (3.42)Die damit bestimmte spezi�s
he Feu
hte berü
ksi
htigt dadur
h den Ein�uss der Vegeta-tion auf die im Bulk-Ansatz eigentli
h vorausgesetzte �a
he Ober�ä
he.



24 3.2 Das Bodenmodell TERRA-ML3.2.5 BodenwasserÜber den Nieders
hlag, die Tau- und Reifbildung sowie über Evaporation und Transpira-tion erfolgt der Austaus
h von Wasser zwis
hen Boden und Atmosphäre (Abbildung 3.1).Ein weiterer Prozess der beim Wasserhaushalt berü
ksi
htigt wird, ist der Wasserverlust imBoden dur
h Ab�uss. Als Wasserspei
her des Bodenmodells dienen der Interzeptionspei-
her, die S
hneede
ke und die Bodens
hi
hten selbst. Wasser kann zwis
hen den Spei
hernausgetaus
ht werden dur
h In�ltration, Perkolation und Kapillarbewegung, S
hnees
hmel-ze sowie beim Gefrieren von Wasser im Interzeptionsspei
her.Wasser wird dem Boden über In�ltration von Nieders
hlag zugeführt. Die In�ltrations-rate IP ist dur
h das verfügbare Porenvolumen in der obersten Bodens
hi
ht limitiert:
IP = Min(Imax ;

wPV −wl,1

2∆t
∆z1ρw) . (3.43)Bei gefrorenem Boden �ndet keine In�ltration statt, es kommt zu Ober�ä
henab�uss oderder Ausbildung einer S
hneede
ke. Ansonsten wird die maximale In�ltrationsrate Imaxbestimmt mit

Imax = frSoro[Max(0, 5 ; fv) · Ik1(wPV − wl,1)/wPV + Ik2] , (3.44)wobei Ik1 = 0, 002 kg m−2 s−1. Das Porenvolumen wPV und Ik2 sind von der Bodenartabhängig (Tabelle 3.2). Dur
h fr = 1 − (wEis,1/wPV ) wird die Reduktion der maximalenIn�ltration dur
h Eis in der obersten Bodens
hi
ht berü
ksi
htigt. Die subskaligen Gelän-dee�ekte werden momentan im TERRA-ML verna
hlässigt (Soro = 1). Wird die maximaleIn�ltrationsrate errei
ht, kommt es zur Generierung von Ober�ä
henab�uss R.Das Wasserbudget der Bodens
hi
hten hängt von den Wassergehalten der über- und un-terliegenden S
hi
hten ab. Zudem wird der Wassergehalt der Bodens
hi
ht von der Wasser-extraktion dur
h Evapotranspiration, dem Gravitations- und Kapillartransport sowie derAb�ussbildung beein�usst. Der vertikale Transport in�ltrierten Wassers wird im TERRA-ML dur
h die Ri
hards-Glei
hung parametrisiert (2.12). Unter Verna
hlässigung der Ex-traktion von Wasser dur
h Wurzeln erhält man
∂wl

∂t
=

1

ρw

∂F

∂z
, (3.45)
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F = ρw

(

Dw(wl)
∂wl

∂z
−K(wl)

)

. (3.46)Die hydraulis
he Di�usivität Dw(wl) und die hydraulis
he Leitfähigkeit K(wl) sind vomWassergehalt abhängig und werden parametrisiert dur
h
Dw(wl) = D0 exp

(

D1
wPV − w̄l

wPV − wADP

) (3.47)und
K(wl) = K0 exp

(

K1
wPV − w̄l

wPV − wADP

)

, (3.48)wobei wADP die Residualfeu
hte und w̄l das gewi
htete Mittel des Wassergehaltes derHalblevels ist. Die Konstanten D0, D1, K0, K1 und wADP sind von der Bodenart abhängig(Tabelle 3.2). Am Unterrand der letzten hydrologis
h aktiven S
hi
ht ist Dw = 0, d.h. eswird nur no
h Versi
kerung berü
ksi
htigt und keine Di�usion von unterliegenden S
hi
h-ten. Am Oberrand ersetzt die In�ltration den vertikalen Fluss. Ist die Feldkapazität derBodens
hi
ht errei
ht, kommt es zur Generierung von Bodenab�uss analog zu
Rk = − wl,k − wFC

wPV − wFC

(

∂F

∂z

)

k

∆zk . (3.49)Die Menge an Wasser Trk, die dem Boden dur
h die Extraktion von Wurzeln (Transpira-tion) entzogen wird, verteilt si
h auf die Bodens
hi
hten k mit
Trk = ETr

∆zroot,k

zroot

wl,k

wl,root
, (3.50)wobei ∆zroot,k der dur
hwurzelte Anteil der Bodens
hi
ht ist.3.2.6 Externe ParameterFür die Parametrisierungen im TERRA-ML werden zusätzli
h externe Parameter benö-tigt, die hauptsä
hli
h dazu dienen, den Zustand der Erdober�ä
he zu 
harakterisieren.Dazu gehören neben der Land-See-Klassi�kation und der Orogra�e die Landnutzungsartmit den damit verbundenen Ober�ä
heneigens
haften. Als externe Eingangsparameter fürdas Bodenmodell werden in Bezug auf die Landnutzungsart die Gröÿen Rauigkeitslänge,Vegetationsbede
kungsgrad, Wurzeltiefe, Blatt�ä
henindex (LAI) sowie die Bodenart vor-gegeben. Ein weiterer Parameter, der vorgebenen wird, ist die untere Randbedingung des



26 3.2 Das Bodenmodell TERRA-MLBodens. Die Temperatur in der untersten Bodens
hi
ht wird in den Simulationen konstantgehalten und wird mit Werten, die vom Datensatz der CRU (New et al., 2000) abgeleitetwurden, initialisiert.Zur Bestimmung der Landnutzungsklassen dienen zwei Datensätze. Dies ist zum einender Datensatz der GLOBAL LAND COVER CHARACTERISTICS DATA BASE (GLCC)vom amerikanis
hen Geologi
al Servi
e. Dieser Datensatz liegt in einer räumli
hen Au�ö-sung von 1 km weltweit auÿer für die Antarktis vor. Als Basis dient ein Jahr AVHRR-Datenaus denen 24 Landnutzungsarten abgeleitet wurden. Die Genauigkeit der automatis
henInterpretation wurde manuell überprüft und wird mit 65% angegeben (Doms et al., 2005).Zum anderen wird der CORINE Datensatzes benutzt. Dieser basiert auf einer Initiativeder Europäis
hen Union und stellt die benötigten Werte in einer räumli
hen Au�ösungvon 250 m, aber nur für bestimmte Teile Europas bereit. Dort, wo Daten vorhanden sind,werden die GLCC Daten dur
h die des CORINE Datensatzes ersetzt.Die Bodenart wird vom FAO Datensatz DIGITAL SOIL MAP OF THE WORLD ab-geleitet. Dieser Datensatz liegt in einer geogra�s
hen Projektion mit einer Au�ösung von 5Bogenminuten vor. In diesem Datensatz wurde aus den vers
hiedenen Klassi�kationen derNationen eine gemeinsame De�nition erstellt. Aus einigen Gebieten liegen keine beoba
h-teten Werte vor, so dass dort die Bodenart aufgrund der Landform, Geologie, Vegetationund/oder des Klimas abges
hätzt wurde.Die Charakteristik der Vegetation, also Vegetationsbede
kungsgrad und LAI wird dur
heine einfa
he zeitabhängige Interpolation von einem Minimal- und einem Maximalwert derGröÿe entspre
hend der Landnutzungsart ermittelt. Der aktuelle Wert hängt dabei vomTag im Jahr Jd, der geogra�s
hen Breite und der Geländehöhe ab. Zunä
hst wird dabeider Beginn Vs und die Länge Vl der Vegetationsperiode bestimmt mit
Vs = max(1, 0 ; 3(|ϕ| − 20◦)) , (3.51)
Vl = min(365 ; 345 − 4, 5(|ϕ| − 20◦)) , (3.52)wobei ϕ die geogra�s
he Breite ist. Die Interpolation der Gröÿe PL (Vegetationsbede
kungs-grad oder LAI) erfolgt dann mit

PL(ϕ, Jd,Φs) = PLmin + (PLmax − PLmin) · fpl · fh(Φs) , (3.53)
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fpl = max(0, 0 ; min(1, 0 ; C · sin(π ·max(0, 0 ; (Jd − Vs)/Vl)))) (3.54)und dem Höhenkorrekturfaktor fh(Φs) = exp(−5 · 10−9 · Φ2

s) mit dem Geopotential ander Ober�ä
he Φs. Die Konstante C = 1, 12 bestimmt die Länge der Periode, für die gilt
fpl = 1. Für die Wurzeltiefe wird in den Simulationen ein zeitli
h konstanter Wert benutzt.



Kapitel 4
Unsi
herheitsberei
he vonOber�ä
hen- und Bodenparametern
Im Kapitel 3.2 wurde gezeigt, wel
he Vielzahl an Parametern im Bodenmodell des CLM be-nutzt werden. Diese Parameter stammen entweder aus einer Parametrisierung oder werdenals externe Daten aus Beoba
htungen in das Modell eingeführt. Für viele dieser Parame-ter ist die Angabe eines Unsi
herheitsberei
hes für den Parameter von groÿem Wert. Ausvers
hiedenen Messmethoden resultieren vers
hiedene Werte für dieselbe Gröÿe und eineEnts
heidung, wel
her Wert der �ri
htige� ist, kann in vielen Fällen ni
ht getro�en wer-den. In diesem Kapitel werden Unsi
herheitsberei
he für vers
hiedene Ober�ä
hen- undBodenparameter aufgezeigt und die Auswahl der Parameter für die Sensitivitätsstudienbegründet.4.1 LAIIn Abbildung 4.1 ist für vers
hiedene Quellen der minimale und in Abbildung 4.2 dermaximale Blatt�ä
henindex LAI für das Modellgebiet gezeigt. Auÿer den Werten, die ur-sprüngli
h im CLM benutzt werden, sind in den Abbildungen no
h Werte von einem vomGKSS-Fors
hungszentrum bereitgestellten Datensatz (B. Ro
kel, pers. Mitteilung), vomECOCLIMAP Projekt (Masson et al., 2003) und vom EFAI-NDVI Datensatz (Stö
kli undVidale, 2004) zu sehen.Der ECOCLIMAP-Datensatz ist ein globaler Ober�ä
henparameterdatensatz mit 1x1
km2 räumli
her Au�ösung. Er wurde aus bereits bestehenden Landnutzungsdatensätzenund Klimakarten sowie Satellitendaten zusammengestellt. Zuerst wurden dafür 215 Öko-28
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Abbildung 4.1: Minimaler Blatt�ä
henindex für das CLM (oben links), ECOCLIMAP(oben re
hts), GKSS (unten links) und EFAI (unten re
hts)systeme de�niert und dana
h die Ober�ä
henparameter den einzelnen Ökosystemen zuge-wiesen. Unter einer Vielzahl weiterer Parameter enthält der Datensatz au
h Werte für denBlatt�ä
henindex und den Vegetationsbede
kungsgrad. Diese Werte liegen auf Monatsba-sis vor. Für die Studien wurden die minimalen und maximalen Werte für die Gitterpunkteaus den gesamten Monatsdaten ermittelt und auf das Modellgitter projiziert.Der European Fourier-Adjusted and Interpolated Normalized Di�eren
e Vegetation In-dex Datensatz (von hier an als EFAI referenziert) enthält Daten über die globale P�anzen-phänologie, die aus Satellitenbeoba
htungen gewonnen wurden. Sie werden als Mittelwerteüber den Zeitraum 1982-2001 bereitgestellt. Zeitvariante Felder wie der LAI liegen als 10-Tagesmittelwerte für die Periode vor. Für die Abbildungen 4.1, 4.2, 4.3 und 4.4 wurde wie
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Abbildung 4.2: Maximaler Blattfä
henindex für das CLM (oben links), ECOCLIMAP(oben re
hts), GKSS (unten links) und EFAI (unten re
hts)beim ECOCLIMAP-Datensatz aus den einzelnen Terminen das Minimum und Maximumfür die einzelnen Gitterpunkte ermittelt und auf das Gitter projiziert.Die Werte der GKSS basieren ebenso wie die Originaldaten des DWD auf dem GLCC-Datensatz, wurden am Fors
hungsinstitut prozessiert und als Eingabeparameter für dasCLM aufbereitet.Die Abbildungen 4.1 und 4.2 zeigen deutli
h, dass si
h die Werte für den maximalenLAI in einigen Gebieten, wie z.B. der Iberis
hen Halbinsel oder Skandinavien, zwis
henden Originaldaten und den anderen Datensätzen im Berei
h von 2-6 m2m−2 erhebli
hunters
heiden. Aber au
h die Datensätze untereinander weisen si
htbare Di�erenzen auf.So kann man in Skandinavien teilweise für den einen Datensatz Werte für den maxima-
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kungsgrad 31len Blatt�ä
henindex von unter 1 m2m−2 �nden (GKSS), während zwei andere Wertevon über 7 m2m−2 angeben (CLM und EFAI) und der vierte Datensatz einen Wert um4 m2m−2 angibt. Beim Wert für den minimalen Blatt�ä
henindex sind die Unters
hiedeni
ht so extrem, da hier die Werte im Gebiet insgesamt, mit Ausnahme CLM in Skandi-navien, niedrig sind. Das räumli
he Muster ist aber au
h hier für die Datensätze deutli
hzu unters
heiden.Die biophysikalis
hen Variablen, die aus Satellitenbeoba
htungen gewonnen werden un-terliegen einem groÿen Unsi
herheitsberei
h. Für die Ableitung der Werte, wie z.B. LAI,kommen Modelle zum Einsatz, die meist eine empiris
he Beziehung zwis
hen dem vomSatelliten beoba
hteten Wert, z.B. des NDVI (Normalized Di�eren
e Vegetation Index),und der biophysikalis
hen Gröÿe benutzen. Da für unters
hiedli
he Gebiete unters
hiedli-
he Beziehungen gelten, kann es zu Unsi
herheiten in der Bestimmung des LAI von 10-30%kommen (Friedl et al., 1995). Die Unters
hiede in den hier gezeigten Datensätzen weisenaber wesentli
h gröÿere Werte auf. Insbesondere die Werte des GKSS Datensatzes in Skan-dinavien und auf der Iberis
hen Halbinsel im Berei
h von 1,0 m2m−2 s
heinen im Verglei
heher unrealistis
h.
4.2 Vegetationsbede
kungsgradDie Abbildungen 4.3 und 4.4 zeigen den minimalen respektive maximalen Vegetationsbe-de
kungsgrad der Daten, wie sie original im CLM benutzt werden sowie für den ECOCLI-MAP und den GKSS Datensatz. Wie s
hon beim Blatt�ä
henindex zeigen si
h deutli
heUnters
hiede, allerdings sind beim Vegetationsbede
kungsgrad die Unters
hiede der mini-malen Werte gröÿer als die der maximalen. In einigen Gebieten, z.B. Frankrei
h, �ndetman einen minimalen Flä
henanteil der Vegetation für ECOCLIMAP von über 70%, wäh-rend er im CLM bei 30% und für GKSS unter 20% liegt. Beim maximalen Bede
kungsgradsind die Unters
hiede insbesondere im Mittelmeerraum (Iberis
he Halbinsel) ausgeprägt.Als Gröÿenordnung für die mittleren Abwei
hungen lassen si
h dabei 5-30% feststellen.Zusammen mit den in Kapitel 3.2.6 festgestellten Qualitätsmerkmalen der Originaldatendes DWD ist dies für den Unsi
herheitsberei
h des Parameters ein realistis
her Wert.



32 4.3 Bodenart

Abbildung 4.3: Minimaler Vegetationsbede
kungsgrad für CLM (oben links), ECOCLI-MAP (oben re
hts) und GKSS (unten)4.3 BodenartIn der Abbildung 4.5 ist die Zuordnung der Bodenarten für das CLM wie original linkszu sehen, das re
hte Bild zeigt die Zuordnung na
h dem GKSS Datensatz. Der ECOCLI-MAP Datensatz beinhaltet diese Gröÿe au
h. Allerdings ist hier eine andere Klassi�zierungvorgenommen worden, so dass ein direkter Verglei
h ni
ht mögli
h ist. Daran kann manjedo
h das prinzipielle Problem erkennen, das für die Bestimmung der Bodenart besteht.Neben der ungenügenden Anzahl an Messdaten für eine groÿräumige Kartierung führt dieVielzahl von Klassi�zierungsmethoden zu einer Vielzahl unters
hiedli
her Bezei
hnungenfür dieselbe Bodenart oder der Zuordnung des Bodens zu einer Bodenart mit einer groÿen
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Abbildung 4.4: Maximaler Vegetationsbede
kungsgrad für CLM (oben links), ECOCLI-MAP (oben re
hts) und GKSS (unten)Variation der bodenphysikalis
hen Eigens
haften innerhalb dieser Klasse. Diese Eigens
haf-ten werden dur
h die Textur des Bodens bestimmt, die dur
h die Zusammensetzung derKorngröÿenfraktionen gegeben ist. In Abbildung 4.6 ist die Einteilung des Bodens in Bo-denarten anhand des Gemis
hes von Sand, S
hlu� und Ton na
h DIN 4220 und der inden USA gebräu
hli
hen Version zu sehen. Das TERRA-ML unterteilt momentan 5 Bo-denarten des Feinbodens, während in der Originalversion des BATS 12 Bodenarten für dieEinteilung von Sand bis Ton benutzt werden (Di
kinson et al., 1986).Den vers
hiedenen Bodenarten werden im Modell spezi�s
he Eigens
haften zugewiesen,wie z.B. die Feldkapazität, das Porenvolumen, der permanente Welkepunkt, die Wärme-leitfähigkeit und Wärmekapazität (siehe au
h Tabelle 3.2). In der Literatur �nden si
h für
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Abbildung 4.5: Bodenart im CLM (links) und für GKSS. 1 - Eis, 2 - Gestein, 3 - Sand, 4- sandiger Lehm, 5 - Lehm, 6 - lehmiger Ton, 7 - Ton, 8 - Torf, 9 - Wasser.

Abbildung 4.6: Bodenarten des Feinbodens na
h der US Soil Taxonomy (re
hts) und na
hDIN 4220 (S = Sand, s = sandig, U = S
hlu�, u = s
hlu�g, L = Lehm, l = lehmig, T =Ton, t = tonig)die Bodenarten für die vers
hiedenen Werte unters
hiedli
he Angaben. Wie Tabelle 4.1 undAbbildung 4.7 zeigen, besitzen die bodenphysikalis
hen Werte dabei au
h einen Unsi
her-heitsberei
h, der von einigen Prozent bis zu einigen Gröÿenordnungen wie bei der hydrau-lis
hen Leitfähigkeit rei
ht. In Abbildung 4.7 ist zu sehen, wel
her Unsi
herheitsberei
hfür die hydraulis
he Leitfähigkeit dur
h 3 vers
hiedene Ansätze in der Bestimmung auf-gespannt wird. Zum einen ist die Bere
hnung der hydraulis
hen Leitfähigkeit na
h Brooksund Corey (1964) gezeigt. Sie verwenden die Formel



4.3 Bodenart 35Parameter Sand Ton Autor0,4 - 10,0 0,2 - 1,5 Geiger et al. (1995)Wärmeleitfähigkeit 0,29 - 2,55 0,16 - 1,59 van Wijk (1963)
[W m−1K−1] 0,3† 0,25† Ayra (2001)0,83 - 2,51 0,41 - 1,67 Geiger et al. (1995)Wärmekpazität 1,26 - 2,93 1,26 - 2,93 van Wijk (1963)
[106 J m−3K−1] 1,28† 1,42† Ayra (2001)0,0677 0,2864 Clapp und Hornberger (1978)Permanenter Welkepunkt 0,03 - 0,1 0,19 - 0,24 Stö
kle und Nelson (1996)
[−] 0,01 0,138 Dudhia et al. (2005)0,395 0,482 Clapp und Hornberger (1978)0,339 0,468 Dudhia et al. (2005)Porenvolumen 0,437 0,475 Rawls und Brakensiek (1982)
[−] 0,43 0,38 Carsel und Parrish (1988)0,415 0,451 Rawls in S
haap und Leij (1998)0,020 0,089 Rawls und Brakensiek (1982)Residualer Wassergehalt 0,045 0,068 Carsel und Parrish (1988)
[−] 0,044 0,075 Rawls in S
haap und Leij (1998)
†tro
kener BodenTabelle 4.1: Unsi
herheitsberei
h für bodenphysikalis
he Parameter
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Abbildung 4.7: Hydraulis
he Leitfähigkeit in Abhängigkeit vom Bodenwassergehalt na
hvers
hiedenen Autoren (siehe Text) und dem CLM für die Bodenarten Sand (links) undTon
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K(wl) = Ks

(

wl − wADP

wPV − wADP

)
2

λ
+3 (4.1)mit Werten für wADP , wPV , Ks und λ na
h Rawls und Brakensiek (1982) (Tabelle 4.1),wobei Ks = 5, 83 · 10−5ms−1und λ = 0, 694 für Sand und Ks = 1, 67 · 10−7 ms−1 und

λ = 0, 165 für Ton. Na
h Campbell (1974) mit Werten von Clapp und Hornberger (1978)wird die hydraulis
he Leitfähigkeit unter Verna
hlässigung des residualen Wassergehaltesbestimmt mit
K(wl) = Ks

(

wl

wPV

)
2

λ
+3

, (4.2)wobei Ks = 1, 76 · 10−4ms−1 und λ = 0, 247 für Sand und Ks = 1, 30 · 10−6ms−1 und
λ = 0, 088 für Ton. Eine weitere Methode wurde von van Genu
hten (1980) formuliert mit

K(wl) = Ks

√

wl − wADP

wPV −wADP

[

1 −
(

1 −
(

wl − wADP

wPV − wADP

)
1

m

)m]2

, (4.3)mit m = 1−(λ+1)−1 , wobei diese Parametrisierung auf den Daten von Rawls und Braken-siek (1982) beruht. Zusätzli
h sind in Abbildung 4.7 no
h die Werte für die hydraulis
heLeitfähigkeit zu sehen, wie sie na
h Glei
hung 3.48 mit den Werten aus Tabelle 3.2 fürdas CLM erhalten werden. Wie zu erkennen ist, sind die Di�erenzen bei vers
hiedenenWassergehalten unters
hiedli
h groÿ, können aber mehrere Gröÿenordnungen ausma
hen.Sowohl die Einteilung der Bodenarten als au
h die Zuordnung der entspre
henden Pa-rameter weist einen groÿen Unsi
herheitsberei
h aus. Hinzu kommen no
h die Problemebei der Bestimmung der Werte für die einzelnen Parameter, so dass si
h die Zuordnungder Bodenarten im Modell als eine Quelle von Unsi
herheiten ausweist.4.4 Parameter für die SensitivitätstudienIn den vorherigen Abs
hnitten wurden Unsi
herheitsberei
he für einige Ober�ä
hen- undBodenparameter vorgestellt. Des Weiteren zeigt si
h, dass im CLM in der aktuellen Versiondie Albedo der Vegetation mit einem räumli
h und zeitli
h konstanten Wert von αv = 0, 15angenommen wird. Damit kann der Ein�uss unters
hiedli
her Vegetationsformen ni
ht be-rü
ksi
htigt werden. Die strahlungsaktive Albedo der Bodenober�ä
he setzt si
h zwar ausmehreren Komponenten zusammen (Gl. 3.5), aber eine räumli
he Variation, insbesonde-re in der Vegetationsphase, wenn ein Bede
kungsgrad von über 80% errei
ht wird, kannAuswirkungen auf die Verteilung der Strahlungsabsorption haben und damit zu einer hö-



4.4 Parameter für die Sensitivitätstudien 37heren Variabilität in den Simulationen führen. Wie für die Vegetationsalbedo wird au
hfür den Stomatawiderstand im Modell ein räumli
h konstanter Minimal- respektive Maxi-malwert angenommen. Au
h hier ist keine Berü
ksi
htigung der Art der Vegetation vor-handen. Der aktuelle Wert für den stomatalen Widerstand am Gitterpunkt bere
hnet si
hna
h Glei
hung 3.19 und ist damit neben dem Minimal- und Maximalwert no
h von denUmweltbedingungen am Gitterpunkt abhängig. Prinzipiell werden beide Parameter (Ve-getationsalbedo und Stomatawiderstand) von der Art der Vegetation bestimmt. Da dieseAbhängigkeit ni
ht im Modell berü
ksi
htigt ist, kommt es zu einem Unsi
herheitsberei
hin der Bestimmung der Werte für die Parameter.In der Wärmeleitungsglei
hung ist zu sehen, dass die Wärmeleitfähigkeit eine Funk-tion der Bodenart und des Wassergehaltes ist (Gl. 3.8). Für die Bere
hnung wird abermomentan im CLM ein mittlerer, konstanter Wassergehalt angenommen. Daraus ergibtsi
h eine gewisse Entkopplung des Wasser- und Energiehaushaltes im Boden, was zu einergeringeren Variabilität führen kann. Aus dieser Art der Formulierung ergibt si
h somit einUnsi
herheitsberei
h für die Bestimmung der Bodentemperatur.Mit diesen Erkenntnissen und den festgestellten Unsi
herheitsberei
hen in den vorigenAbs
hnitten wurden folgende Parameter für die Sensitivitätsstudien ausgesu
ht
⇒Blatt�ä
henindex (LAI)
⇒Vegetationsbede
kungsgrad
⇒Wurzeltiefe
⇒Vegetationsalbedo
⇒Stomatawiderstand
⇒Bodenart
⇒WärmeleitfähigkeitZudem wird in zwei weiteren Sensitivitätsstudien untersu
ht, wel
he Auswirkungen dasBenutzen von Datensätzen aus unters
hiedli
hen Quellen hat, die für mehrere Ober�ä
hen-parameter unters
hiedli
he Werte ausweisen.



Kapitel 5
Ergebnisse der Sensitivitätsstudien
5.1 Referenzsimulation (REF)Um die Sensitivität einer Parameteränderung abs
hätzen zu können, wurde zunä
hst eineReferenzsimulation dur
hgeführt. Dieser Simulation dienten ERA40-Reanalysedaten alsAntriebsdaten, die alle 6h in das Modell eingelesen wurden. Die Simulation wurde am01.05.1986 mit einer Kaltstartinitialisierung begonnen und bis zum 01.01.1988 fortgesetzt.Somit liegt eine Simulation über ein komplettes Jahr vor, auf dem die Auswertung beruht.Eine längere Simulationszeit war wegen des groÿen Re
henbedarfs ni
ht realisierbar. AlleRe
hnungen wurden am Deuts
hen Klimare
henzentrum (DKRZ) dur
hgeführt.Die ersten Monate der Simulation bis zum 01.01.1987 dienten dabei als Eins
hwing-phase für den Boden. Für die Inititalsierung wurde der Mai gewählt, da dort das Pro�lder Bodentemperatur dem des Interpolationspro�les bei der Initialisierung am nä
hstenkommt und somit eine kurze Eins
hwingzeit für das Bodenmodell ausrei
ht. Das Jahr 1987ist ein, bezogen auf Daten der Climate Resear
h Unit (CRU, New et al. (2000, 2002)) füreinen Zeitraum von 1979-1993, lei
ht zu kaltes Jahr. Die Nieders
hlagssumme für das Jahrliegt im Berei
h des 15-jährigen Mittels.Für die Simulationen wurde die Modellversion LM3.19 benutzt, eine inzwis
hen ver-einheitli
hte Version von LM und CLM, die beim DWD bereits im operationellen Einsatzist (U. S
hättler, pers. Mitteilung). Als Untersu
hungsgebiet wurde das komplette GebietEuropas gewählt, die räumli
he Au�ösung beträgt 0,167 Grad im rotierten Koordinaten-system. Das entspri
ht einer horizontalen Au�ösung von etwa 18x18 km2 und 193x217Gitterpunkten. Die vertikale Au�ösung wurde mit einer Einteilung in 20 S
hi
hten ge-wählt. Der benutzte Zeits
hritt ist 90s. 38
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Abbildung 5.1: Jahresmittel der 2m-Temperatur (links) und Jahressumme des Nieders
hla-ges der Referenzsimulation für das Jahr 1987In der Abbildung 5.1 sind die 2m-Temperatur und der Jahresnieders
hlag in der Refe-renzsimulation im Modellgebiet zu sehen. Au�ällig sind die geringen Nieders
hlagsmengenim Mittelmeerraum (Südostspanien, Italien, Balkan) von teilweise unter 300 mm. Ein Ver-glei
h mit Beoba
htungsdaten der Climate Resear
h Unit zeigt (Abbildung 5.2), dass dasModell im südli
hen Berei
h etwa 50% weniger Nieders
hlag generiert, im nördli
hen eine50% höhere Nieders
hlagssumme simuliert. Zudem liegt im Verglei
h die Temperatur umüber 1,5 K niedriger (Abbildung 5.2).Für die Auswertung der Sensitivitätstudien werden Teilregionen betra
htet, die in Ab-bildung 5.3 zu sehen sind. Es sind alle Landpunkte (LAN), Skandinavien (SCA), die Ibe-ris
he Halbinsel (IBE) und der Balkan (BLK). In Abbildung 5.4 sind die Energie�üssean der Erdober�ä
he für vers
hiedene Teilregionen zu sehen. Die unters
hiedli
h intensiveAusprägung des Jahresganges für vers
hiedene Regionen wie SCA und IBE ist deutli
h zuerkennen. Während im Teilgebiet Skandinavien (SCA) knapp 100 W m−2 als maximalesMonatsmittel der Tagesmittel für die kurzwellige Strahlungsbilanz errei
ht werden, sind esim südli
hen Modellgebiet auf der Iberis
hen Halbinsel (IBE) bis zu 225 W m−2 an solarerEinstrahlung die dem Boden zur Umsetzung zur Verfügung stehen. Die Vorzei
henkon-vention für die einzelnen Flüsse ist de�niert mit positiven Werten für in die Atmosphäregeri
htete turbulente Wärme�üsse und positive Werte für zum Erdboden geri
htete Strah-lungs�üsse (H ↑, E ↑, QS ↓, QL ↓).
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Abbildung 5.2: Absolute Di�erenz der Jahresmittel der 2m-Temperatur (links) und pro-zentuale Di�erenz der Jahresumme des Nieders
hlages zwis
hen Referenzsimulation undBeoba
htungsdaten. Werte für Beoba
htungsdaten liegen nur für Landpunkte und Teiledes Modellgebietes vor.

Abbildung 5.3: Teilregionen für die Auswertung



5.1 Referenzsimulation (REF) 41

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 Jahr
-80

-60

-40

-20

0

20

40

60

80

100

120

140

160

180

[W
 m

-2
]

Q
S

Q
L

H
E
G

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 Jahr
-60

-40

-20

0

20

40

60

80

100

120

[W
 m

-2
]

Q
S

Q
L

H
E
G

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 Jahr
-120

-90

-60

-30

0

30

60

90

120

150

180

210

240

[W
 m

-2
]

Q
S

Q
L

H
E
G

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 Jahr
-120

-90

-60

-30

0

30

60

90

120

150

180

210

240

[W
 m

-2
]

Q
S

Q
L

H
E
G

Abbildung 5.4: Absolute Werte für QS, QL, H, E und G für vers
hiedene Teilregionen,LAN (oben links), SCA (oben re
hts), BLK (unten links), IBE (unten re
hts)
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Abbildung 5.5: Di�erenz des LAI von LAI30-REF (links) und LAIECO-REF für das Jah-resmittel
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Abbildung 5.6: Jahresgang des LAI für vers
hiedene Teilgebiete für LAI30 (links) undLAIECO5.2 Blatt�ä
henindex (LAI30, LAIECO)Bei diesen Simulationen wurde der Ein�uss des Blatt�ä
henindex (LAI) auf die Ener-giebilanz untersu
ht. Die in Kapitel 4.1 festgestellten Unsi
herheitsberei
he dienten alsGrundlage für zwei Experimente, bei denen der LAI in einer Simulation �ä
henmäÿig um30% des jeweiligen LAI am Gitterpunkt reduziert wurde (LAI30) respektive die Wertedes ECOCLIMAP-Datensatzes benutzt wurden (LAIECO). In der Abbildung 5.5 ist dieReduktion des LAI für das Modellgebiet zu sehen. Die stärkste Abnahme aufgrund derhö
hsten absoluten Werte (vgl. Abbildung 4.2) erfolgt in Skandinavien. Das ist au
h imJahresgang in Abbildung 5.6 zu erkennen, wo für vers
hiedene Teilregionen die Werte zusehen sind. Absolut ist im Maximum eine Abnahme bis 3,0 m2m−2 zu erkennen. In denanderen Gebieten liegt die Abnahme im Jahresmittel bei etwa 0,5-1,0 m2m−2. In den Som-
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Abbildung 5.7: Di�erenz der Jahresmittel von H (links oben), E (re
hts oben), QS (linksunten) und QL (re
hts unten), LAI30-REFmermonaten, dem Zeitraum mit maximalen LAI, sind die Di�erenzen am gröÿten, so dasshier eine Reduktion bis zu 1,5 m2m−2 erfolgt. Die Werte des ECOCLIMAP-Datensatzeszeigen eine ähnli
he räumli
he Struktur, au
h hier ist die maximale Änderung in Skandi-navien zu erkennen. Zudem ist auf der Iberis
hen Halbinsel eine Reduktion des LAI um2,0 m2m−2 festzustellen.5.2.1 LAI30In Abbildung 5.7 sind die Di�erenzwerte zur Referenzsimulation für die Energiebilanzkom-ponenten im Jahresmittel zu sehen. Es gibt Gebiete, die eine Di�erenz von ±2 W m−2aufweisen, ein Groÿteil des Modellgebietes weist jedo
h kleinere Di�erenzen auf. Die Ge-



44 5.2 Blatt�ä
henindex (LAI30, LAIECO)biete gröÿerer Di�erenzen konzentrieren si
h für den latenten und sensiblen Wärme�usshauptsä
hli
h im südli
hen Modellgebiet, wobei der sensible Wärme�uss eine Zunahme undder latente Wärme�uss ein Abnahme zeigt. Dur
h die Reduzierung der Blatt�ä
he kann dieVegetation weniger verdunsten. Die Evaporation aus dem Boden steigt zwar an, da mehrFeu
hte aus dem Boden in die Atmosphäre gelangt, kann die Reduktion der Transpirationin diesen Gebieten aber ni
ht ausglei
hen.In der Summe heben si
h die Di�erenzen der sensiblen und latenten Wärme�üsse auf,so dass si
h nur eine Veränderung des Bowenverhältnisses im Jahresmittel einstellt. Beiden Strahlungskomponenten fällt auf, dass sogar Änderungen über Wasser�ä
hen zu ver-zei
hnen sind (QS). Zudem ist der Trend zu einer Erhöhung der kurzwelligen Strahlungs-�ussdi
hte und eine Abnahme der langwelligen über den Land�ä
hen erkennbar. Verglei
htman die Verteilung der Di�erenzen mit der implementierten Störung, wird deutli
h, dassim Gebiet der gröÿten Änderung des LAI (Skandinavien) ni
ht die gröÿten Reaktionenauftreten. In den Di�erenzbildern der Monatsmittel Mai ist dies ebenfalls gut zu erkennen(Abbildung 5.8). Zudem ist bei den Monatsmitteln zu beoba
hten, dass die stärksten Re-aktionen auf die Änderung des LAI im Frühjahr/Sommer erfolgen (Abbildung 5.9). Daskann damit erklärt werden, dass zu diesem Zeitpunkt die Vegetationsphase das Maximumerrei
ht und somit das maximale Störungssignal errei
ht wird, und zudem der Strahlungs-haushalt auf seinem hö
hsten Niveau ist.Bei weiteren Untersu
hungen der Monatsmittel zeigte si
h, dass bis zum April/Mai imMittelmeerraum und dem Balkan eine Zunahme des sensiblen Wärme�usses um bis zu 10
W m−2 si
htbar wird, dana
h si
h das Vorzei
hen in einigen Gebieten umkehrt und ei-ne Abnahme des sensiblen Wärme�usses gegenüber der Referenzsimulation in der glei
henGröÿenordnung erfolgt. Analog dazu verhält si
h der latente Wärme�uss, jedo
h mit umge-kehrtem Vorzei
hen (Abbildung 5.10). Mit Beginn des Herbstes im September werden dieseÄnderungssignale s
hwä
her und liegen nur no
h vereinzelt in Berei
hen von 2-3 W m−2.In Abbildung 5.9 ist bereits zu erkennen, dass si
h die Änderungen in den Flussdi
h-ten gegenseitig aufheben. Abbildung 5.11 zeigt deutli
h, dass si
h der Bodenwärmestromim Jahresmittel und auf Monatsbasis über den Land�ä
hen ni
ht ändert. Die Änderun-gen des Bodenwärmestromes über den Wasser�ä
hen resultieren aus der vorges
hriebenen(konstanten) Ober�ä
hentemperatur in diesen Gebieten. Die Änderungen der kurzwelli-gen Strahlungsbilanz aufgrund sto
hastis
h veränderter Wolkenbede
kung kann am Bodenni
ht in eine veränderte Aufteilung der latenten Wärme�üsse umgewandelt werden. In Ab-
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Abbildung 5.8: Di�erenz des Monatsmittels Mai von H (links oben), E (re
hts oben), QS(links unten) und QL(re
hts unten), LAI30-REFbildung 5.12 sind no
h einmal die Di�erenzen für alle Landpunkte für das Jahresmittelund den Monat Mai zu sehen. Es wird si
htbar, dass im Jahresmittel die Reduktion desLAI zu Veränderungen der Energiebilanzgröÿen für 90% der Landpunkte im Berei
h von1,5-2,5 W m−2 liegt, im Monatsmittel Mai die Werte für die Hälfte der Landpunkte indiesem Berei
h liegen und 90% der Werte eine Abwei
hung zwis
hen 4-8 W m−2 zeigen.Wel
he Auswirkungen die veränderte Umsetzung der Energie an der Grenz�ä
he Boden-Atmosphäre auf die bodennahe Lufttemperatur hat, ist in Abbildung 5.13 zu sehen. ImJahresmittel ist eine Zunahme über einem Groÿteil der Land�ä
hen von 0,1-0,2 K fest-zustellen, im Monatsmittel, insbesondere den Frühjahr-/Sommermonaten treten teilweisegroÿräumig Di�erenzen bis 0,5 K auf. Für 60% der Landpunkte liegt die Temperaturände-
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Abbildung 5.9: Di�erenzen für QS , QL, H, E und G für Teilregionen LAN (oben links),SCA (oben re
hts), IBE (unten), LAI30-REF

Abbildung 5.10: Di�erenz des Monatsmittels Juli für H (links) und E, LAI30-REF
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Abbildung 5.11: Di�erenz für den Bodenwärmestrom für das Jahresmittel (links) und dasMonatsmittel Mai, LAI30-REF
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Abbildung 5.12: Häu�gkeitsverteilung der absoluten Gitterpunktsdi�erenzen für H, E, QSund QL für alle Landpunkte der Jahresmittel (links) und des Monatsmittels Mai, LAI30-REFrung bei 0,1 K im Jahresmittel und bei 0,25 K im Mai (Abbildung 5.14). Die Veränderungdes Bowenverhältnisses führt zu einer Veränderung der Temperatur. In Abbildung 5.15 istdie Änderung der 2m-Temperatur gegenüber der Änderung des modi�zierten Bowenver-hältnisses (H/(H +E)) für April und Mai auf der Iberis
hen Halbinsel (IBE) gezeigt. DieKorrelation der Gröÿen ist gut zu erkennen, die Korrelationskoe�zienten sind r = 0, 73 fürApril und r = 0, 65 für Mai.No
h ausgeprägter ist die Reaktion der 2m-Tagesmaximumtemperatur auf die Stö-rung (Abbildung 5.16). Im Jahresmittel erhöht diese si
h fast im gesamten Modellgebietum 0,25 K, im Einzelmonat (Mai) sogar bis 1 K. Am geringsten sind die Auswirkungenwiederum in Skandinavien. Dort ist für Mai stellenweise sogar eine lei
hte Abnahme der
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Abbildung 5.13: Di�erenz der 2m-Temperatur für das Jahresmittel (links) und das Mo-natsmittel Mai, LAI30-REF
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Abbildung 5.14: Häu�gkeitsverteilung der absoluten Gitterpunktsdi�erenzen der 2m-Temperatur für alle Landpunkte des Jahresmittels und des Monatsmittels Mai, LAI30-REF(links) und LAIECO-REF
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Abbildung 5.15: Abhängigkeit der Änderung der 2m-Temperatur von der Änderung desmodi�zierten Bowenverhältnisses für April (links) und Mai für die Gitterpunkte der Teil-region IBE
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Abbildung 5.16: Di�erenz des Jahresmittels (links) und des Monatsmittels Mai der 2m-Tagesmaximumtemperatur, LAI30-REF2m-Maximumtemperatur zu �nden. Bei der Auswertung der Di�erenzen der Tagesgängeder Wärme- und Strahlungs�üsse wird deutli
h, dass die stärksten Änderungen in denMittagsstunden auftreten. Da die maximale 2m-Tagestemperatur normalerweise in die-sem Zeitraum auftritt, ist sie damit am stärksten von den Änderungen der Wärme- undStrahlungs�üsse betro�en.Für den Nieders
hlag kann keine einfa
he Aussage getro�en werden. Die Di�erenzenliegen im Berei
h von wenigen Prozent in der Jahressumme und bis 30% in der Monatssum-me (Abbildung 5.17). Die Veränderungen erstre
ken si
h dabei mit einem sto
hastis
henMuster über das gesamte Modellgebiet. Im Flä
henmittel über das gesamte Gebiet ergibtsi
h keine Änderung der Summe, und au
h in Teilregionen ergeben si
h nur geringfügi-ge Zu-/Abnahmen der Nieders
hlagssumme sowohl in den Monatssummen als au
h derJahressumme.Die Reduktion des LAI um 30% führt zu einer Veränderung der sensiblen und laten-ten Wärme�üsse von im Monatsmittel maximal 10 W m−2. Diese maximalen Änderungentreten aber ni
ht in den Berei
hen auf, in denen der LAI absolut der gröÿten Reduktionunterlag (SCA) sondern in Gebieten am Mittelmeer und im Balkan. Für fast das gesamteModellgebiet kann ein lei
hter Anstieg der 2m-Temperatur bis 0,2 K festgestellt werden, ineinzelnen Monaten bis 0,5 K. Dieser Anstieg wird hauptsä
hli
h dur
h eine stark erhöhteMaximaltemperatur hervorgerufen. Diese liegt im Jahresmittel um 0,25 K, in Einzelmo-naten um 1 K höher. In Bezug auf die sensiblen und latenten Wärme�üsse sowie die
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Abbildung 5.17: Prozentuale Di�erenz des Nieders
hlages der Jahressumme (links) und derMonatssumme Mai, LAI30-REFTemperatur zeigt si
h das Modell gegenüber einer Änderung des LAI sensitiv. Allerdingszeigen si
h räumli
he und zeitli
he Unters
hiede in der Stärke der Sensitivität.5.2.2 LAIECOWie s
hon bei der �ä
higen Reduktion des LAI um 30% (Abs
hnitt 5.2.1) sind au
h beider Benutzung des LAI aus dem ECOCLIMAP-Datensatz im Jahresmittel Unters
hiedezur Referenzsimulation in den sensiblen und latenten Wärme�üssen von einigen W m−2 zuerkennen (Abbildung 5.18). Die betro�enen Gebiete sind dabei mit denen von LAI30 fastidentis
h, die Ausprägung der Di�erenzen ist bei LAIECO aber etwas stärker. Die Werteliegen im Jahresmittel jetzt im Maximum bei 4W m−2, im Monatsmittel bei 20W m−2. InAbbildung 5.19 ist zu sehen, dass bei 60% der Landpunkte eine Abwei
hung im Jahresmittelvon 1 W m−2 vorliegt, für 90% der Punkte unter 2 W m−2, im Monatsmittel Mai liegenfür 10% der Landpunkte die Di�erenzen bei über 10 W m−2. Da die räumli
he Verteilungder Reduktion annähernd glei
h in beiden Simulationen ist, die Werte des ECOCLIMAP-Datensatzes aber eine stärkere Verringerung des LAI vorgegeben haben, führt dies zurIntensivierung der bereits beoba
hteten E�ekte. Au
h in dieser Simulation ist aber zubeoba
hten, dass die sehr starke Änderung des LAI in Skandinavien dort ni
ht zu einerIntensivierung der Di�erenzen führt. Diese Region s
heint insensitiv auf eine Reduktiondes LAI zu reagieren.Au
h die Temperatur reagiert mit einer gröÿeren Amplitude der Di�erenzen. Für das
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Abbildung 5.18: Di�erenz der Jahresmittel (oben) und der Monatsmittel Mai (unten) für
H (links) und E (re
hts), LAIECO-REF
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Abbildung 5.19: Häu�gkeitsverteilung der absoluten Gitterpunktsdi�erenzen für H, E, QSund QL für alle Landpunkte der Jahresmittel (links) und des Monatsmittels Mai, LAIECO-REF
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Abbildung 5.20: Abhängigkeit der Änderung der 2m-Temperatur von der Änderung desmodi�zierten Bowenverhältnisses für April (links) und Mai für die Gitterpunkte der Teil-region IBEJahresmittel kann ein Anstieg bis 0,25 K und im Monatsmittel bis 1 K festgestellt werden.Etwa 15% der Landpunkte weisen im Mai eine Temperaturänderung von über 0,5 K aus(Abbildung 5.14), während dies für LAI30 nur für 5% aller Punkte festgestellt werdenkann. Au
h hier ist eine hohe Korrelation der Änderung der 2m-Temperatur gegenüber derÄnderung des Bowenverhältnisses zu erkennen. Abbildung 5.20 zeigt die Korrelation fürApril (r = 0, 89) und Mai (r = 0, 73) für die Teilregion IBE.Die 2m-Maximaltemperatur liegt jetzt im Jahresmittel um 0,5 K und in einzelnenMonaten um 2 K höher als im Referenzexperiment. Die Lokalisierung der Di�erenzenändert si
h im Verglei
h zu LAI30 wiederum ni
ht.Beim Nieders
hlag ergibt si
h ein ähnli
hes Bild wie bei LAI30, d.h. es gibt keine sy-stematis
hen Veränderungen der Nieders
hlagssumme im Modellgebiet, aber die räumli
heVerteilung des Nieders
hlages zeigt ein sto
hastis
hes Änderungsmuster mit Werten von5-30% in der Monatssumme.Zusammenfassend kann festgehalten werden, dass das Modell sensitiv auf Änderungendes LAI reagiert. Die Sensitivität ist aber lokal unters
hiedli
h stark ausgeprägt. Prinzi-piell führt eine stärkere Reduktion des LAI zu einer Intensivierung der hervorgerufenenDi�erenzen.
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Abbildung 5.21: Di�erenz Vegetationsbede
kungsgrad für das Jahresmittel, PLCOV-REF
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kungsgrades für ver-s
hiedene Teilgebiete, PLCOV-REF5.3 Vegetationsbede
kungsgrad (PLCOV)In Kapitel 4.2 wurde bes
hrieben, wel
her Unsi
herheitsberei
h mit dem Parameter Vegeta-tionsbede
kungsgrad verbunden ist. In dieser Sensitivitätsstudie wurden die Auswirkungender Änderung des Vegetationsanteils an der Ober�ä
he untersu
ht. Für Landnutzungsän-derungen muss man wissen, ob das Modell überhaupt eine Reaktion auf die Veränderungdieses Parameters zeigt. Für die Simulation wurde der Vegetationsbede
kungsgrad desECOCLIMAP-Datensatzes benutzt. In Abbildung 5.21 ist die Di�erenz des Jahresmittelsfür diesen Parameter gegenüber den Originaldaten und in Abbildung 5.22 der Jahresgangder Di�erenz für bestimmte Teilregionen zu sehen. Es wird deutli
h, dass die stärksten Un-ters
hiede in den Wintermonaten liegen. In der Vegetationsphase ist der Bede
kungsgrad



54 5.3 Vegetationsbede
kungsgrad (PLCOV)in beiden Datensätzen sehr ho
h (über 80%), deshalb sind hier nur geringe Veränderungenzu erkennen. Nur im Berei
h der Iberis
hen Halbinsel (IBE) bleibt ECOCLIMAP unter70%. Damit liegt hier der Wert niedriger als im Referenzlauf, während sonst die Werte vonECOCLIMAP eine Erhöhung des Vegetationsbede
kungsgrades zeigen.Die Veränderung des Bede
kungsgrades führt zu Veränderungen der Werte der Ener-giebilanzgröÿen im Jahresmittel von bis zu 2 W m−2 (Abbildung 5.23) und damit in derglei
hen Gröÿenordnung wie für die Veränderung des LAI. Die bestimmenden Prozesse sinddabei ähnli
h wie beim LAI. Eine Reduktion des Vegetationsbede
kungsgrades führt zu ei-ner Reduktion der Transpiration dur
h P�anzen. Glei
hzeitig erhöht si
h dadur
h aber derAnteil an unbewa
hsenem Boden, der über die Evaporation Feu
hte an die Atmosphäreabgeben kann.Die Di�erenzen für den sensiblen und latenten Wärme�uss sind ni
ht groÿräumig undkonzentrieren si
h ähnli
h wie bei LAI30 und LAIECO auf das südli
he Modellgebiet.Fast keine Änderung ist für die langwellige Strahlungsbilanz zu erkennen, während bei derkurzwelligen Strahlungsbilanz erneut Abwei
hungen über Meeres�ä
hen zu sehen sind. Inden Monatsmitteln sind die Abwei
hungen wieder generell stärker ausgeprägt und errei
henWerte bis 10 W m−2 (Abbildung 5.24). Beim sensiblen und latenten Wärme�uss zeigtsi
h wieder die Iberis
he Halbinsel als besonders au�ällig. Die Strahlungsbilanzen zeigenin diesem Gebiet ni
ht so au�ällige Änderungen. Wie s
hon bei der Reduktion des LAIbewirkt eine Reduktion des Bede
kungsgrades in Sommer zunä
hst eine Abnahme deslatenten Wärme�usses und ab etwa Juli einen höheren latenten Wärme�uss als in REF. Dasführt dazu, dass si
h die teilweise sehr intensiven Abwei
hungen im Jahresmittel nahezuaufheben. Dies sieht man in Abbildung 5.25 für die Teilregionen. In Abbildung 5.26, dieden Bodenwärmestrom zeigt, wird das no
hmals deutli
her. Weder im Monatsmittel no
him Jahresmittel ergibt si
h eine nennenswerte Änderung des Energie�usses in den Bodennur eine Änderung des Bowenverhältnisses wird si
htbar.Die Auswirkungen auf die Temperatur sind moderat (Abbildung 5.27). Eine lei
hteZunahme der 2m-Temperatur von 0,1 K im Jahresmittel ist zu erkennen, die hauptsä
h-li
h aus den Änderungen in den Sommermonaten resultiert, in denen der Bede
kungsgradinsbesondere auf der Iberis
hen Halbinsel gegenüber REF eine Abnahme um absolut 10%zeigt. Dies wird au
h im Monatsmittel Mai (Abbildung 5.27) si
htbar, wo die Reduktiondes Vegetationsbede
kungsgrades auf der Iberis
hen Halbinsel zum Temperaturanstieg um0,5 K führt. Im Gebiet von Frankrei
h und den Britis
hen Inseln ist dagegen zu diesem
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Abbildung 5.23: Di�erenz der Jahresmittel von H (links oben), E (re
hts oben), QS (linksunten) und QL (re
hts unten), PLCOV-REFZeitpunkt der Bede
kungsgrad no
h höher als in REF, was hier in einer lei
hten Tempe-raturabnahme resultiert.Die Auswirkungen auf die Maximumtemperatur liegen in etwa in der glei
hen Gröÿen-ordnung wie für die Tagesmitteltemperatur, d.h. im Jahresmittel Änderungen bis ±0,1 K,im Monatsmittel bis ±0,5 K. Die betro�enen Gebiete sind mit Gebieten einer geänderten2m-Temperatur identis
h (Abbildung 5.28).Beim Nieders
hlag werden nur sto
hastis
he Änderungen in der räumli
hen Verteilungerkennbar. In der Summe für das Gesamtgebiet oder Teilgebiete ist keine Änderung festzu-stellen. Die Störungen liegen dabei in der glei
hen Gröÿenordnung wie bei LAI30/LAIECO(5-30%).
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Abbildung 5.24: Di�erenz des Monatsmittels Mai von H (links oben), E (re
hts oben), QS(links unten) und QL (re
hts unten), PLCOV-REF
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Abbildung 5.25: Di�erenzen für QS , QL, H, E und G für die Teilregionen LAN (links) undIBE, PLCOV-REF



5.3 Vegetationsbede
kungsgrad (PLCOV) 57

Abbildung 5.26: Di�erenz für den Bodenwärmestrom für das Jahresmittel (links) und dasMonatsmittel Mai, PLCOV-REFDie Veränderung des Vegetationsbede
kungsgrades führt zu direkten Änderungen desBowenverhältnisses. Diese Auswirkungen sind dabei am intensivsten in der Vegetations-phase zu beoba
hten. Eine Reduktion des Bede
kungsgrades führt dabei zu einer Erhöhungdes sensiblen Wärme�usses in die Atmosphäre und damit au
h zu einem Anstieg der Tem-peratur in diesem Gebiet (IBE). Umgekehrt führt eine Erhöhung des Anteils der Vegetationan der Gitterbox zu einer Reduktion des sensiblen Wärme�usses und der 2m-Temperatur(Frankrei
h). Das Modell reagiert demzufolge sensitiv auf eine Änderung des untersu
htenParameters.
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Abbildung 5.27: Di�erenz der 2m-Temperatur für das Jahresmittel (links) und das Mo-natsmittel Mai, PLCOV-REF

Abbildung 5.28: Di�erenz des Jahresmittels (links) und des Monatsmittels Mai der 2m-Tagesmaximumtemperatur, PLCOV-REF
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Abbildung 5.29: Absolute Wurzeltiefe im CLM (links) und Di�erenz der Wurzeltiefe,ECOCLIMAP-REF5.4 Wurzeltiefe (ROOTDP)In der Dokumentation des LM wird die Wurzeltiefe als Einstellparameter bes
hrieben, daeine genaue Kenntnis dieses Parameters ni
ht vorliegt. Damit ist hier ein sehr groÿer Un-si
herheitsberei
h bei der Bestimmung dieser Gröÿe gegeben. Es stellt si
h aber die Frage,inwieweit dieser Parameter wirkli
h Auswirkungen auf eine Klimasimulation hat. Daherwurde in dieser Studie die Wurzeltiefe des ECOCLIMAP-Datensatzes benutzt. In Abbil-dung 5.29 ist die Di�erenz ECO-REF zu sehen. Die gröÿten Di�erenzen sind in Skandinavi-en zu erkennen, wo die Wurzeltiefe bis zu 1 m höher ist. Ansonsten liegen die Unters
hiedeim Berei
h von ±0,3 m.Die vorgenommene Veränderung der Wurzeltiefe zeigt nur geringe Auswirkungen aufden sensiblen und latenten Wärme�uss (Abbildung 5.30). Ganz vereinzelt sind Verände-rungen von ±2 W m−2 zu erkennen. Au
h im Monatsmittel sind Änderungen bis 8 W m−2si
htbar (Abbildung 5.31). Zudem zeigt der Berei
h der stärksten Änderung in Skandi-navien ni
ht das stärkste Änderungssignal in Bezug auf das Bowenverhältnis. Vielmehrist wiederum im Mittelmeerraum eine stärkere absolute Reaktion zu erkennen (Abbildung5.32). Dort erfolgt dur
h die Reduktion der Wurzeltiefe im Sommer eine Erhöhung des Bo-wenverhältnisses, d.h. den P�anzen steht zur Transpiration weniger Wasser zur Verfügung.Davor ist ein erhöhter latenter Wärme�uss zu erkennen. Dur
h die Reduktion der Wurzel-tiefe wird dem Boden aus einer tieferen S
hi
ht weniger Wasser zur Evaporation entzogen.Daher kann zu diesem Zeitpunkt, zu dem der Boden in diesem Gebiet insgesamt no
h eine
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Abbildung 5.30: Di�erenz der Jahresmittel von H (links) und E, ROOTDP-REF

Abbildung 5.31: Di�erenz des Monatsmittels Mai von H (links) und E, ROOTDP-REFhohe Feu
hte besitzt, eine erhöhte Evaporation statt�nden, die ans
heinend e�ektiver alsdie Transpiration ist.In einer anderen Simulation mit einer älteren Version des CLM (2.4) wurde au
h dieSensitivität des Modells auf die Wurzeltiefe untersu
ht (Keuler , 2006). Da der Originalda-tensatz des DWD nur eine mittlere maximale Wurzeltiefe von 1 m vorgibt, wurde unterEinbehaltung der räumli
hen Varianz die Wurzeltiefe auf 1,5 m erhöht. Dabei wurden Zu-nahmen des latenten Wärme�usses bis 8 W m−2 im Jahresmittel respektive 15 W m−2im Monatsmittel festgestellt. Das zeigt, dass eine stärkere Änderung der Wurzeltiefe zuintensiveren Signalen führt. Ein Verglei
h mit einer Simulation mit der Originalwurzeltiefe
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Abbildung 5.32: Di�erenzen für QS , QL, H, E und G für die Teilregionen LAN (obenlinks), SCA (oben re
hts) und IBE (unten), ROOTDP-REFkönnte Ergebnisse in dieser Gröÿenordnung zeigen.Für den Bodenwärmestrom kann keine Veränderung festgestellt werden ebenso keineTemperaturänderung im Jahresmittel. In den Monatsmitteln ergeben si
h Di�erenzen bis0,5 K. Diese sind aber ni
ht groÿräumig anzutre�en und systematis
h in Bezug auf dieStörungsgröÿe (Abbildung 5.33). So �ndet man auf der Iberis
hen Halbinsel und in Skan-dinavien eine Erhöhung der Temperatur in Juli um 0,25 K, die Wurzeltiefe wurde aber inSkandinavien erhöht und im anderen Gebiet verringert.Die gewonnen Ergebnisse dieser Sensitivitätsstudie lassen den S
hluss zu, dass derParameter Wurzeltiefe im vorgenommenen Änderungsberei
h nur einen geringen Ein�ussauf die Simulation hat. Zusammen mit den Ergebnissen einer anderen Studie muss manaber zu dem S
hluss kommen, dass die Wurzeltiefe dur
haus einer genaueren Bestimmungbedarf.
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Abbildung 5.33: Di�erenz der 2m-Temperatur für das Monatsmittel Mai (links) und Juli,ROOTDP-REF
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Abbildung 5.34: Prozentuale (links) und absolute Di�erenz der Vegetationsalbedo zumkonstanten Wert des CLM, ALBVEG-REF5.5 Vegetationsalbedo (ALBVEG)Um die Auswirkungen einer räumli
hen Variation der Vegetationsalbedo zu untersu
hen,wurde eine räumli
h variable Vegetationsalbedo eingeführt. Die Werte wurden dafür ausdem ECOCLIMAP-Datensatz abgeleitet. In Abbildung 5.34 ist zu sehen, zu wel
her pro-zentualen Änderung der Vegetationsalbedo im Modellgebiet dies bei 100% Vegetationsbe-de
kungsgrad führt. Die Di�erenzen liegen im Berei
h von ±20%. Während in Skandinavien(S
hweden) eine Abnahme der Albedo zu erkennen ist, erfolgt in den restli
hen Gebieteneine Erhöhung. Au�ällig sind dabei die Britis
hen Inseln, die groÿräumig eine Erhöhungder Albedo erfahren. Die absolute Änderung der Albedo im Jahresmittel ist in Abbildung5.34 (re
hts) zu sehen.Die Veränderung der Vegetationsalbedo führt in den entspre
henden Gebieten zu Än-derungen bis 6 W m−2 im sensiblen Wärme�uss und der kurzwelligen Strahlungsbilanz imJahresmittel (Abbildung 5.35). Der latente Wärme�uss und die langwellige Strahlungs-bilanz zeigen nahezu keine Veränderung. Die Änderungen sind dabei relativ konstant inihrer Gröÿenordnung über das Jahr, wie in Abbildung 5.36 zu sehen ist. Die Erhöhungder Vegetationsalbedo auf den Britis
hen Inseln führt zu einer geringeren solaren Strah-lungsbilanz und au
h zu einem in der Summe niedrigeren Wärme�uss in die Atmosphäre.Au
h in den anderen Gebieten führt die höhere Albedo zu einer stärkeren Re�exion derkurzwelligen Strahlung an der Ober�ä
he und somit zu einer geringeren kurzwelligen Net-tobilanz. Dem Boden steht dadur
h weniger Energie zur Umsetzung in die Wärme�üsse
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Abbildung 5.35: Di�erenz der Jahresmittel von H (links oben), E (re
hts oben), QS (linksunten) und QL (re
hts unten), ALBVEG-REFzur Verfügung, was si
h in der Reduktion des sensiblen Wärme�usses zeigt. Dabei ändertsi
h au
h die Summe von H und E und ni
ht allein das Bowenverhältnis. In Skandinavienführt die Verringerung der Albedo ni
ht zu einer wesentli
hen Erhöhung der kurzwelligenStrahlungsbilanz. Ledigli
h im Juli ist eine Zunahme der Strahlungsabsorption zu erken-nen, was mit dem ansonsten geringen absoluten Strahlungsangebot erklärt werden kann.Die Zunahme im Juli führt dann au
h zu einem Anstieg des latenten Wärme�usses indieser Region. Da hier genügend Wasser zur Evapotranspiration zur Verfügung steht, wirdnur ein kleiner Teil des Energiegewinnes in sensible Wärme umgewandelt.Da der Bodenwärmestrom si
h in der Simulation ni
ht ändert, müssen si
h diese Än-derungen auf die bodennahe Lufttemperatur auswirken. Wie in Abbildung 5.37 zu sehen,
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Abbildung 5.36: Di�erenzen für QS , QL, H, E und G für die Teilregionen LAN (obenlinks), BLK (oben re
hts), IBE (unten links) und SCA (unten re
hts), ALBVEG-REFführt das im Jahresmittel auf dem Balkan zu einer Verringerung der Temperatur bis 0,5
K. Im Monatsmittel (August) ergibt si
h sogar eine Reduktion bis 1 K (Abbildung 5.37).Im Berei
h der Britis
hen Inseln �ndet man eine Abnahme der Temperatur von 0,25 K imJuli. Da in Skandinavien nur im Juli Auswirkungen auf die Ober�ä
henenergiebilanz fest-zustellen waren, erklärt si
h au
h die nahezu unveränderte Temperatur in diesem Gebiet.Die Abnahme der Temperatur in weiten Teilen des Modellgebietes ist au
h in der glei-
hen Gröÿenordnung auf die Tagesmaximumtemperatur festzustellen. Auf den Nieders
hlaghat die Änderung der Vegetationsalbedo nur einen sto
hastis
hen Ein�uss, d.h. es kommtzu keinem systematis
hen Anstieg/Abfall der Nieders
hlagssumme in einem Gebiet in derMonats- oder Jahressumme.Die Veränderung der Vegetationsalbedo hat einen Ein�uss auf den sensiblen Wärme-�uss und die bodennahe Lufttemperatur. Eine Veränderung der Variabilität konnte indiesem Experiment au
h wegen der kurzen Simulationszeit ni
ht festgestellt werden. Esbleibt aber festzuhalten, dass si
h die Veränderung der Vegetationsalbedo auf die Simula-tionsergebnisse spürbar ausgewirkt hat.
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Abbildung 5.37: Di�erenz der 2m-Temperatur für das Jahresmittel (links) und das Mo-natsmittel August, ALBVEG-REF



5.6 Stomatawiderstand (RS) 67Bodenart Sand sandiger Lehm Lehm lehmiger Ton Ton Torf
rmin 120 152,5 185 217,5 250 282,5
rmax 3000 3500 4000 4500 5000 5500Tabelle 5.1: Modi�zierte Werte für Stomatawiderstand für die vers
hiedenen Bodenartenin sm−15.6 Stomatawiderstand (RS)Ein weiterer Parameter, der untersu
ht wurde, ist der stomatale Widerstand rs. Dieserwird bere
hnet na
h Glei
hung 3.19 in Abhängigkeit vom minimalen und maximalen Sto-matawiderstand. In einigen Arbeiten wurde darauf hingewiesen, dass dies ein sensitiverParameter im BATS ist (Wilson et al. (1987); Henderson-Sellers (1993); Pitman (1994);Sour
e
ode CLM sr
_soil_multlay.f90). Dort werden au
h Werte für den minimalen Sto-matawiderstand im Berei
h von 120 bis 250 dokumentiert. Im Modell wird momentanein räumli
h konstanter Wert für den minimalen und maximalen Stomatawiderstand an-genommen. Das CLM unters
heidet keine Arten der Vegetation, so dass diese Setzungkonsequent ers
heint. Dabei gilt rmin = 150 sm−1 für den minimalen Stomatawiderstand,der als Namelistparameter gesetzt werden kann, und rmax = 4000 sm−1 für den maxima-len Stomatawiderstand. Dur
h eine räumli
he Variation dieses Parameters kann man eineUnters
heidung der Art der Vegetation zumindest andeuten. Aus diesem Grund wurdedie Bere
hnung der neuen Werte für den Stomatawiderstand an die räumli
he Verteilungder Bodenarten gekoppelt. Für Bodenarten, die hauptsä
hli
h im südli
hen Modellgebietvorherrs
hen (Lehm, lehmiger Ton), wurde eine Erhöhung des Widerstandes angestrebt,für Gebiete im nördli
hen Berei
h (Sand, sandiger Lehm) eine Reduktion (vgl. Abbildung4.5). Für die jeweiligen Bodenarten ergeben si
h dann die Werte wie in Tabelle 5.1 do-kumentiert. Die aktuellen Werte ergeben si
h für jeden Gitterpunkt na
h den jeweiligenBedingungen und in räumli
her Abhängigkeit der Bodenart wie in Abbildung 4.5 zu sehen.Die Veränderung des stomatalen Widerstandes führt zu einem Änderungssignal von2-4 W m−2 gegenüber REF hauptsä
hli
h im östli
hen Modellgebiet für den sensiblen undlatenten Wärme�uss (Abbildung 5.38). Für die kurzwellige Strahlungsbilanz ist insgesamteine Zunahme im Jahresmittel über zentralen und östli
hen Gebieten von ebenfalls 2-4 W m−2 zu verzei
hnen, eine adäquate Änderung der langwelligen Strahlungsbilanz istjedo
h au
h si
htbar. Im Einzelmonat treten Di�erenzen bis 6 W m−2 (H, E) respektivebis 10 W m−2 (QS) auf, wobei die stärksten Abwei
hungen im Frühjahr und Sommer zu



68 5.6 Stomatawiderstand (RS)

Abbildung 5.38: Di�erenz der Jahresmittel von H (links oben), E (re
hts oben), QS (linksunten) und QL (re
hts unten), RS-REF�nden sind (Abbildung 5.39). Die Veränderung der kurzwelligen Strahlungsbilanz hängtmit einer Abnahme des Wolkenbede
kungsgrades insbesondere im Mai zusammen. Dur
hden insgesamt erhöhten stomatalen Widerstand im Modellgebiet wird weniger Feu
hte andie Atmosphäre abgegeben. Damit kommt es zu weniger Wolkenbildungsprozessen in diesenGebieten, mehr solare Einstrahlung ist die Folge.Erneut kommt es nur zu einer Erhöhung des Bowenverhältnisses und ni
ht zu einer Ver-änderung der Summe der turbulenten Wärme�üsse. Für die Iberis
he Halbinsel zeigt si
hzudem wieder eine Veränderung des Vorzei
hens der Di�erenz für H und E im Verlauf desSommers. Die Erhöhung des stomatalen Widerstandes führt zu einem geringeren latentenWärme�uss in diesen Gebieten. Diese Reduktion wird dur
h den sensiblen Wärme�uss aus-
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Abbildung 5.39: Di�erenzen für QS , QL, H, E und G für die Teilregionen LAN (links) undIBE, RS-REF

Abbildung 5.40: Di�erenz der 2m-Temperatur für das Jahresmittel (links) und das Mo-natsmittel August, RS-REFgegli
hen. Damit wird dem Boden insgesamt weniger Wasser entzogen. Im Juni, wenn dieReferenzsimulation bereits den Welkepunkt respektive die Residualfeu
hte errei
ht hat, istim Boden no
h Feu
htigkeit zur Evapotranspiration vorhanden. Damit kommt es zu einemim Verglei
h höheren latenten Wärme�uss.Die Änderung des Stomatawiderstandes hat Auswirkungen auf die Temperatur im öst-li
hen Modellgebiet bis 0,25 K im Jahresmittel (Abbildung 5.40). Im Monat errei
ht dieZunahme im östli
hen Modellgebiet groÿräumig Werte bis 0,5 K, während auf der Iberi-s
hen Halbinsel eine Abnahme bis 0,25 K festgestellt werden kann.Auf den Nieders
hlag konnten dur
h die Veränderung des Stomatawiderstandes keinesystematis
hen Auswirkungen festgestellt werden.Der Anstieg der Temperatur im östli
hen Modellgebiet, sowie die Änderungen des sen-



70 5.6 Stomatawiderstand (RS)siblen und latenten, sowie der kurzwelligen Strahlungsbilanz lassen darauf s
hlieÿen, dassdas Modell sensitiv auf eine groÿräumige Änderung des Stomatawiderstandes reagiert.



5.7 Bodenkennwerte (BK) 71Bodenart Sand sand-igerLehm Lehm lehm-igerTon Ton
wPV [1] 0,405 0,421 0,458 0,479 0,491
wFC [1] 0,228 0,265 0,323 0,391 0,417
wPWP [1] 0,071 0,084 0,132 0,184 0,221
wADP [1] 0,021 0,026 0,042 0,053 0,063
IK2 [kgm−2 s−1] 0,0029 0,0023 0,0013 0,0006 0,0004
Do [10−9 m2 s−1] 10900 8480 2740 1730 811
D1 [1] -8,96 -8,45 -8,22 -7,31 -7,25
K0 [10−9 ms−1] 28700 20900 5170 2030 391
K1 [1] -20,07 -19,93 -19,68 -18,17 -17,42
ρ0c0
[106 J m−3K−1]

1,32 1,35 1,42 1,52 1,57
λ0 [W K−1m−1] 0,29 0,28 0,25 0,21 0,20
∆λ [W K−1m−1] 2,11 1.85 1,59 1,33 1,33
αso,t [1] 0,28 0,27 0,25 0,25 0,25
αso,f [1] 0,36 0,32 0,25 0,23 0,23Exponent B [1] 4,2 4,8 6,5 8,2 9,3
fSand [1] 0,78 0,65 0,47 0,30 0,25
fTon [1] 0,08 0,12 0,22 0,42 0,53Tabelle 5.2: Neue Werte für Bodenparameter5.7 Bodenkennwerte (BK)Die in Kapitel 4.3 festgestellten Unsi
herheitsberei
he für die Bes
hreibung der boden-physikalis
hen Eigens
haften und die ihre Auswirkungen auf die Energiebilanz wurden indieser Studie untersu
ht.Die Zuordnung zu einer Bodenart erfolgt na
h der Zusammensetzung des Bodengemi-s
hes an Sand, Ton und S
hlu�. Dur
h die jeweiligen Mengen der Anteile werden au
hdie bodenphysikalis
hen Eigens
haften der Bodenarten bestimmt. In der Sensitivitätsstu-die wurde eine neue Einteilung der Bodenarten errei
ht, indem die jeweils bena
hbartenBodenarten miteinander �gemis
ht� wurden. Das heiÿt, dass z.b. der bisherigen Boden-art Lehm nun eine Mis
hung aus sandigem Lehm, Lehm und lehmigen Ton zugewiesenwurde. Für die Bodenarten im Grenzberei
h des Texturdreie
kes (Sand und Ton) wurdejeweils nur eine weitere bena
hbarte Bodenart beigemis
ht. Konkret wurde dies umgesetztdur
h die Mittelung (�Mis
hung�) der bodenphysikalis
hen Parameter (vgl. Tabelle 3.2)der entspre
henden Bodenarten. Die Bodenart Torf wurde bei dieser Betra
htung ni
htberü
ksi
htigt. Die neuen Werte W ergeben si
h damit aus



72 5.7 Bodenkennwerte (BK)Bodenart Sand sand-igerLehm Lehm lehm-igerTon Ton
wPV 11,1 -5,3 0,7 0,8 -3,2
wFC 16,3 2,1 -4,9 5,7 -10,0
wPWP 69,0 -16,0 19,7 -0,5 -14,0
wADP 75,0 -14,4 19,0 -11,1 -3,8
IK2 -17,1 -1,4 30,0 -5,6 250,0
Do -40,6 145,0 -23,3 46,7 83,5
D1 6,0 -10,7 10,5 -5,8 7,6
K0 -40,2 121,4 -2,7 165,8 2197,1
K1 4,1 -4,5 0,1 -1,9 6,7
ρ0c0 2,7 0,0 0,2 1,1 -4,0
λ0 -3,3 -1,2 -1,3 1,6 8,3
∆λ 0,5 -12,7 20,1 -0,7 0,8
αso,t -8,3 6,7 0,0 0,0 0,0
αso,f -19,3 17,3 2,8 0,0 2,3Exponent B 18,6 0,0 6,6 -4,3 -7,0
fSand -13,9 0,0 16,7 -14,3 66,7
fTon 50,0 16,7 8,3 19,0 -25,0Tabelle 5.3: Prozentuale Änderung der BodenparameterREF BKCLM (US) DIN 4220 US DIN 4220Sand Sand lehmiger Sand lehmiger Sandsandiger Lehm lehmiger Sand sandiger Lehm lehmiger SandLehm s
hlu�ger Lehm Lehm sandiger Lehmlehmiger Ton toniger Lehm Ton sandig toniger LehmTon Ton Ton lehmiger TonTabelle 5.4: Bodenarten vers
hiedener Klassi�kationen

WSand =
1

2
(WSand +Wsandiger Lehm)

Wsandiger Lehm =
1

3
(WSand +Wsandiger Lehm +WLehm)

WLehm =
1

3
(Wsandiger Lehm +WLehm +Wlehmiger Ton)

Wlehmiger Ton =
1

3
(WLehm +Wlehmiger Ton +WTon)

WTon =
1

2
(Wlehmiger Ton +WTon) .In Tabelle 5.2 sind die resultierenden neuen Werte zu sehen, in Tabelle 5.3 die prozentualenVeränderungen der jeweiligen Parameter. Aufgrund der neuen Werte für den Sand- undTongehalt würde die Bodenart Sand nun als lehmiger Sand und lehmiger Ton als Ton na
h
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Abbildung 5.41: Di�erenz der Jahresmittel von H (links oben), E (re
hts oben), QS (linksunten) und QL (re
hts unten), BK-REFder US Klassi�kation bezei
hnet werden (Tabelle 5.4). Im Mittel ergeben si
h Änderungenum rund 20%, bei K0 ist jedo
h eine wesentli
h gröÿere prozentuale Veränderung zu erken-nen, allerdings erstre
kt si
h der Werteberei
h für die unters
hiedli
hen Bodenarten au
hüber 3 Gröÿenordnungen. Die Simulation wurde als Kaltstart am 01.05.1986 aufgesetzt,damit si
h der Boden mit den ri
htigen Werten eins
hwingen konnte.Im Jahresmittel sind Di�erenzen bis zu ±6 W m−2 groÿräumig im Mittelmeerraumund Balkan für den sensiblen und latenten Wärme�uss zu erkennen und Di�erenzen bis2 W m−2, jedo
h räumli
h wesentli
h begrenzter, für die Strahlungsbilanzen (Abbildung5.41). Im nördli
hen bis mittleren Modellgebiet sind fast keine Änderungen für H und Ezu detektieren. Im Monatsmittel sind die Änderungssignale für die Wärme�üsse bis ±20
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Abbildung 5.42: Di�erenz der Monatsmittel Juli von H (links) und E, BK-REF
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GAbbildung 5.43: Di�erenzen für QS , QL, H, E und G für die Teilregionen SCA (links) undBLK, BK-REF

W m−2 stark (Abbildung 5.42) und erfassen, wenn au
h ni
ht in der maximalen Intensitätau
h die nördli
hen Landpunkte (Abbildung 5.43). Diese starken Änderungen �nden si
hau
h im Bodenwärmestrom wieder. Hier liegen die Änderungen bei maximal 1,5W m−2 imMonatsmittel, während im Jahresmittel keine Reduktion oder Erhöhung festgestellt wer-den kann. Im Teilgebiet BLK ist zudem eine zweifa
he Änderung des Bowenverhältnisseszu sehen. Na
hdem zunä
hst mehr Evapotranspiration aufgrund der geänderten Bodenpa-rameter erfolgen kann, ist der Boden frühzeitig ausgetro
knet. Im September steht dannwieder genügend Wasser zur Verfügung und der latente Wärme�uss intensiviert si
h erneut.Au
h die Temperatur erfährt eine Änderung hauptsä
hli
h im südli
hen Modellgebiet.Dort werden Werte im Jahresmittel bis ±0,5 K errei
ht, im Monat teilweise bis 1,5 K (Ab-bildung 5.44). Für Gebiete mit der Bodenart lehmiger Ton ist dabei in Analogie zur Reduk-tion des sensiblen Wärme�usses eine Abnahme der Temperatur zu erkennen, während die
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Abbildung 5.44: Di�erenz der 2m-Temperatur für das Jahresmittel (links) und das Mo-natsmittel Juli, BK-REF
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Abbildung 5.45: Abhängigkeit der Änderung der 2m-Temperatur von der Änderung desmodi�zierten Bowenverhältnisses für das Jahresmittel der Teilregionen IBE (links) undBLKGebiete mit Lehmboden dur
h eine Zunahme der Temperatur au�allen. Dies könnte u.a.damit zusammenhängen, dass für Lehmboden der permanente Welkepunkt und die Resi-dualfeu
hte, die Berei
he in denen also keine Transpiration respektive Evaporation mehrstatt�ndet, mit den neuen Werten eher errei
ht werden, während dies bei lehmigen Tonumgekehrt ist. Insbesondere in feu
htelimitierten Gebieten ist das von Bedeutung. In die-sem Zusammenhang zeigt si
h erneut, dass die Änderungen der 2m-Temperatur sehr starkmit der Änderung des Bowenverhältnisses zusammenhängen. In Abbildung 5.45 ist die Kor-relation der beiden Änderungen für die Teilgebiete IBE (r = 0, 92) und BLK (r = 0, 94)im Jahresmittel zu sehen.Zudem wird au
h eine Abs
hwä
hung des Tagesgangs der 2m-Temperatur (DTR) si
ht-
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Abbildung 5.46: Di�erenz des Jahresmittels (links) und des Monatsmittels November desTagesgangs der 2m-Temperatur (DTR), BK-REFbar, die si
h für alle Bodenarten über fast das gesamte Modellgebiet und insbesondere imWinter feststellen lässt (Abbildung 5.46).Die Zuordnung der Bodenart mit den entspre
henden bodenphysikalis
hen Parameternhat einen ents
heidenden Ein�uss auf die Aufteilung des sensiblen und latenten Wärme�us-ses und damit auf die bodennahe Lufttemperatur im Modell. Die Sensitivität des Modellsgegenüber der Bestimmung der Bodenart konnte gezeigt werden.



5.8 Wärmeleitfähigkeit (WL) 775.8 Wärmeleitfähigkeit (WL)Im TERRA-ML ist, wie in Glei
hung 3.8 zu sehen, die Wärmeleitfähigkeit eine Funktionder Bodenart und des Wassergehaltes. Für die Bere
hnung wird momentan ein mittlerer,konstanter Wassergehalt angenommen (Gl. 3.9). Das bedeutet eine zeitli
h und vertikalkonstante Wärmeleitfähigkeit unabhängig vom Wasser- und Eisgehalt des Bodens. In derSimulation WL wurde eine Abhängigkeit der Wärmeleitfähigkeit vom Wasser-/Eisgehaltder jeweiligen Bodens
hi
ht berü
ksi
htigt. Die Formulierung beruht dabei auf der Arbeitvon Peters-Lidard et al. (1998), die einen Ansatz von Johansen (1975) für SVAT empfehlen.Die Bere
hnung der Wärmeleitfähigkeit λ erfolgt dabei als eine Kombination aus dertro
kenen λtr und der Leitfähigkeit bei Sättigung λSat, die dur
h eine normalisierte Wär-meleitfähigkeit (Ke, Kersten-Zahl) gewi
htet wird:
λ = Ke(λSat − λtr) + λtr . (5.1)Die Wärmeleitfähigkeit tro
kenen Bodens ergibt si
h dur
h eine semiempiris
he Funk-tion in Abhängigkeit der Porosität wPV des Bodens mit
λtr =

0, 135ρtr + 64, 7

2700 − 0, 947ρtr
, (5.2)wobei die Tro
kendi
hte ρtr bestimmt wird dur
h

ρtr = (1 − wPV ) · 2700 . (5.3)Die Bere
hnung der Wärmeleitfähigkeit gesättigten Bodens erfolgt in Abhängigkeit vomPorenvolumen, des Quarzgehaltes und des Eisanteils des Bodenwassers
λSat = λ(1−wPV )

s λwl

l λ
wEis

Eis , (5.4)wobei λl = 0, 57W m−1K−1 die Wärmeleitfähigkeit von Wasser und λEis = 2, 2W m−1K−1die Wärmeleitfähigkeit von Eis ist. Die Wärmeleitfähigkeit der Bodenmatrix λs wird be-stimmt mit
λs = λq

qλ
(1−q)
0 , (5.5)wobei q der Quarzgehalt und λq = 7, 7W m−1K−1 die Wärmeleitfähigkeit von Quarz. Für
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Abbildung 5.47: Wärmeleitfähigkeit in Abhängigkeit vom Wassergehalt respektive Eisge-halt für die vers
hiedenen Bodenartendie Wärmeleitfähigkeit des übrigen Materials λ0 gilt
λ0 =







2, 0 ; q > 0, 2

3, 0 ; q ≤ 0, 2
[W m−1K−1] . (5.6)Der Quarzgehalt wurde für die Bere
hnungen in der Simulation mit dem Sandgehalt fSand(Tabelle 3.2) glei
hgesetzt.Die Kersten-Zahl Ke ist eine Funktion des Sättigungsgrades Sr = (wl + wEis)/wPVund abhängig vom Phasenzustand

Ke =



















0, 7 log Sr + 1, 0 ; Tso ≥ T0, Sr ≥ 0, 1

0, 0 ; Tso ≥ T0, Sr < 0, 1

Sr ; Tso < T0

. (5.7)In Abbildung 5.47 sind die Werte für die Wärmeleifähigkeit in Abhängigkeit vom Wasserrespektive Eisgehalt gezeigt. Die Bere
hnung der Wärmeleitfähigkeit im Modell erfolgt indieser Simulation na
h Glei
hung 5.1.Im Jahresmittel resultiert die veränderte Bestimmung der Wärmeleitfähigkeit in Di�e-renzen der turbulenten Energie�ussdi
hten gegenüber REF von ±5 W m−2 groÿräumig im
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Abbildung 5.48: Di�erenz der Jahresmittel von H (links oben), E (re
hts oben), QS (linksunten) und QL (re
hts unten), WL-REFsüdli
hen Modellgebiet. Die kurzwellige und langwellige Strahlungsbilanz zeigt nur geringeReaktionen im Berei
h von 2 W m−2, diese aber insbesondere im nördli
hen Modellgebiet(Finnland) (Abbildung 5.48). Nur geringe Änderungen für die Wärme�üsse sind dagegenim nördli
hen Modellgebiet zu erkennen. Im Monatsmittel �ndet man Abwei
hungen für
H und E über ±16 W m−2 im südli
hen Modellgebiet und bis 8 W m−2 für den laten-ten Wärme�uss im nördli
hen Modellgebiet (Abbildung 5.49). In Abbildung 5.50 kannman erkennen, dass in Skandinavien (SCA) die stärksten Reaktionen eher im Winter auf-treten und si
h zudem au
h der Bodenwärmestrom ändert. Im südöstli
hen Modellgebiet(BLK) sind Änderungen der Wärme�üsse das ganze Jahr si
htbar. Eine Änderung desBodenwärmestromes ist au
h für andere Gebiete (östli
hes Modellgebiet im April, IBE im
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Abbildung 5.49: Di�erenz des Monatsmittels Juli für H (links) und E, WL-REF
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Abbildung 5.50: Di�erenzen für QS , QL, H, E und G für die Teilregionen BLK (links) undSCA, WL-REFOktober) im Monatsmittel zu beoba
hten (Abbildung 5.51). Die Veränderung des Wär-meleitkoe�zienten führt damit zu einem veränderten Wärmetransport im Boden. Wel
heAuswirkungen das auf die Jahresmitteltemperatur hat, ist in Abbildung 5.52 zu sehen.Die gröÿten Änderungen bis +1 K sind in Skandinavien zu �nden, im Mittelmeerraumerrei
hen die Di�erenzen ±0,25 K. Es wird deutli
h dass im nördli
hen Modellgebiet diefür gefrorenen Boden ni
ht optimale Formulierung der Wärmeleitfähigkeit Auswirkungenzeigt. Dies ist au
h deutli
h in den Monatswerten zu erkennen (Abbildung 5.52). Dort er-rei
hen die Abwei
hungen in Skandinavien Werte über 1,5 K. Auf der Iberis
hen Halbinselund am Balkan werden im Sommer die gröÿten Abwei
hungen festgestellt. Dur
h die Aus-tro
knung des Bodens in einigen Berei
hen wird hier die geringere Wärmeleitfähigkeit desBodens spürbar.Der Nieders
hlag reagiert auf die Änderung des Parameters wieder nur mit sto
hasti-
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Abbildung 5.51: Di�erenz für den Bodenwärmestrom für die Monatsmittel April (links)und Oktober, WL-REFs
hen Änderungen in der räumli
hen Verteilung, die Summen bleiben konstant.Damit zeigt die Simulation ein ähnli
hes Verhalten wie die Simulation BK, bei derau
h die Störung in Abhängigkeit von der Bodenart vorgenommen wurde. Im südli
henModellgebiet sind die Auswirkungen auf den latenten und sensiblen Wärme�uss sehr groÿ,was si
h hier au
h in der Änderung der 2m-Temperatur nieders
hlägt. Allerdings ist au
heine starke Reaktion der 2m-Temperatur in Skandinavien erkennbar, die aber eher voneiner ungenügenden Umsetzung der wassergehaltabhängigen Wärmeleitfähigkeit für gefro-renen Boden hervorgerufen wird. Insgesamt zeigt das Modell si
h sensitiv gegenüber diesemParameter.
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Abbildung 5.52: Di�erenz der 2m-Temperatur für das Jahresmittel (links oben) und dieMonatsmittel Februar (re
hts oben), Juli (links unten) und November (re
hts unten), WL-REF
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Abbildung 5.53: Di�erenz der Jahresmittel des LAI (links) und Vegetationsbede
kungsgra-des, GKSS-REF5.9 GKSS und ECOCLIMAPEine Reihe von Datensätzen mit Ober�ä
henparametern wurde in den letzten Jahren,au
h gestützt dur
h Satellitenbeoba
htungen, erstellt. Diese Datensätze unters
heiden si
hin den Werten für die Parameter, wie in Kapitel 4 gezeigt, teilweise erhebli
h. Allerdingsstellt ni
ht jeder Datensatz au
h alle eventuell benötigten Gröÿen bereit. Für den Anwenderdieser Daten stellt si
h die Frage, ob es einen besten Datensatz für seine Anwendung gibt.Da das fast nie zu beantworten ist, muss mit dem Unsi
herheitsberei
h, den die Datensätzeaufspannen, gearbeitet werden. Wel
he Auswirkungen unters
hiedli
he Inputdatensätze aufdie Simulationsergebnisse haben, soll in diesem Abs
hnitt gezeigt werden. Dazu wurden diebereits in Kapitel 4 bes
hriebenen Datensätze der GKSS und ECOCLIMAP herangezogen.Die Parameter, die si
h zwis
hen GKSS und DWD Datensatz unters
heiden, sind derLAI, der Vegetationsbede
kungsgrad und die Bodenart. Die Di�erenzen der Jahresmittelvon LAI und Vegetationsbede
kungsgrad sind in Abbildung 5.53 zu sehen. Die Einteilungder Bodenarten des GKSS-Datensatzes ist in Abbildung 4.5 zu sehen. Es wird deutli
h, dassdie gröÿten Unters
hiede im LAI in Skandinavien und der Iberis
hen Halbinsel sowie imzentralen Modellgebiet zu �nden sind. Beim Vegetationsbede
kungsgrad fällt insbesonderewiederum die Iberis
he Halbinsel auf. Für beide Parameter ist eine Reduktion gegenüberder Referenz zu erkennen. Die Bodenarten weisen insbesondere im südli
hen Modellgebietim GKSS Datensatz eine Vers
hiebung von lehmigen Böden hin zu sandigen Böden auf.Die Parameter, die aus dem ECOCLIMAP-Datensatz benutzt wurden, sind LAI, Vege-
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kungsgrad, Wurzeltiefe und Vegetationsalbedo. Die Di�erenzen der Parameterzum DWD-Datensatz und Auswirkungen der einzelnen Gröÿen wurden s
hon in den vor-herigen Abs
hnitten gezeigt (z.B. Abbildungen 5.5, 5.21, 5.29, 5.34). Für den LAI wurdez.B. insgesamt eine Reduktion insbesondere in Skandinavien festgestellt. Der Vegetations-bede
kungsgrad zeigte hauptsä
hli
h in den Zeiten auÿerhalb der Vegetationsperiode einelei
hte Zunahme.Da in dieser Simulation mehrere Parameter glei
hzeitig geändert wurden, kann nur ei-ne Aussage darüber getro�en werden, wie ein anderer Datensatz si
h auf die Simulationauswirkt und ni
ht mehr direkt na
hvollzogen, wel
hen Anteil die einzelne Parameterän-derung hat. Die einzige Gemeinsamkeit der Änderungen der Inputdaten ist der reduzierteLAI auf der Iberis
hen Halbinsel. Man kann damit nur den Unsi
herheitsberei
h aus denDi�erenzbildern ableiten.Der Unsi
herheitsberei
h für den sensiblen und latenten Wärme�uss in diesen Simu-lationen liegt im Jahresmittel im Maximum bei ±6 W m−2 (Abbildung 5.54). Au�älligsind dabei wieder besonders die Regionen im südli
hen Modellgebiet, aber im Gegensatz zuden Einzelparameteruntersu
hungen zeigen si
h au
h stärkere Di�erenzen in Skandinavien.Dies wird no
h deutli
her beim Bli
k auf die kurzwellige und langwellige Strahlungsbilanz(Abbildung 5.55). Hier wird insbesondere die Zunahme der langwelligen Abstrahlung inbeiden Simulationen im Berei
h von 2-4 W m−2 si
htbar.Trotz der unters
hiedli
hen Änderungen in den jeweiligen Parametern sind die Ände-rungssignale der Simulationen sehr ähnli
h. Das wird au
h no
hmals in den Monatswertensi
htbar, wo die Abwei
hungen bis ±20 W m−2 errei
hen können und verstärkt im südli-
hen Modellgebiet auftreten (Abbildung 5.56). Eine weitere Gemeinsamkeit kann man gutin Abbildung 5.57 erkennen. Bei beiden Simulationen kommt es bis Juli zu einer Redukti-on des latenten Wärme�usses auf der Iberis
hen Halbinsel, dana
h ist eine Zunahme desWärme�usses zu verzei
hnen. Hier wird wieder die Sensitivität gegenüber dem Bodenwas-sergehalt in dieser Region si
htbar.Die Auswirkungen stimmen au
h insofern in ihren Änderungsmustern überein, als dassbeide Simulationen im Jahresmittel einen Anstieg der Temperatur bere
hnen (Abbildung5.58). Die maximalen Werte liegen bei 1 K auf der Iberis
hen Halbinsel für GKSS. ECOzeigt dort au
h sein relatives Maximum, liegt aber mit 0,5 K absolut niedriger. DieseErhöhung der Jahrestemperatur resultiert hauptsä
hli
h aus einer bis über 2 K gestiege-nen Sommertemperatur (Abbildung 5.59). Im Winter ist dagegen im Flä
henmittel eine
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Abbildung 5.54: Di�erenz der Jahresmittel von H (oben) und E (unten) für GKSS-REF(links) und ECO-REF (re
hts)Abnahme zu erkennen, wie im Jahresgang in Abbildung 5.60 zu sehen ist.Die Abbildung 5.61 zeigt die Häu�gkeitsverteilung der Di�erenzen der Gitterpunk-te zwis
hen GKSS-REF und ECO-REF für die Energiebilanzkomponenten und die 2m-Temperatur für das Jahresmittel und den Monat Juli. Im Jahresmittel ergeben si
h für50% aller Gitterpunkte Abwei
hungen von rund 1 W m−2, wobei bei GKSS der sensibleWärme�uss mit einen 95% Perzentil von über 8W m−2 die stärksten Veränderungen zeigt,wogegen bei ECO das hö
hste 95% Perzentil bei 5 W m−2 von der solaren Energiebilanzstammt. Im Juli liegt das 50% Perzentil bei beiden Simulationen bei etwa 5 W m−2 für dieWärme- und Strahlungs�üsse. Eine Abwei
hung von mehr als 18 W m−2 ist bei 20% derGitterpunkte für den sensiblen Wärme�uss bei GKSS zu erkennen. Für ECO ist das 80%
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Abbildung 5.55: Di�erenz der Jahresmittel von QS (oben) und QL (unten) für GKSS-REF(links) und ECO-REF (re
hts)Perzentil im Juli mit 12 W m−2 für QS abzulesen. Das 50% Perzentil für die Di�erenz derJahresmittels der 2m-Temperatur liegt bei 0,1 K für beide Simulationen (Abbildung 5.61).Im Juni beträgt das 50% Perzentil 0,6 K respektive 0,4 K für GKSS und ECO. Bei GKSSzeigen sogar 25% aller Landpunkte eine Änderung der Temperatur von über 1 K.Die neuen Inputdatensätze für vers
hiedene Parameter zeigen eine deutli
he Sensitivi-tät des Modells auf diese Änderungen. Die Tendenzen der Änderungen und die Gebietemit intensivster Reaktion glei
hen si
h dabei. Beide zeigen für das südli
he Modellgebietin Bezug auf die turbulenten Wärme�üsse die au�allendsten Reaktionen. Für beide Daten-sätze kann als Auswirkung eine Erhöhung der Temperatur im Modellgebiet insbesondereauf der Iberis
hen Halbinsel festgestellt werden.
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Abbildung 5.56: Di�erenz der Monatsmittel Juli von H (oben) und E (unten) für GKSS-REF (links) und ECO-REF (re
hts)
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Abbildung 5.57: Di�erenzen fürQS ,QL,H, E und G für GKSS-REF (links) und ECO-REFfür die Teilregion IBE
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Abbildung 5.58: Di�erenz der 2m-Temperatur für das Jahresmittel GKSS-REF (links) undECO-REF

Abbildung 5.59: Di�erenz der 2m-Temperatur für das Monatsmittel Juli GKSS-REF (links)und ECO-REF
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Abbildung 5.60: Di�erenz der 2m-Temperatur im Jahresgang für alle Landpunkte (LAN)für GKSS-REF und ECO-REF
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Abbildung 5.61: Häu�gkeitsverteilung der absoluten Gitterpunktsdi�erenzen für H, E, QSund QLfür alle Landpunkte der Jahresmittel (oben) und des Monatsmittels Juli (mitte)sowie der 2m-Temperatur (unten) für GKSS-REF (links) und ECO-REF (re
hts)



Kapitel 6
Diskussion der Ergebnisse
6.1 Ein�uss des WassergehaltesIn den Simulationen in denen der LAI variiert wurde, konnte gezeigt werden, dass ni
ht dieintensivsten Veränderungen in den Gebieten auftraten, in denen ursprüngli
h die stärkstenÄnderungen impliziert wurden. Die starke Reduktion des LAI in Skandinavien z.B. führteni
ht zu den au�älligsten Abwei
hungen, vielmehr wurden diese in Gebieten um das Mit-telmeer gefunden (Kapitel 4.1). In Abbildung 6.1 ist zu sehen, wel
he Änderungen des LAIjeweils zu Änderungen in den Energiebilanzkomponenten und der 2m-Temperatur führten.In Skandinavien (SCA) wurde eine Reduktion des LAI im Mai für 50% der Landpunkteim Berei
h von 2,0 m2m−2 vorgenommen, während das 50% Perzentil auf der Iberis
henHalbinsel (IBE) nur bei etwa 0,75 m2m−2 liegt. Die Änderungen, die daraus für die Teilge-biete resultieren, liegen aber für die sensiblen und latenten Wärme�üsse weit auseinander.Liegt das 50% Perzentil im Mai für SCA bei etwa 1 W m−2 liegt der Wert für IBE s
honbei fast 6 W m−2. Das dokumentiert si
h au
h in der 2m-Temperatur, die im Mai für 50%der Gitterpunkte auf der Iberis
hen Halbinsel eine Zunahme der Temperatur von minde-sten 0,4 K zeigt, während dieser Wert in Skandinavien überhaupt von keinem Gitterpunkterrei
ht wird.Weitere Untersu
hungen zeigten, dass die Auswirkungen der Parameteränderungen sehrstark vom Wassergehalt des Bodens am jeweiligen Gitterpunkt bestimmt werden. Dieshängt mit der Formulierung der Evapotranspiration im TERRA-ML respektive der Um-setzung im Code zusammen. Sowohl die Evaporation aus unbewa
hsenem Boden Eb alsau
h die Transpiration der Vegetation ETr hängen vom Blatt�ä
henindex und der Vegeta-tionsbede
kung ab. Abwei
hend von der Formulierung in der Dokumentation (Gl. 3.26 und90
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Abbildung 6.1: Häu�gkeitsverteilung der absoluten Gitterpunktsdi�erenzen für den LAI(oben), H, E, QS und QL(mitte) und die 2m-Temperatur (unten) für alle Landpunkte desJahresmittels und des Monatsmittels Mai (LAI, T2m) sowie des Monatsmittels Mai für H,
E, QS und QL für die Teilregionen SCA (links) und IBE (re
hts), LAI30-REF
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Abbildung 6.2: Ableitung der Transpiration ∂ETr/∂fLAI und Evaporation ∂Eb/∂fLAI(links), Evapotranspiration in Abhängigkeit von der prozentualen Reduktion des LAI re-spektive Vegetationsbede
kungsgrades (rs = 500 sm−1, ra = 66 sm−1; fLAI = 6 respektive
fv = 1)3.16) erfolgt eine Bere
hnung der Werte im Code dur
h Setzung des Namelistparameters
c_lnd = 2 mit

Eb = (1 − fi) · (1 − fs) ·
1

(2 + fLAIfv)
·Min [Epot ; Em] (6.1)und

ETr = (1 − fi) · (1 − fs) ·
fLAIfv

ra(2 + fLAIfv) + rs
· ρa(qsfc,sat − qa) . (6.2)Leitet man diese Funktionen na
h dem LAI und dem Vegetationsbede
kungsgrad ab, soerkennt man, dass im Berei
h hoher Werte für den LAI (oder den Vegetationsbede
kungs-grad) eine geringere Sensitivität zu erwarten ist. In Abbildung 6.2 ist die Ableitung für denLAI gezeigt. Es wird klar, dass bei Werten unter 2 m2m−2 eine deutli
h höhere Sensitivi-tät der Evapotranspiration bei einer Änderung des LAI zu erwarten ist. In den gezeigtenSimulationen liegt der LAI in Skandinavien deutli
h über 3 m2m−2. Aber au
h auf derIberis
hen Halbinsel liegen die Werte zu den Zeiten, zu denen die starken Di�erenzen zuerkennen sind, bei Werten über/um 3 m2m−2. Diese Abhängigkeit kann somit nur bedingtdie geringe Sensitivität in Skandinavien und die hohe Sensitivität im südli
hen Modellge-biet erklären.Ein anderer Erklärungsansatz bezieht si
h nun auf den Bodenwassergehalt. Der ma-ximale Wasserdamp�uss dur
h die Bodenober�ä
he Em ist von der Bodenart abhängig(Gl. 3.28). Besitzen beide Terme Eb und ETr dieselbe Gröÿenordnung, so wird eine Ände-rung des LAI oder der Vegetationsbede
kung annähernd ausgegli
hen. Bei einer Änderungvon etwa 30% eines dieser beiden Parameter ändert si
h die Summe von Evaporation und
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Tr,maxAbbildung 6.3: Evaporation Eb und Transpiration ETr,max in Abhängigkeit vom relati-ven Wassergehalt respektive Stress für vers
hiedene Wassergehalte in der dur
hwurzeltenBodenzone (wl,root)Transpiration unter den gegebenen Bedingungen ni
ht. In Abbildung 6.2 ist eine Änderungder Evaporation in Abhängigkeit einer Parameteränderung vom Vegetationsbede
kungs-grad respektive LAI gezeigt. Das bedeutet, dass eine Änderung vom LAI oder dem Be-de
kungsgrad im Berei
h von 30% unter diesen Bedingungen fast keine Veränderungen derEvapotranspiration und damit des latenten Wärme�usses bewirken kann. Unter wel
henBedingungen haben aber Transpiration und Evaporation dieselbe Gröÿenordnung? Dasist der Fall, wenn der maximal mögli
he Wasserdamp�uss dur
h den Boden einen Wertim Berei
h der potentiellen Verdunstung errei
ht. Em ist nur abhängig von der Bodenartund der im Boden verfügbaren Wassermenge gemäÿ Glei
hung 3.28. Bei einem gesättigtenBoden ist ein hoher Wasserdamp�uss mögli
h. In Abbildung 6.3 sind die Transpirationund Evaporation in Abhängigkeit vom Stress respektive dem relativen Wassergehalt füreinen Gitterpunkt in Skandinavien im Sommer gezeigt (Bodenart sandiger Lehm). Bis zueinem relativen Wassergehalt von etwa 50% in der obersten und den dur
hwurzelten Bo-dens
hi
hten ist zu erkennen, dass Eb und ETr in derselben Gröÿenordnung liegen. Liegtder Wassergehalt aber unter 30% ist eine starke Abnahme der Evaporation und nur eineunbedeutende Abnahme der Transpiration mit zunehmendem (Wasser-)Stress zu erken-nen. Bei geringen Wassergehalten ist die Transpiration die bestimmende Gröÿe bei derEvapotranspiration, sie liegt dann Gröÿenordnungen über der Evaporation. Eine Reduk-tion der Transpiration um 30%, dur
h eine Veränderungen des P�anzenbede
kungsgradesoder des LAI, resultiert damit in einer Reduktion der Evapotranspiration in annäherndderselben Gröÿenordnung, da si
h die 30%-ige Erhöhung der Evaporation ni
ht bemerkbarma
ht. Errei
ht der Wassergehalt den permanenten Welkepunkt, �ndet keine Transpirationmehr statt. Dana
h bestimmt die Evaporation den latenten Wärme�uss aus dem Boden, bis
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Abbildung 6.4: Monatsmittel des relativen Wassergehaltes der obersten Bodens
hi
ht fürJuni (links) und Oktober der Simulation LAI30der Residualfeu
htegehalt des Bodens errei
ht wird und au
h die Evaporation unterbundenwird. Die Sensitivität des Modells gegenüber einer Änderung des Vegetationsbede
kungs-grades oder des LAI ist somit ents
heidend vom Wassergehalt abhängig.Mit diesen Erkenntnissen lassen si
h die Ergebnisse der Simulationen LAI30, LAIECOerklären. In Abbildung 6.4 ist der relative Wassergehalt der Simulation LAI30 im Juni undOktober in der obersten Bodens
hi
ht gezeigt, in Abbildung 6.5 der Jahresgang für alleBodens
hi
hten für die Teilregionen IBE und SCA für die Simulationen REF und LAI30.In Skandinavien liegt der Wassergehalt jeweils bei respektive über 65%. Dort kann derMe
hanismus des Ausglei
hes von Evaporation und Transpiration wie bes
hrieben greifen.Im Mittelmeerraum dagegen ist eine Austro
knung des Bodens im Sommer zu erkennen,die dazu führt, dass die Reduktion des LAI respektive des Vegetationsbede
kungsgradesin einer Reduktion der Evapotranspiration als latenter Wärme�uss si
htbar wird. Im Jah-resverlauf (Juni) ändert si
h au
h das Vorzei
hen, weil der Boden zunä
hst weniger ver-dunstet und si
h das Bowenverhältnis erhöht. Später ist im Referenzfall der Boden so weitausgetro
knet, dass die Transpiration, teilweise au
h die Evaporation, unterbunden wird,d.h. es wird die gesamte Energie dem sensiblen Wärme�uss zugeteilt. Bei LAI30/LAIECOwird aufgrund der anfangs geringeren Transpiration der Punkt der Austro
knung spätererrei
ht und immer no
h Energie dur
h den latenten Wärme�uss abgegeben, die dem sen-siblen Wärme�uss gegenüber der Referenz ni
ht zur Verfügung steht. Die Zunahme deslatenten Wärme�usses ist die Konsequenz.
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Abbildung 6.5: Mittlerer Jahresgang auf Monatsbasis des relativen Wassergehaltes für alleBodens
hi
hten für die Teilgebiete IBE (oben) und SCA (unten) jeweils für die Simulatio-nen REF (links) und LAI30 (re
hts)In Abbildung 6.6 ist die räumli
he Korrelation der Änderungssignale für den latentenWärme�uss gegenüber der im jeweiligen Experiment eingebra
hten Änderungssignale imBodenmodell für die Teilgebiete IBE und SCA gezeigt. Zunä
hst ist zu erkennen, dassdie Korrelation insgesamt gering ist, nur selten werden absolute Werte über 0,5 für denKoe�zienten übers
hritten. Für den Jahresmittelwert zeigt auf der Iberis
hen Halbinsel(IBE) die Veränderung des latenten Wärme�usses die hö
hste Korrelation gegenüber derVeränderung des Vegetationsbede
kungsgrades (PLCOV). In Skandinavien ist dagegen diestärkste Kopplung zwis
hen Störung und Signal für die Änderung der Vegetationsalbedo(ALBVEG), den Stomatawiderstand (RS) respektive die wassergehaltabhängige Wärme-leitfähigkeit (WL) im Jahresmittel zu erkennen. Für die einzelnen Monate wird dann wie-derum die erhöhte Sensitivität des südli
hen Modellgebietes gegenüber Veränderungen desLAI und des Vegetationsbede
kungsgrades si
htbar. Von März bis Mai ist für IBE einehohe Korrelation zu erkennen (LAIECO, PLCOV) die für SCA ni
ht errei
ht wird, obwohldort das stärkste Störungssignal zu �nden war. Au�ällig ist zudem ein nahezu unkorre-liertes Verhältnis Störung-Signal im Falle der Reduktion des LAI um 30% in Skandinavien(LAI30). In Abbildung 6.7, in der die räumli
he Korrelation der Veränderung des latenten
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Abbildung 6.6: Räumli
her Korrelationskoe�zient für die Monatsmittel und das Jahresmit-tel zwis
hen der Di�erenz des latenten Wärme�usses Simulation-Referenz und der Di�erenzder gestörten Gröÿe Simulation-Referenz (LAI30, LAIECO - LAI; WL, BK, RS - Bodenart;PLCOV - Vegetationsbede
kungsgrad; ALBVEG - Albedo; ROOTDP - Wurzeltiefe) fürdie Teilgebiete IBE (links) und SCA
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Abbildung 6.7: Räumli
her Korrelationskoe�zient für die Monatsmittel und das Jahres-mittel zwis
hen der Di�erenz des latenten Wärme�usses Simulation-Referenz und demWassergehalt der obersten Bodens
hi
ht für das Teilgebiet IBEWärme�usses gegenüber dem Wassergehalt in der obersten Bodens
hi
ht gezeigt ist, wirdsi
htbar, dass von Juni bis August eine höhere Korrelation zwis
hen dem Wassergehaltund dem latenten Wärme�uss besteht als zwis
hen dem Änderungssignal des LAI und E.Damit wird deutli
h, dass zunä
hst die Änderung des LAI die ents
heidende Gröÿe in derLimitierung des latenten Wärme�usses auf der Iberis
hen Halbinsel ist, später dann dieReaktion vom verfügbaren Wasser abhängt, und die Änderung des LAI selbst ni
ht mehrvon Bedeutung ist.Damit wird eine räumli
he und zeitli
he Abhängigkeit der Auswirkungen von Parame-teränderungen festgestellt. Glei
hzeitig wird damit die Notwendigkeit gekoppelter Simula-tionen deutli
h. Eine Reduktion des LAI führt in den südli
hen Modellgebieten nur anfangszu einer Reduktion des latenten Wärme�usses und damit zu einem Anstieg der Temperaturin diesem Gebiet. Dur
h die höhere im Boden verbleibende Wassermenge in feu
htelimitier-
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he 97ten Gebieten kann die Evapotranspiration im Sommer dann aber länger aufre
ht erhaltenwerden. Es kommt wegen der Reduktion des LAI zu einem höheren latenten Wärme�ussund damit zur Temperaturabnahme. Dieses Ergebnis ist nur mit einer Interaktion zwis
henBoden und Atmosphäre zu erhalten.Die räumli
he und zeitli
he Abhängigkeit ist au
h für Klimaszenariensimulationen vonBedeutung, in denen eine Veränderung des Wasserhaushaltes auftritt. Dort könnten dieErgebnisse bisher gegenüber den Parametern insensitiver Regionen, wie in diesen Simula-tionen Skandinavien, im Szenario mit groÿen Unsi
herheiten behaftet sein. Kommt es ineinem Gebiet zu geringerem Nieders
hlag, so kann in dieser Region auf mittlerer Zeitskalader Boden austro
knen. Eine erhöhte Sensitivität gegenüber dem LAI und dem Vegetati-onsbede
kungsgrad wäre die Folge. Sind diese Ober�ä
henparameter ungenau spezi�ziert,erhöht si
h die Signi�kanz der Unsi
herheit der Simulationsergebnisse in dieser Region. Dadie Klimaänderungen meistens au
h mit Landnutzungsänderungen verbunden sind, weistdas auf das Problem der Klimamodelle, inklusive des CLM hin, die keine dynamis
he Ve-getation berü
ksi
htigen - die Veränderungen der klimatologis
hen Verhältnisse sind ni
htmit einer Veränderung der Vegetation verbunden.6.2 Unsi
herheitsberei
heIn den Abbildungen 6.8 und 6.9 sind die aus den bes
hriebenen Sensitivitätsexperimentengewonnen Unsi
herheitsberei
he für vers
hiedene Gröÿen und unters
hiedli
he Teilgebieteim Jahresgang gezeigt. Dazu wurde aus den Werten aller Simulationen der Mittelwert be-re
hnet und als Unsi
herheitsberei
h die maximale positive und negative Abwei
hung zumMittel bestimmt. Für den sensiblen Wärme�uss konnte in Abhängigkeit der Unsi
herheits-berei
he des LAI, der Vegetationsbede
kung, der Bodenart, der Wurzeltiefe, der Vegetati-onsalbedo, der Wärmeleitfähigkeit und des Stomatawiderstandes ein Unsi
herheitsberei
hin der Vorhersage von 0,5 W m−2 im Winter und 3,5 W m−2 im Sommer für das Flä-
henmittel über alle Landpunkte festgestellt werden. Für den latenten Wärme�uss liegtder Berei
h bei 0,6-4,6 W m−2. Für die kurzwellige und langwellige Strahlungsbilanz re-sultieren Unsi
herheiten im Berei
h von 0,4-7,4 W m−2 respektive 0,5-6,1 W m−2. Die Un-si
herheitsberei
he für das Jahresmittel für die Energiebilanzkomponenten, die in Tabelle6.1 aufgelistet sind, liegen zwis
hen 0,8-2,0 W m−2. Im Monatsmittel �nden si
h insbeson-dere im Sommer sehr groÿe Unsi
herheitsberei
he für die turbulenten Wärme�üsse auf derIberis
hen Halbinsel. Die Werte errei
hen dort Gröÿen bis 22,3 W m−2 für den latenten
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Abbildung 6.8: Unsi
herheitsberei
he für H (oben links), E (oben re
hts), QS (unten links)und QL (unten re
hts) für die Teilregionen LAN, SCA, IBE
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Abbildung 6.9: Unsi
herheitsberei
he für die 2m-Temperatur (links) und den Tagesgangder 2m-Temperatur (DTR) für die Teilregionen LAN, SCA, IBELAN IBE SCA
H [W m−2] 0,8 2,6 1,1
E [W m−2] 1,4 3,0 0,8
QS [W m−2] 2,0 2,8 2,5
QL [W m−2] 2,0 2,0 3,1
T2m [K] 0,1 0,4 0,1
DTR [K] 0,4 1,0 0,7Tabelle 6.1: Unsi
herheitsberei
he der Jahresmittel für vers
hiedene Teilregionen
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Abbildung 6.10: Prozentualer Anteil des gitterpunktsbezogenen Unsi
herheitsberei
hes amAbsolutwert des latenten Wärme�usses für das Jahresmittel (links) und das MonatsmittelJuni des einzelnen GitterpunktesWärme�uss im Mai und 13,2 W m−2 für den sensiblen Wärme�uss.Die Unsi
herheitsberei
he für die 2m-Temperatur im Jahresmittel liegen bei 0,1 K fürdas Flä
henmittel über alle Landpunkte und bei 0,4 K für die Iberis
he Halbinsel. In deneinzelnen Monaten ergeben si
h maximale Berei
he von 0,7 K (LAN), 0,9 K (SCA) und1,6 K (IBE). Der Tagesgang der 2m-Temperatur (DTR) zeigt im Jahresmittel mit 0,4-1,0
K einen no
h gröÿeren Unsi
herheitsberei
h als die 2m-Mitteltemperatur (Tabelle 6.1).In Abbildung 6.10 ist für den latenten Wärme�uss gezeigt, wel
hen prozentualen Anteilder gitterpunktsbezogene Unsi
herheitsberei
h an dem Mittelwert aller Simulationen imJahresmittel und Monat Juli an den einzelnen Gitterpunkten besitzt. Es ist zu erkennen,dass im Juli für den Mittelmeerraum der Unsi
herheitsberei
h bis zu 80% des Absolutwertesdes latenten Wärme�usses an einigen Gitterpunkten errei
ht. Au
h in Skandinavien liegendie Werte mit 30% über den des restli
hen Modellgebietes. Im Jahresmittel errei
ht derUnsi
herheitsberei
h 20-40% des Absolutwertes im südli
hen Modellgebiet, während imnördli
hen Modellgebiet die Werte bei 5-15% liegen.In einem Experiment wurde die Sensitivität des CLM gegenüber einer sto
hastis
henÄnderung des Anfangszustandes untersu
ht (A. Will, pers. Mitteilung). Dort wurde ge-zeigt, dass si
h diese Störung im Monatsmittel mit ±3 W m−2 ausgedrü
kt als räumli-
he Standardabwei
hung der Di�erenz im sensiblen und latenten Wärme�uss bemerkbarma
ht, na
h einem Jahr nur no
h mit ±1 W m−2. Für die 2m-Temperatur wurde ein Wertvon ±0,2 K auf Monatsbasis und ±0,1 K auf Jahresbasis festgestellt, für DTR ±0,3 K
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herheitenrespektive ±0,1 K. Diese Di�erenzen zeigen aber deutli
h eine sto
hastis
he Verteilung wiein Abbildung 6.11 zu sehen ist. Die absoluten Di�erenzwerte liegen in etwa in dem Berei
hder in den Sensitivitätsstudien gezeigt wurde. Allerdings sind hier die Abwei
hungen ni
htso groÿräumig und zeigen au
h starke Variationen von Monat zu Monat. Zumindest in densüdli
hen Modellgebieten konnte aber in den vorangegangenen Kapiteln eine Korrelati-on der Veränderungen mit der Störgröÿe festgestellt werden. Für andere Gebiete, in denenau
h Veränderungen in derselben Gröÿenordnung auf Monatsbasis festgestellt wurden, aberkeine hohe Korrelationen, deutet das darauf hin, dass diese Veränderungen mögli
herweisesto
hastis
her Natur sind. Bei Simulationen über längere Zeiträume ist daher zu erwarten,dass der Anteil an signi�kanten Änderungen abnimmt.Vidale et al. (2003) konnten in ihrer Arbeit zeigen, dass aufgrund einer Anfangsstörungim Modell CHRM, der S
hweizer Version des LM, bei einer 4 Jahressimulation im Sommerim Berei
h der Alpen eine Unsi
herheit von 0,3-0,6 K für die 2m-Temperatur festzustel-len ist. Allerdings weisen die Autoren darauf hin, dass diese Unsi
herheiten sto
hastis
hund ni
ht systematis
h sind. Für die hier ausgewerteten Sensitivitätstudien liegen die Unsi-
herheiten im selben Berei
h, allerdings konnten systematis
he Zusammenhänge aufgezeigtwerden.Für Simulationen mit unters
hiedli
hen regionalen Klimamodellen konnte ein Unsi-
herheitsberei
h von ±1,5 K für die Bestimmung der 2m-Temperatur festgestellt werden(Keuler , 2006). Diese Gröÿenordnung wurde mit den Sensitivitätsstudien des CLM ni
hterrei
ht. Allerdings müssen die bestimmten Unsi
herheitsberei
he mit in die Diskussioneingehen, wenn Szenarien des CLM auf ihre Signi�kanz der Änderungen bewertet werden.Insbesondere die Unsi
herheiten in den tro
ken warmen Modellgebieten weisen darauf hin,dass eine Szenariensimulation ohne adäquate Berü
ksi
htigung der Vegetation im Szenariomögli
herweise nur s
hwa
h belastbare Aussagen über die Veränderungen der Zielgröÿenauf saisonaler Basis, wie z.B. der 2m-Temperatur, tre�en kann.6.3 Signi�kanz der Unsi
herheitenDie Simulationen haben für die betra
hteten Gröÿen in allen Gebieten zu Veränderungengegenüber der Referenzsimulation geführt. Vor allem für den Nieders
hlag konnten aberkeine systematis
hen Änderungen na
hgewiesen werden. Es zeigte si
h, dass die Verände-rungen einer zufälligen Störung der Simulation glei
hen. Au
h in Gebieten, in denen keineStörung am Boden vorgenommen wurde, wie über den Meeres�ä
hen, zeigten si
h in den
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Abbildung 6.11: Di�erenzen der Monatsmittel zwis
hen einer Simulation mit sto
hasti-s
her Störung der Anfangsbedingungen und der entspre
henden Referenzsimulation fürden Monat Juni (links) und Juli (re
hts) für H (oben), E (mitte) und T2m (unten)
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herheitenMonatsmitteln und teilweise im Jahresmittel Di�erenzen. Besonders deutli
h wurde dasbei der kurzwelligen Strahlungsbilanz. Hier führten die über den Land�ä
hen eingebra
h-ten Störungen zu teilweise starken Veränderungen über den Meeres�ä
hen. Eine kleineStörung des Modells rei
hte aus, um die dynamis
hen Vorgänge zu beein�ussen, dass si
hVeränderungen im Wolkenbede
kungsgrad im Modellgebiet ergaben, was zu einer spürba-ren Veränderung der kurzwelligen Strahlungsbilanz führte.Um zu untersu
hen, wel
he Signale der Simulationen einfa
h einer sto
hastis
hen Stö-rung der Anfangsbedingung ges
huldet sind, und wel
he Signale eine belastbare Aussageliefern, wurde für den sensiblen und latenten Wärme�uss sowie die 2m-Temperatur dasKon�denzintervall mittels Bootstrapping abges
hätzt. Dazu wurden zunä
hst die Tages-werte der betra
hteten Gröÿen auf ihre Normalverteilung mittels Kolmogorov-Smirnov Testüberprüft. Sowohl für die Wärme�üsse als au
h die 2m-Temperatur kann eine Normalver-teilung im 99% Kon�denzintervall angenommen werden. Aus den Tageswerten wurde danneine Sti
hprobe mit Zurü
klegen im Umfang von 200 Monatsmitteln erstellt und für diesedann die Standardabwei
hung ges
hätzt. Dana
h wurde ein t-Test auf dem 99% Kon�den-zintervall dur
hgeführt. Dasselbe Verfahren wurde mit dem Jahresmittel auf Grundlageder Monatsmittel benutzt.In den Abbildungen 6.12 und 6.13 sind die signi�kanten Werte für vers
hiedene Gröÿen(H, E, T2m) und Teilgebiete (LAN, IBE, SCA) zu sehen. Es wurde für die vers
hiede-nen Teilgebiete der Anteil der Gitterpunkte mit signi�kanten Änderungen gegenüber derjeweiligen Gesamtanzahl bestimmt. Die gröÿte Anzahl an signi�kanten Änderungen allerLandpunkte weist die Simulation auf, bei der der Datensatz der GKSS als Input benutztwurde, wo insbesondere im Sommer über 90% der Flä
he signi�kante Änderungen zeigen.Aber au
h für die anderen Simulationen wird mit dieser Methode eine hohe Anzahl signi�-kanter Änderungen aller Landpunkte si
htbar. In den Teilgebieten (Abbildung 6.13) wirddann si
htbar, dass auf der Iberis
hen Halbinsel für den sensiblen und latenten Wärme�ussnahezu alle Punkte im Sommer eine signi�kante Veränderung gegenüber der Referenzsi-mulation aufweisen.Aufgrund des geringen Datenensembles ist die Verlässli
hkeit dieser Untersu
hung li-mitiert. Simulationen über längere Zeiträume könnten ein besseres Signal-Raus
hen Ver-hältnis gewinnen. Damit könnten dann eventuell au
h belastbare Aussagen über mögli
heVeränderungen des Nieders
hlages gema
ht werden.
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RSAbbildung 6.12: Anteil an Gitterpunkten mit signi�kanten Abwei
hungen am TeilgebietLAN für H (oben links), E (oben re
hts) und T2m für das Jahresmittel6.4 Sensitive ParameterFür alle Ober�ä
hen- und Bodenparameter, die getestet wurden, konnte eine Sensitivitätdes Modells mittels der Gröÿen der Bodenenergiebilanz und der bodennahen Lufttempera-tur festgestellt werden. Die Auswirkungen sind annähernd glei
h stark in ihrer Ausprägungfür die einzelnen Parameter, jedo
h wurde eine räumli
h unters
hiedli
h starke Ausprä-gung der Sensitivität si
htbar. Im südli
hen Modellgebiet konnten für fast alle Parameterdie hö
hsten Sensitivitäten festgestellt werden. Zudem wurde eine räumli
he Heterogenitätfestgestellt, die auf eine weitere wi
htige Gröÿe für die Sensitivität der Parameter hinweist,den Bodenwassergehalt. Für alle untersu
hten Gröÿen zeigte si
h, dass die Sensitivität desModells gegenüber einer Parameteränderung sehr stark von den lokalen Bedingungen desWasserhaushaltes abhängt. In seiner Arbeit hat Ament (2006) das LM-Bodenmodell TER-RA, das prinzipiell dieselben Parameterisierungen wie das TERRA-ML besitzt jedo
h nurmit 2 Bodens
hi
hten gere
hnet wird, auf seine Sensitivität gegenüber Bodenparametern ineiner stand-alone Version getestet. Für Werte in einem Gebiet in Deuts
hland wurde einehohe Sensitivität gegenüber dem LAI gezeigt. Auÿerdem wird darauf hingewiesen, dass eineexakte Bestimmung der Bodenfeu
hte notwendig ist. Zu diesem Ergebnis kommt au
h die
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H E QS QL T2mLAI30 0,6; 1,8 0,6; 1,8 0,9; 2,4 0,7; 1,6 0,1; 0,2LAIECO 0,7; 2,2 0,8; 2,3 1,2; 3,0 1,2; 2,0 0,1; 0,2PLCOV 0,5; 1,6 0,6; 1,6 0,8; 2,1 0,5; 1,2 0,1; 0,1ROOTDP 0,5; 1,5 0,5; 1,5 0,8; 1,9 0,4; 1,1 0,0; 0,1ALBVEG 0,6; 2,2 0,6; 1,5 1,2; 3,0 0,4; 1,0 0,1; 0,2RS 0,6; 1,8 0,6; 1,8 0,8; 2,4 0,5; 1,4 0,1; 0,1BK 0,7; 4,1 0,8; 4,6 0,8; 2,1 0,5; 1,3 0,1; 0,2WL 0,9; 4,4 1,0; 4,8 0,9; 2,2 0,6; 1,6 0,1; 0,2Tabelle 6.2: 50% und 90% Perzentil (re
hts) der Di�erenzen für das Teilgebiet LAN für H,

E, QS und QL für das Jahresmittel in W m−2 sowie T2m in KArbeit von Heret et al. (2006), die mit dem LM eine starke Abhängigkeit vom LAI und Bo-denwassergehalt im TERRA für eine Simulation im Verglei
h zu Beoba
htungsdaten zeigenkonnten. Die in diesen Simulationen gewonnenen Erkenntnisse bestätigen diese Ergebnisseund weisen zusätzli
h die langzeitli
he Abhängigkeit der Auswirkungen der Änderungendes LAI vom Bodenwassergehalt na
h.In Tabelle 6.2 sind die 50% und 90% Perzentile der Abwei
hungen für alle Landpunkteim Jahresmittel gezeigt. Es ist zu erkennen, dass für alle Parameter die Werte in derselbenGröÿenordnung liegen. Für die Veränderung der Bodenarten (BK) und der Wärmeleitfä-higkeit (WL) fällt das 90% Perzentil für die Wärme�üsse als besonders ho
h auf. Ansonstenkann man festhalten, dass alle Ober�ä
hen- und Bodenparameteränderungen die glei
heQuantität an Signalen im Jahresmittel hervorgerufen haben.Da alle Parameter unter bestimmten Umweltbedingungen eine signi�kante Reaktionzeigten, ers
heint es notwendig, unter dem Gesi
htspunkt si
h ändernder Landnutzungs-verhältnisse, für Klimaszenarien mit dem CLM au
h für die Inputparameter mögli
hstgenaue respektive realistis
he Werte vorzugeben. Da si
h die Wasser- und Energiehaushal-te im zukünftigen Klima lokal ändern können, kann es für Regionen, in denen Parameterunter heutigen Bedingungen insensitiv reagieren, im Szenario zu hohen Unsi
herheitenaufgrund unpassender Werte für diese Parameter kommen. Zudem muss au
h unter heuti-gem Klima darauf gea
htet werden, wel
he Umweltbedingungen in der zu untersu
hendenRegion herrs
hen, um den Ein�uss der Parameterunsi
herheiten eins
hätzen zu können.Der Einsatz der Datensätze ECOCLIMAP und GKSS mit vers
hiedenen Werten fürdiverse Bodenparameter zeigt deutli
h eine Abhängigkeit der Simulationsergebnisse vonden Eingangsdaten. In beiden Fällen ist ein Anstieg der Temperatur im Modellgebiet zuverzei
hnen. Das bedeutet, dass die simulierte Temperatur si
h den Werten der CRU Be-
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htungsdaten annähert. Anhand dieser Simulationen wird si
htbar, dass zu einem re-gionalen Klimamodell au
h eine sorgsame Behandlung der Eingabedaten gehört. Da demAnwender mögli
herweise vers
hiedene Datensätze zur Verfügung stehen, ist es notwendigzu wissen, wel
he Auswirkungen diese unters
hiedli
he Datensätze auf die Simulationser-gebnisse haben können. Im vorliegenden Fall zeigt ein Verglei
h der Datensätze, dass dieWerte des LAI in Skandinavien und auf der Iberis
hen Halbinsel im Datensatz der GKSSsi
h sehr stark von den Werten andere Datensätze unters
heiden. Eine Überprüfung dieserWerte sollte daher vor der Benutzung vorgenommen werden.
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Kapitel 7
Zusammenfassung
In der vorliegenden Arbeit wurden die Auswirkungen von Veränderungen der Ober�ä
hen-und Bodenparameter LAI, Vegetationsbede
kungsgrad, Wurzeltiefe, Vegetationsalbedo,Stomatawiderstand, Bodenart und Wärmeleitfähigkeit auf regionale Klimasimulationenuntersu
ht. Für die Parameter wurden dabei zunä
hst die jeweiligen Unsi
herheitsberei
hein der Bestimmung festgestellt. Sie liegen für den LAI, den Vegetationsbede
kungsgrad unddie Wurzeltiefe im Berei
h von 5-30%. Der Bestimmungsberei
h für die Bodenparameter,also die Werte, die in den Modellformulierungen der Parametrisierungen eingesetzt werden,wurde zunä
hst mit in der Literatur dokumentierten Werte vergli
hen. Hier zeigte si
h einUnsi
herheitsberei
h für einzelne Gröÿen, z.B. Wärmekapazität oder Porenvolumen, von5-50% und ein Unsi
herheitsberei
h der mehrere Gröÿenordnungen umfasst für die hy-draulis
he Leitfähigkeit. Die Bodenparameter werden immer in Bezug auf eine Bodenartbestimmt. Eine Veränderung der Bodenart resultierte in einem Unsi
herheitsberei
h derBodenparameter von rund 20% an den Gitterpunkten im Modell.Zudem wurden in den Formulierungen der Glei
hungen des Bodenmodells TERRA-MLDe�zite in der Behandlung einzelner Gröÿen entde
kt. Dies bezieht si
h zum einen auf dieAlbedo der Vegetation und den stomatalen Widerstand zum anderen auf die Bere
hnungder Wärmeleitfähigkeit. Im ersten Fall wird im Modell ein von der Vegetationsart unab-hängiger und damit räumli
h konstanter Wert benutzt. Dadur
h wird eine mögli
he Quelleräumli
her Variabilität dieser Parameter ni
ht berü
ksi
htigt. Im Fall der Wärmeleitfähig-keit führt die Bestimmung ohne Berü
ksi
htigung des aktuellen Wassergehaltes zu einerverminderten räumli
hen und zeitli
hen Variabilität des Parameters. Die Einführung einerräumli
h variablen Vegetationsalbedo resultierte in Veränderungen der Werte der Albedoim Berei
h von ±30%. 107



108 Kapitel 7. ZusammenfassungIm Weiteren wurden die Auswirkungen der Unsi
herheitsberei
he der Ober�ä
hen- undBodenparameter auf die Klimasimulationen untersu
ht. Dabei wurde für die Gröÿen LAI,Vegetationsbede
kungsgrad, Wurzeltiefe, Vegetationsalbedo, Stomatawiderstand, Boden-art und Wärmeleitfähigkeit je eine Simulation mit veränderten Werten dur
hgeführt. Zu-dem wurden zwei Simulationen mit Datensätzen aus unters
hiedli
hen Quellen gere
hnet.Diese Datensätze führen zu Veränderungen mehrerer Eingabeparameter glei
hzeitig. ImFalle des ECOCLIMAP Datensatzes sind das die Gröÿen LAI, Vegetationsbede
kungs-grad, Wurzeltiefe und Vegetationsalbedo, im Falle des Datensatzes der GKSS der LAI, derVegetationsbede
kungsgrad und die Bodenart.In allen Simulationen konnten signi�kante Auswirkungen der Unsi
herheitsberei
he derOber�ä
hen- und Bodenparameter auf die Bodenenergiebilanz und die 2m-Temperaturfestgestellt werden. Die Ausprägung der Auswirkungen im Jahresmittel ist dabei zwis
henden Parametern mit Veränderungen der Energie- und Strahlungs�üsse von 2-6 W m−2und 0,25 K für die 2m-Temperatur generell verglei
hbar. Au
h im Monatsmittel liegendie Di�erenzen gegenüber der Referenzsimulation mit 10-20 W m−2 für den latenten undsensiblen Wärme�uss und 0,5-1,5 K für die 2m-Temperatur in derselben Gröÿenordnungfür alle Sensitivitätsstudien.Des Weiteren wurde festgestellt, dass die Auswirkungen der Änderungen des LAI unddes Vegetationsbede
kungsgrades räumli
h unters
hiedli
h stark ausfallen. Der Haupt-grund liegt dabei in einer Abhängigkeit der Sensitivität vom Bodenwassergehalt. In feu
h-telimitierten Gebieten, wie der Iberis
hen Halbinsel oder dem Balkan, führt eine Änderungvon 30% des Parameterwertes zu starken Veränderungen des Bowenverhältnisses. Dieshat im Jahresgang eine veränderte Wasserbilanz und Temperaturänderungen bis 1,5 K indiesen Gebieten zur Folge. Für hydrologis
he Untersu
hungen mit dem Modell muss aufeine korrekte Bereitstellung der Werte des LAI und des Vegetationsbede
kungsgrades indiesen Gebieten gea
htet werden. Diese Erkenntnis zeigt deutli
h die Vorteile regionalerKlimasimulationen zur Untersu
hung der Parametersensitivität von LSMs gegenüber un-gekoppelten stand-alone Simulationen. In Gebieten, in denen die Wasserverfügbarkeit derVegetation ni
ht limitiert ist, wie z.B. Skandinavien, zeigt das Modell geringere Sensitivi-täten gegenüber diesen Parametern. Der Unsi
herheitsberei
h in der Bestimmung des LAIund des Vegetationsbede
kungsgrades von 30% hat in diesen Gebieten keine Auswirkungenauf die Modellergebnisse. Es gilt aber zu bea
hten, dass si
h im Rahmen von Szenarien-simulationen die klimatis
hen Verhältnisse in den Gebieten ändern können. Eine grobe
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hätzung der Werte der Parameter führt dann zu groÿen Unsi
herheiten in denSimulationsergebnissen. Daher ist es notwendig in Klimaszenarienre
hnungen für Europadie mögli
he Veränderung der Landnutzung und damit die Veränderung der Ober�ä
hen-parameter mit zu berü
ksi
htigen.Die Implementierung einer wassergehaltabhängigen Wärmeleitfähigkeit in das Modellführte zu einer Veränderung der turbulenten Wärme�üsse von 5 W m−2 auf Jahresbasisund über 15 W m−2 auf Monatsbasis sowie einer Veränderung der 2m-Temperatur bis1,5 K auf Monatsbasis. Auf einer längeren Zeitskala als einem Jahr ist zu erwarten, dasssi
h diese Auswirkungen au
h in der zeitli
hen Variabilität der Wärme�üsse und der 2m-Temperatur bemerkbar ma
hen. Eine Übernahme der Formulierung in das TERRA-MLkann daher empfohlen werden ebenso wie die Einführung der räumli
hen Variabilität derVegetationsalbedo.Der Einsatz von Ober�ä
henparameterdatensätzen aus zwei unters
hiedli
hen Quel-len führte in beiden Fällen zu einer Erhöhung der 2m-Temperatur im Modellgebiet von0,25-0,5 K im Jahresmittel und gebietsweise bis über 2,0 K im Sommer. Da das CLM imVerglei
h mit den Beoba
htungsdaten im Jahresmittel eine um 1,5 K zu niedrige Tempe-ratur aufweist, kann die Benutzung dieser Datensätze dieses Problem teilweise beheben.Dabei ist aufgrund realistis
herer Werte für den LAI in Skandinavien und auf der Iberis
henHalbinsel der ECOCLIMAP eher als der GKSS Datensatz zu empfehlen.Der aus allen Simulationen abgeleitete Unsi
herheitsberei
h in der Bestimmung derWärme- und Strahlungs�üsse sowie der 2m-Temperatur zeigt mit über 20 W m−2 respek-tive 1,6K seine hö
hsten Werte in der Vegetationsphase. Für das Jahresmittel ergeben si
hmaximale Unsi
herheitsberei
he in den turbulenten Wärme�üssen von 3W m−2 für das Ge-biet der Iberis
hen Halbinsel. Die festgestellten Unsi
herheitsberei
he für die Bestimmungdes latenten Wärme�usses ma
hen damit auf Jahresbasis 5-40% des Absolutwertes an deneinzelnen Gitterpunkten im gesamten Modellgebiet aus, im Monatsmittel werden insbe-sondere wieder im südli
hen Modellgebiet Unsi
herheiten bis über 80% des Absolutwertessi
htbar. Im übrigen Modellgebiet liegt der Wert bei 10-30%. Auÿerdem spiegelt si
h hiererneut die räumli
he Abhängigkeit der Sensitivitäten gegenüber den Parameteränderun-gen wieder. Für die südli
hen, im Sommer tro
kenen Modellgebiete konnte insgesamt einehöhere Unsi
herheit in der Bestimmung der Energiebilanzgröÿen und der 2m-Temperaturdur
h die Unsi
herheiten in den Ober�ä
hen- und Bodenparametern festgestellt werden.
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Symbole
Symbol Dimension Bes
hreibung
B,Bf - spezi�s
he Konstante für BATS
cEis J kg−1 K−1 spezi�s
he Wärmekapazität von Eis
cm J kg−1 K−1 spezi�s
he Wärmekapazität der Bodenmatrix
cp,a J kg−1 K−1 spezi�s
he Wärmekapazität von Luft
cso J kg−1 K−1 spezi�s
he Wärmekapazität des Bodens
cw J kg−1 K−1 spezi�s
he Wärmekapazität von Wasser
Cb - Bere
hnungsparameter für BATS
Cq - aerodynamis
her Transportkoe�zient für tur-bulenten Wasserdamp�uss
Ch - aerodynamis
her Transportkoe�zient für tur-bulenten Wärme�uss
D,Dmin,Dmax m2 s−1 Bere
hnungsparameter für BATS
Dw ms−1 hydraulis
he Di�usivität
E ,E0 W m−2 turbulente Flussdi
hte latenter Wärme
Eb kgm−2 s−1 Evaporationsrate aus unbewa
hsenem Boden
Ei kgm−2 s−1 Evaporationsrate aus Interzeptionsspei
her
Em kgm−2 s−1 maximaler Wasserdamp�uss dur
h Bodeno-ber�ä
he
Es kgm−2 s−1 Evaporationsrate aus S
hneede
ke
ETr kgm−2 s−1 Transpirationsrate
fi, fs, fv - Flä
henanteil des Interzeptionsspei
hers, derS
hneede
ke, der Vegetation119



120 SymboleSymbol Dimension Bes
hreibung
fLAI - Blatt�ä
henindex
fSand - Sandanteil der Bodenart
fTon - Tonanteil der Bodenart
FPAR - funktionaler Ein�uss der Strahlung auf Wasser-damp�uss
Fq - funktionaler Ein�uss der spezi�s
hen Feu
hteauf Wasserdamp�uss
FT - funktionaler Ein�uss der Temperatur auf Was-serdamp�uss
Fw - funktionaler Ein�uss des Bodenwassergehaltesauf Wasserdamp�uss
g ms−2 Erdbes
hleunigung (g = 9, 81ms−2)
G ,G0 W m−2 Bodenwärmestrom
H W m−2 turbulente Flussdi
hte sensibler Wärme
IP kgm−2 s−1 In�ltrationsrate
k - Index Bodens
hi
ht
ke - Index letzte (hydrologis
h) aktive Bodens
hi
ht
K ms−1 hydraulis
he Leitfähigkeit
L J kg−1 spezi�s
he Verdampfungswärme von Wasser(L = 2, 5 · 106 J kg−1)
qa kg kg−1 spezi�s
he Feu
hte bodennaher Luft
qr s−1 Wasseraufnahmerate dur
h Wurzeln
qsfc kg kg−1 spezi�s
he Feu
hte an der Ober�ä
he
qsfc,sat kg kg−1 spezi�s
he Sättigungsfeu
hte an der Bodeno-ber�ä
he
qz ms−1 vertikaler Wasser�uss im Boden
Q W m−2 Strahlungsbilanz an der Bodenober�ä
he
QPAR W m−2 photosynthetis
h aktive Strahlung
QPAR,crit W m−2 Tuningparameter (QPAR,crit = 100W m−2)
QL W m−2 langwellige Strahlungsbilanz an der Bodeno-ber�ä
he



Symbole 121Symbol Dimension Bes
hreibung
QL,d W m−2 langwellige atmospäris
he Strahlungs�ussdi
h-te (atmosphäris
he Gegenstrahlung)
QS W m−2 kurzwellige Strahlungsbilanz an der Bodeno-ber�ä
he
QS,d W m−2 kurzwellige Strahlungs�ussdi
hte (Globalstrah-lung)
ra sm−1 Widerstand für Wasserdamp�uss in Atmo-sphäre
rf sm−1 Widerstand für Wasserdamp�uss in Bestands-luft
rla sm−1 Widerstand für Wasserdamp�uss
rmax sm−1 maximaler Stomatawiderstand
rmin sm−1 minimaler Stomatawiderstand
rs sm−1 Stomatawiderstand
R, Rk kgm−2 s−1 Ober�ä
henab�uss, Ab�uss aus Bodens
hi
ht
t s Zeit
T0 K Gefriertemperatur (T0 = 273.15K)
T2m K Temperatur in 2 m Höhe
Tend K Tuningparameter (Tend = 315.15K)
Tsfc K Ober�ä
hentemperatur
Tso K Bodentemperatur
Trk kgm−2 s−1 Wasserextraktion dur
h Wurzeln in Boden-s
hi
htvh ms−1 horizontale Windges
hwindigkeit
w ms−1 Vertikalges
hwindigkeit
wADP - Residualfeu
hte
wEis - relativer Eisgehalt der Bodens
hi
ht
wFC - Feldkapazität
wl - relativer Wassergehalt der Bodens
hi
ht
wl,root - Flüssigwassergehalt gemittelt über Wurzeltiefe
wm - mittlerer Bodenwassergehalt



122 SymboleSymbol Dimension Bes
hreibung
ws,t, ws,u - normierter Wassergehalt von Bodens
hi
hten
wPV - Porenvolumen
wPWP - permanenter Welkepunkt
wTLP - Turgorverlustpunkt
Wi m absoluter Wassergehalt Interzeptionsspei
her
Wl,k m absoluter Wassergehalt der Bodens
hi
ht
Ws m absoluter Wassergehalt der S
hneede
ke
z m Vertikalkoordinate (positiv na
h unten)
zroot m Wurzeltiefe
α - kurzwellige Albedo der Bodenober�ä
he
λ W m−1K−1 Wärmeleitfähigkeit des Bodens
θ K potentielle Temperatur
θwm - Anteil des mit Wasser gesättigten Bodens
ε - Emissivität der Bodenober�ä
he
ρa kgm−3 Di
hte von Luft
ρEis kgm−3 Di
hte von Eis
ρm kgm−3 Di
hte der Bodenmatrix
ρso kgm−3 Di
hte des Bodens
ρw kgm−3 Di
hte von Wasser
σ W m−2K−4 Stephan-Boltzmann-Konstante (σ = 5, 67 ·

10−8W m−2K−4)
ψ0 m hydraulis
hes Potential bei Sättigung (ψ0 =

0, 2)
ψg m Gaspotential
ψH m hydraulis
hes Potential
ψm m Matrixpotential
ψo m osmotis
hes Potential
ψs m Lufteintrittspotential bei Sättigung
ψz m Gravitationspotential


