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Diese Dokumentation ist dem Gedenken an Herrn Dr. Karl Ludwig gewidmet (1944 ï 

2012). Herr Dr. Ludwig konzipierte die Struktur des flächendetaillierten N/A-Modells 

FGMOD (FlussGebietsMODell) und entwickelte die erste lauffähige Version des Pro-

grammsystems, das zur detaillierten Simulation der Hochwasserabflussprozesse und zur 

Ermittlung von Bemessungsganglinien genutzt wurde. Die Beschreibung dieser Arbeiten 

war Grundlage seiner Dissertation ĂSystematische Berechnung von Hochwasser-Abfluss-

vorgängen mit Flussgebietsmodellenñ im Jahre 1978.  

Die Weiterentwicklung des Modells FGMOD zum Hochwasservorhersagemodell (Holle, 

1985) und zum Wasserhaushaltsmodell LARSIM (Bremicker, 2000) in seiner heutigen 

Form begleitete er sehr eng.  



Vorwort 

Das Wasserhaushaltsmodell LARSIM (Large Area Runoff Simulation Model) ermöglicht 

eine prozess- und flächendetaillierte Simulation und Vorhersage des landgebundenen 

Wasserhaushaltes. LARSIM wurde als nichtkommerzielle Software überwiegend im 

Rahmen von Auftragsarbeiten sowie teilweise im Rahmen von Forschungsvorhaben ent-

wickelt.   

Die Konzeption und Koordination der programmtechnischen Weiterentwicklung von 

LARSIM erfolgt über eine Entwicklergemeinschaft der Hochwasserzentralen der deut-

schen Bundesländer Baden-Württemberg, Bayern, Hessen, Rheinland-Pfalz sowie des 

Eidgenössischen Bundesamtes für Umwelt (CH). Auch Hochwasserzentralen in Frank-

reich, Österreich und Luxemburg setzen LARSIM zur operationellen Vorhersage sowie 

teilweise auch zur Echtzeitsteuerung von Speichern ein. Weitere Anwender von LARSIM 

sind Universitäten und Ingenieurbüros. 

Die Vorhaltung und Verwaltung des Quellcodes erfolgt zentral bei der Landesanstalt für 

Umwelt, Messungen und Naturschutz Baden-Württemberg, um so eine einheitliche Pro-

grammversion sicherzustellen, die den gemeinsamen Nutzerbedürfnissen der Hochwas-

serzentralen entspricht.  

Die in LARSIM enthaltenen Berechnungsverfahren sind auch für zahlreiche weitere Fra-

gestellungen, wie z.B. Untersuchungen zu den Auswirkungen der Klimaänderung auf den 

Wasserhaushalt, nutzbar. Durch einen jährlich stattfindenden Erfahrungsaustausch aller 

LARSIM-Anwender wird gewährleistet, dass LARSIM auch zukünftig dem aktuellen Stand 

der Technik entspricht und mit seiner Hilfe vielseitige wasserwirtschaftliche Aufgaben 

bearbeitet werden können. 

Die Herausgeber 
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1 EINFÜHRUNG UND ZIELSETZUNG 

Wasserhaushaltsmodelle sind Programme zur Quantifizierung der räumlichen und zeitli-
chen Verteilung von wesentlichen Komponenten des Wasserhaushaltes wie Nieder-
schlag, Verdunstung, Versickerung, Wasserspeicherung im Einzugsgebiet und Abfluss 
(Singh 1995). Sie stellen dabei die einzelnen Komponenten des Wasserhaushaltes (Abb. 
1-1) in den Zusammenhang des gesamten Wirkungsgeschehens. 

 

Abb. 1-1 Schematische Darstellung von Komponenten des Wasserhaushaltes 
(nach WOHLRAB et al. 1992, verändert) 

Wasserhaushaltsmodelle unterscheiden sich von den konventionellen in der wasserwirt-
schaftlichen Praxis früher üblichen Niederschlags-Abfluss-Modellen u.a. dadurch, dass 
mit ihnen eine kontinuierliche, prozessorientierte Simulation und Vorhersage des gesam-
ten Abflussgeschehens auch über längere Zeiträume möglich ist, anstatt nur einzelne 
Teilaspekte wie etwa Hochwasserabflüsse ereignisbezogen nachzubilden. Darüber hin-
aus werden in Wasserhaushaltsmodellen auch Teilkomponenten des Wasserhaushaltes 
erfasst, die in üblichen Niederschlags-Abfluss-Modellen nicht bzw. nur in sehr vereinfach-
ter Form berücksichtigt sind, wie etwa die Verdunstung, der Bodenwasserhaushalt oder 
die Grundwasserneubildung. 
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Mit Wasserhaushaltsmodellen können unterschiedliche Aufgabenstellungen beantwortet 
werden wie z.B.: 

- Darstellung des aktuellen Systemzustandes 1) 

z.B. als Bewertungsgrundlage zur Verbesserung ungünstiger wasserwirtschaftlicher 
Zustände sowie als Eingangsdaten für Gewässergüte- und Grundwassermodelle 

- Simulation (Prognose/Szenarien) geänderter Systemzustände 

z.B. zur Berechnung der Auswirkungen von Klima- oder Landnutzungsänderungen 
auf den Wasserhaushalt, insbesondere im Hinblick auf Hoch- und Niedrigwasser-
Kennwerte sowie im Hinblick auf den Bodenwasserhaushalt und die Grundwasser-
neubildung 

- Vorhersage 

z.B. operationelle Vorhersage von Hoch- und Niedrigwasser bzw. kontinuierliche täg-
liche Abflussvorhersage 

 

Eingangsdaten für Wasserhaushaltsmodelle sind einerseits Systemdaten wie Gelände-
höhen, Landnutzung, Wasserspeichervermögen der Böden und Gerinnegeometrien, an-
dererseits hydrometeorologische Zeitreihen wie Niederschlag, Lufttemperatur, Luftfeuch-
te, Windgeschwindigkeit, Globalstrahlung sowie der Abfluss zur Überprüfung der Berech-
nungsergebnisse (HAAG & BREMICKER 2010). 

Seit der Entwicklung des Stanford Watershed Model durch CRAWFORD & LINSLEY (1966) 
ist eine große Anzahl von Wasserhaushaltsmodellen entstanden, die aufgrund von Wei-
terentwicklungen in der Modelltechnik die hydrologischen Prozesse immer detaillierter 
erfassen. Übersichtsbeschreibungen zu verschiedenen Ansätzen in der Wasserhaus-
haltsmodellierung sind u.a. bei UBA (1995), SINGH (1995, 2002a, b) und BEVEN (2012) 
zusammengestellt. Übersichten zu den unterschiedlichen Einsatzbereichen von Wasser-
haushaltsmodellen werden u.a. von BWK (1998) und SINGH (2002b) gegeben, eine Zu-
sammenfassung zum Stand der Forschung im Bereich Wasserhaushaltsmodellierung 
gibt u.a. BEVEN (2012).  

In der vorliegenden Arbeit wird mit dem Programm LARSIM (Large Area Runoff Simulati-
on Model) ein Wasserhaushaltsmodell beschrieben, das eine prozess- und flächendetail-
lierte Simulation und Vorhersage des terrestrischen Wasserkreislaufes und der Fließge-
wässertemperaturen ermöglicht. Seit seiner Entwicklung im Rahmen des Forschungsvor-
habens BALTEX (BALTEX 1995, BREMICKER 1998) wird LARSIM sowohl in der wasser-
wirtschaftlichen Praxis als in der Forschung für vielfältige Aufgaben eingesetzt (Z.B. FA-

CKEL 1997, SCHEUER 1999, GATHENYA 1999, GERLINGER & TUCCI 1999, BAUER 1999, LFU 

1999b,c,d, GERLINGER & DEMUTH 2001, BREMICKER et al. 2004, HAAG et al. 2005a,b, 
BREMICKER et al. 2006, LUCE et al. 2006, HAAG et al. 2006b, GERLINGER 2008, HAAG & 

LUCE 2008, DEMUTH et al. 2010, HAAG & BREMICKER 2010, BREMICKER et al. 2011).  

Zunächst werden die grundlegende Konzeption sowie die Funktionsweise der Modell-
bausteine von LARSIM dargelegt. Daran anschließend wird die Anwendung und Hand-
habung des Modells anhand ausgewählter Beispiele aus der wasserwirtschaftlichen Pla-
nung und aus dem operationellen Vorhersagebetrieb dargestellt.  

                                                

 

1) In diesem Zusammenhang werden unter dem Systemzustand sowohl Gebietseigenschaften wie 
Landnutzung und Geländehöhen, als auch Gerinneparameter wie Flussbettbreiten und -tiefen 
sowie die Charakteristiken des meteorologischen Geschehens wie Niederschlag und Lufttem-
peratur zusammengefasst. 
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2 KONZEPTION DES WASSERHAUSHALTSMODELLS LARSIM 

Bei der hydrologischen Modellierung sind die verwendeten Lösungsansätze und Pro-
zessbeschreibungen unter anderem abhängig von der gewählten räumlichen Prozessauf-
lösung (BECKER 1992). Aus diesem Grunde werden hier zunächst einige grundsätzliche 
Betrachtungen zu Maßstabsfragen und zur Modellbildung gegeben. 

2.1 SKALEN UND PROZESSBE SCHREIBUNG IN DER HYDROLOGIE 

Allgemein zeigt sich, dass mit wachsendem Betrachtungsmaßstab immer mehr Einzelhei-
ten der hydrologischen Systeme und Prozesse hervortreten, die bei kleinerem Maßstab 
noch nicht unterschieden werden konnten (DYCK 1980: 47). Andererseits können die für 
kleinräumige Standorte ermittelten hydrologischen Kennwerte bzw. Modelle im Allgemei-
nen nicht unmittelbar zur Beschreibung der Hydrologie eines größeren Flussgebietes 
superponiert werden (DYCK 1980: 49, BECKER 1995). Zur Klassifizierung dieser unter-
schiedlichen räumlichen (und damit verbunden oft auch zeitlichen) Maßstäbe werden die 
drei Skalenbereiche Mikroskale, Mesoskale und Makroskale unterschieden (BECKER 
1986, PLATE 1992). Da Grenzen dieser Skalen nicht eindeutig anzugeben sind, werden 
sie oft als Übergangsbereiche gekennzeichnet (Tab. 2-1).  

Tab. 2-1 Skalenbereiche in der Hydrologie (nach BECKER 1992) 

Skalen in der Hydrologie Charakteristische 

Längen* 

Charakteristische 

Flächen* Hauptbereich Übergangsbereich 

Makroskale 
- ² 100 km ² 10.000 km2 

unterer erweiterter 
Makroskalenbereich 

30 - 100 km 1.000 - 10.000 km2 

Mesoskale 

oberer erweiterter 
Mesoskalenbereich 

10 - 30 km 100 - 1.000 km2 

- 1 - 10 km 1 - 100 km2 
unterer erweiterter 
Mesoskalenbereich 

0,1 - 1 km 0,01 - 1 km2 

Mikroskale 
oberer erweiterter 

Mikroskalenbereich 
30 - 100 m 0,001 - 0,01 km2 

- ¢ 30 m ¢ 0,001 km2 

* Die angegebenen Zahlenwerte kennzeichnen nur Größenordnungen. 
Sie sollten nicht als starre Grenzwerte gehandhabt werden. 

 

Die räumlichen Skalenbereiche sowie die jeweils dazu verwendeten hydrologischen Mo-
delle lassen sich nach PLATE (1992) bzw. BECKER (1992) wie folgt beschreiben: 

In der Mikroskale werden Prozesse betrachtet, die in kleinräumigen, homogenen Teilge-
bieten eines Einzugsgebietes stattfinden. Charakteristische Flächengrößen sind meist 
kleiner als ein Hektar. Die mikroskaligen Prozesse können in der Regel durch elementare 
physikalische Gesetze (Kontinuumsmechanik, Hydro- und Thermodynamik) angemessen 
beschrieben werden, die physikalischen Grundkonstanten hierzu sind im Labor bestimm-
bar. 
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In der Mesoskale werden größere Raumeinheiten betrachtet, die in der Regel heterogen 
zusammengesetzt sind. Typisches Beispiel hierfür ist ein mehrere Quadratkilometer gro-
ßes Einzugsgebiet mit unterschiedlichen Landnutzungen, Bodentypen, Hangneigungen 
und Flächenexpositionen. Die Heterogenität der betrachteten Raumeinheit wird durch 
mesoskalige Modelle im Allgemeinen nicht vollständig beschrieben, sondern zumindest 
teilweise summarisch erfasst. Weiteres Charakteristikum mesoskaliger Modelle ist, dass 
die Modellparameter nicht ausschließlich aus physikalischen Messgrößen oder Grund-
konstanten hergeleitet werden können, sondern zumindest teilweise durch Kalibrierung 
an die natürlichen Gegebenheiten angepasst werden.  

Unter dem Begriff Makroskale werden in der Hydrologie Raumeinheiten mit Flächengrö-
ßen von meist über 10.000 km2 zusammengefasst. Bei den dabei betrachteten Prozes-
sen stehen großräumige Effekte wie Klimazonen bereits stärker im Vordergrund als z.B. 
die kleinräumigere Untergliederung großer Stromgebiete in kleinere Einzugsgebiete. Hyd-
rologische Modelle für diesen Skalenbereich befinden sich derzeit noch in der Entwick-
lungsphase und stellen in der Regel einfache Konzeptmodelle dar (BECKER 1995), deren 
Parameter ebenso wie bei mesoskaligen Modellen durch Kalibrierung an die natürlichen 
Gegebenheiten angepasst werden. 

Bei der Einordnung eines hydrologischen Modells in die o.g. Skalenbereiche ist zu be-
achten, dass nicht die Flächengröße des gesamten Untersuchungsgebietes hierfür ent-
scheidend ist, sondern vielmehr die charakteristische Flächengröße, in der die Prozess-
beschreibung stattfindet. Diese Prozessbeschreibung erfolgt bei flächendetaillierten Mo-
dellen oft auf der Ebene von Teileinzugsgebieten. Bei dem im Folgenden beschriebenen 
Wasserhaushaltsmodell LARSIM werden die hydrologischen Prozesse auf der Ebene der 
Mesoskala betrachtet, d.h. für Flächengrößen der einzelnen Teileinzugsgebiete in der 
Größenordnung von einigen Hektar bis hin zu mehreren hundert Quadratkilometern. 

2.2 RANDBEDINGUNGEN FÜR DIE ENTWICKLUNG VON LARSIM 

Das Wasserhaushaltsmodell LARSIM wurde in seiner ersten Version im Rahmen des 
Forschungsvorhabens BALTEX (BALTEX 1994, 1995) entwickelt, um als hydrologischer 
Baustein eines gekoppelten Atmosphären-Hydrologie-Modells die Beschreibung des 
landgebundenen Wasserkreislaufes im regionalen Klimamodell REMO zu verbessern 
(JACOB 1995). Bereits vorhandene, in der Literatur beschriebene Wasserhaushaltsmodel-
le erschienen aus verschiedenen Gründen für diesen Einsatz nicht geeignet (BREMICKER 
1998). Grundkonzept bei der Entwicklung von LARSIM war es, relativ einfache und auf 
der Basis flächendeckend verfügbarer Systemdaten anwendbare, physikalisch basierte 
Konzeptmodelle für die mesoskalige Beschreibung des landgebundenen Wassertrans-
portes miteinander zu kombinieren.  

Mit dem Einsatz des Wasserhaushaltsmodells als Baustein eines gekoppelten Atmosphä-
ren-Hydrologie-Modells sollte u.a. Folgendes ermöglicht werden: 

- Bessere Modellierung der unteren Randbedingungen für das Atmosphärenmodell 
(Bodenfeuchte) 

- Verifizierung der über das Atmosphärenmodell berechneten Komponenten des 
Wasserkreislaufes (z.B. Evapotranspiration) über Abflüsse großer Flusssysteme  

- Bessere Koppelung von Atmosphären-Modellen mit ozeanischen Zirkulationsmodel-
len 
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Dieser Zielsetzung folgend war ein Wasserhaushaltsmodell zu erstellen, das für eine Flä-
chenauflösung entsprechend den damals vorliegenden regionalen Klimamodellen ein-
setzbar ist, d.h. für Teilflächen in der Größenordnung von mehreren hundert Quadratki-
lometern. Weitere Vorgaben bei der Modellkonzeption waren u.a.: 

- Es sind bereits in der Literatur beschriebene und in der Anwendung erprobte Model-
lansätze zu verwenden. 

- Als hydrologische Teilprozesse sind modellhaft zu erfassen: Interzeption, Eva-
potranspiration, Schneeakkumulation, -kompaktion und -schmelze, Bodenwasser-
speicherung, Abflusskonzentration in der Fläche, Translation und Retention im Ge-
rinne. 

- Die zeitliche Prozessauflösung sollte mindestens auf Tageswertbasis erfolgen. 

- Die Evapotranspiration als ein entscheidender Faktor der Wasserbilanz sollte über 
ein möglichst genaues Verfahren berechnet werden. 

- Hydrologische Prozesse, die in Mitteleuropa eine eher untergeordnete Rolle spielen 
und deren entsprechende Modellbausteine daher nur schlecht verifiziert werden 
können, werden zunächst nicht im Modell erfasst (z.B. Verdunstung von Schnee-
oberflächen). 

- Als Bodenmodell ist das von Dümenil & Todini (1992) im Klimamodell REMO imple-
mentierte Xinanjiang-Verfahren zu verwenden, damit so eine definierte Schnittstelle 
für die geplante Koppelung von LARSIM an REMO gegeben ist. 

- Für das mit Flood-Routing-Modellen durchzurechnende Gewässernetz ist die Benut-
zung von geometrischen Gerinnedaten vorgesehen, da hiermit der Wertebereich 
eventuell zu kalibrierender Flood-Routing-Parameter deutlich eingeschränkt werden 
kann. 

- Für die Gebietsretention sollte ein Ansatz in Abhängigkeit von Laufzeiten in Teilge-
bieten und somit indirekt von der Gebietsform gewählt werden. 

- Das Modell sollte wahlweise mit rasterorientierter oder einzugsgebietsbezogener 
Flächenaufteilung einsetzbar sein. 

- Simulationen sollten wahlweise mit oder ohne Ersetzen von berechneten Abfluss-
ganglinien für Pegel durch Messdaten erfolgen können, um Fehlereinflüsse aufzu-
zeigen und Fehlerquellen ggf. lokalisieren zu können. 

- Es sollten nur hydrometeorologische Daten verwendet werden, die in üblichen 
Messnetzen aufgezeichnet werden.  

- Speicher und Flussverzweigungen sollten in das Modell eingesetzt werden können. 

- Die Modellansätze sollten auf Basis von flächendeckend verfügbaren Systemdaten 
anwendbar sein und gleichzeitig eine möglichst physikalisch basierte Modellkonzep-
tion aufweisen. 
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Ferner wurden folgende programmtechnischen Vorgaben getroffen: 

- Die im Flussgebietsmodell FGMOD (Ludwig 1982, IFW 1982) verwendeten Einlese-
routinen für Systemdaten und Zeitreihen sowie die dort eingesetzten Abarbeitungs-
strukturen für die Flussgebietsmodellierung werden als Programmbasis verwendet. 

- LARSIM soll kompatibel mit FGMOD sein, d.h. auch FGMOD-Anwendungen wie z.B. 
Hochwasservorhersagen berechnen können (Berechnungsmodus "Flussgebietsmo-
dell"). 

- Programmsprache ist FORTRAN. 

- Es sollte möglich sein, Simulationen für große Modelle auf einem handelsüblichen 
PC innerhalb einer akzeptablen Berechnungszeit durchzuführen. 

 

Nach dem Klassifizierungsschema von BECKER (1995) stellt LARSIM somit ein determi-
nistisches Konzeptmodell dar, welches als räumlich verteiltes Modell für eine flächende-
taillierte Anwendung konzipiert ist (Abb. 2-1). 

 

Abb. 2-1 Einordnung von LARSIM in das Klassifizierungsschema für hydro-
logische Modelle (nach BECKER 1995) 
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3 MODELLTHEORIE: SIMULATION DER HYDROLOGISCHEN 

PROZESSE 

3.1 GRUNDLEGENDE STRUKTUR DES WASSERHAUSHALTSMODELLS LAR-

SIM 

Das Wasserhaushaltsmodell LARSIM ermöglicht eine prozess- und flächendetaillierte 
Simulation der wesentlichen Komponenten des terrestrischen Wasserkreislaufs in variab-
ler zeitlicher Auflösung. Das Modell wird dabei durch meteorologische Daten angetrieben, 
die modellintern regionalisiert werden. 

Im Einzelnen können folgende hydrologischen Prozesse in unterschiedlicher räumlicher 
Auflösung simuliert werden (Tab. 3-1, Abb. 3-1): 

- Interzeption und Interzeptionsverdunstung 

- Akkumulation, Metamorphose und Ablation von Schnee 

- Infiltration, Bodenwasserhaushalt, Abflussbildung und Tiefenversickerung 

- Evapotranspiration nach Penman-Monteith oder anderen einfacheren Ansätzen 

- Abflusskonzentration (Speicherung und lateraler Transport in der Fläche) 

- Translation und Retention in den Gerinnen 

- Wirkung von Seen, Talsperren und Rückhaltebecken 

- Ein-, Aus- und Überleitungen 

- Wärmehaushalt der Fließgewässer mit natürlichen und anthropogenen Einflüssen 

Die Flächenauflösung in Teileinzugsgebiete kann in LARSIM dabei wahlweise über eine 
Rasterung oder nach realen Einzugsgebieten vorgenommen werden. Dabei werden In-
terzeption, Evapotranspiration, Schnee und der Bodenwasserhaushalt in höherer räumli-
cher Auflösung getrennt für die einzelnen Landnutzungs-Boden-Kompartimente eines 
jeden Teileinzugsgebietes modelliert (Tab. 3-1). Hierdurch wird dem kleinräumigen Ein-
fluss von Landnutzung und Boden auf die Verdunstung und die Abflussbildung Rechnung 
getragen. 

Tab. 3-1 In LARSIM erfasste hydrologische Prozesse und deren räumliche Zu-
ordnung 

Hydrologischer Prozess 
zugeordnete räumliche 
Auflösung in LARSIM 

Interzeption  

Landnutzungs-Boden-Kompartiment 
eines Teileinzugsgebietes 

Schneeakkumulation, -kompaktion  
und -schmelze 

 

Evapotranspiration Fläche 

Bodenwasserspeicherung mit  
Abflussbildung für Direkt-, Interflow-  
und Grundwasserabfluss 

 

Abflusskonzentration im Einzugsgebiet Fläche Teileinzugsgebiet 

Translation und Retention im Gerinne Linie Gerinneteilstrecke 

Seeretention bzw.  
geregelte Wasserabgabe 

Punkt See, Talsperre, Rückhaltebecken 
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Abb. 3-1: Struktur des Wasserhaushaltsmodells LARSIM (mit drei Abflusskompo-
nenten, ohne Wassertemperaturen) 

Dabei ist zu beachten, dass nur der Flächenanteil jedoch nicht die explizite räumliche 
Verteilung der einzelnen Landnutzungs-Boden-Kompartimente innerhalb der Teilein-
zugsgebiete berücksichtigt wird. Grund hierfür ist, dass die Auswirkungen der räumlichen 
Verteilung auf die Wasserbilanz zumeist von untergeordneter Bedeutung sind, sofern die 
Flächenauflösung der Teilgebiete an die zu untersuchende Fragestellung angepasst ist. 
Außerdem wären zur expliziten modelltechnischen Erfassung dieser räumlichen Vertei-
lung umfangreiche Datengrundlagen erforderlich, die in der Regel nicht verfügbar sind. 
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Daher fließen in LARSIM die aus den einzelnen Landnutzungs-Boden-Kompartimenten 
eines Teileinzugsgebietes resultierenden Abflusskomponenten jeweils einem gemeinsa-
men Teilgebietsspeicher für den Direktabfluss, den Interflow und den Grundwasserab-
fluss 2) zu (Abb. 1-1). Der Direktabfluss kann bei Bedarf in zwei unterschiedlich schnell 
reagierende Komponenten (schneller und langsamer Direktabfluss) aufgeteilt werden, 
worauf weiter unten noch im Detail eingegangen wird. Zunächst wird jedoch vereinfa-
chend nur ein Direktabflussspeicher betrachtet (drei Abflusskomponenten). 

Die Wasserabgabe der drei (oder vier) Gebietsspeicher, die den im Teileinzugsgebiet 
gebildeten Abfluss darstellt, wird in das Gerinne bzw. einen See abgegeben. Sofern bei 
den Berechnungen keine gemessenen Abflussganglinien in das Modell eingelesen wer-
den, können die o.g. Abflusskomponenten auch beim Wassertransport im Gerinne sepa-
rat modelliert und ausgegeben werden.  

 

Die Berechnungsmodi von LARSIM: 

Neben der Einsatzmöglichkeit von LARSIM als Wasserhaushaltsmodell mit einer kontinu-
ierlichen Simulation und ggf. Vorhersage über das gesamte Abflussspektrum kann das 
Programm auch als Flussgebietsmodell für eine ereignisbezogene Simulation und Vor-
hersage von Hoch- oder Niedrigwasser eingesetzt werden. Grund hierfür ist, dass LAR-
SIM eine Weiterentwicklung des Flussgebietsmodells FGMOD (IFW 1982, LUDWIG 1989) 
darstellt, die weitgehend kompatibel zu FGMOD eingesetzt werden kann. Bei einer An-
wendung von LARSIM als Flussgebietsmodell entfällt u.a. die Notwendigkeit zur Model-
lierung von Verdunstung und Bodenwasserhaushalt.  

LARSIM benötigt bei der ereignisspezifischen Simulation nur den Niederschlag als mete-
orologische Eingangsgröße. Bei einem Einsatz des Schneemoduls sind als weitere me-
teorologische Eingangsgrößen die Lufttemperatur und die Windgeschwindigkeit erforder-
lich. Für die kontinuierliche Wasserhaushaltsmodellierung werden zusätzlich noch Zeit-
reihen für Globalstrahlung bzw. Sonnenscheindauer, relative Luftfeuchte bzw. Taupunkt-
temperatur sowie Luftdruck benötigt. Der gemessene Abfluss dient in der Regel nur zur 
Verifizierung der Berechnungsergebnisse, kann aber bedarfsweise auch als Eingangs-
größe eingelesen werden. Dabei ist zu beachten, dass das Wasserhaushaltsmodell auch 
im Vorhersagemodus betrieben werden kann. Hierfür kann jeweils der komplette Sys-
temzustand als Anfangsbedingung für die Simulation und Vorhersage eingelesen wer-
den. 

In einer erweiterten Form kann LARSIM zudem als Wasserhaushalts- und Wärmemodell 
betrieben werden. Aufbauend auf den Ergebnissen der Wasserhaushaltssimulationen 
werden dabei zusätzlich die Energiebilanz der Fließgewässer und die daraus resultieren-
den Wassertemperaturen berechnet. Auch das Wasserhaushalts- und Wärmemodell 
kann sowohl zur kontinuierlichen Simulation als auch im Vorhersagebetrieb angewendet 
werden (HAAG et al. 2005b, HAAG & LUCE 2008).  

 

  

                                                

 

2)  Die hier gewählten Bezeichnungen "Direktabfluss", "Interflow" und "Grundwasserabfluss" sind 
nicht als Identifizierung von Herkunftsräumen zu verstehen, sondern als Synonyme für unter-
schiedlich schnell reagierende Fließsysteme in den gesättigten bzw. ungesättigten Boden- bzw. 
Gesteinskörpern. Eine umfassende Literaturstudie zu solchen Fließsystemen wurde z.B. von 
LEIBUNDGUT & UHLENBROOK (1997) erstellt. 
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Berechnungs- und Diskretisierungszeitschritte: 

In LARSIM werden die Berechnungen auf der Basis von äquidistanten Zeitschritten vor-
genommen. Der Anwender kann hierzu zwischen verschiedenen Berechnungszeitschrit-
ten wählen, die dann für den gesamten Berechnungszeitraum gelten (Tab. 3-2). Die hyd-
rometeorologischen Eingangsdaten müssen in der zeitlichen Auflösung des Berech-
nungszeitschritts vorliegen.  

Sämtliche hydrologischen Teilprozesse werden in der Regel auf Basis des gewählten 
Zeitschrittes berechnet. Bei einer stundenwertbasierten Wasserhaushaltssimulation kann 
die Verdunstung wahlweise in Stundenschritten oder in Tagesschritten berechnet wer-
den. Aus numerischen Gründen kann für bestimmte Schritte des Floodrouting und der 
Wassertemperaturberechnung bei der internen Berechnung auch ein anderer (kürzerer) 
Zeitschritt als der extern vorgegebene verwendet werden. 

Tab. 3-2 Berechnungszeitschritte von LARSIM 

Berechnungsmodus von LAR-
SIM 

wählbare Berechnungszeitschritte 

Simulationsmodus 
Vorhersagemodus 
(operationelle Vorhersage) 

Ereignisbezogene Hoch- oder 
Niedrigwassermodellierung  
(Flussgebietsmodell) 

5, 15, 30 Min.,  
1 bis 8 Std.,  
12 Std., 1 Tag 

5, 15, 30 Min.,  
1 bis 8 Std.,  
12 Std., 1 Tag 

Kontinuierliche Modellierung 
des Wasserhaushalts 

5 Min. bis 1 Std., 1 Tag 1 Std. 

Kontinuierliche Modellierung des 
Wasser- und Wärmehaushalts 

5 Min. bis 1 Std., 1 Tag 1 Std. 
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3.2 NUTZUNG METEOROLOGISCHER ANTRIEBSDATEN 

3.2.1 IN LARSIM VERWENDETE METEOROLOGISCHE ANTRIEBSDATEN 

Für die Berechnung des Wasserhaushalts mit LARSIM werden Zeitreihen der in Tab. 3-3 
aufgeführten meteorologischen Antriebsdaten benötigt. In den nachfolgenden Abschnit-
ten wird erläutert, wie diese zumeist punktuell vorliegenden Messwerte in LARSIM korri-
giert, umgerechnet und auf die einzelnen Teilgebiete übertragen werden. 

Tab. 3-3 Für LARSIM benötigte meteorologische Zeitreihen. 

Messgröße Einheit Dateneigenschaft 

Niederschlag mm Summenwert pro Zeitschritt 

Lufttemperatur C̄elsius Mittelwert pro Zeitschritt 

rel. Luftfeuchtigkeit 
bzw. Taupunkttemperatur 

% 

C̄ 

Mittelwert pro Zeitschritt 
Mittelwert pro Zeitschritt 

Windgeschwindigkeit m/s Mittelwert pro Zeitschritt 

Sonnenscheindauer  
bzw. Globalstrahlung 

Stunden / Minuten 
W/m2 

Summenwert pro Zeitschritt 
Mittelwert pro Zeitschritt 

Luftdruck hPa Mittelwert pro Zeitschritt 

3.2.2 KORREKTUR DER NIEDERSCHLAGSMESSUNGEN 

Die Messung des Niederschlages ist systematischen Fehlern unterworfen, die seit lan-
gem Gegenstand hydrometeorologischer Untersuchungen sind. Ein Überblick hierzu wird 
von SEVRUK (1989) gegeben. Die Messfehler werden einerseits von der Bauart des 
Messgerätes, andererseits von den Aufstellungsbedingungen und den meteorologischen 
Faktoren bestimmt. Die wichtigsten Fehlergrößen sind: 

- Windfehler (bei Aufstellung des Niederschlagsmessers über dem Bodenniveau) 

- Benetzungsverluste am Messgerät 

- Verdunstungsverluste 

Da der Niederschlag die bestimmende Eingangsgröße für die Modellierung des Wasser-
haushaltes darstellt, enthält LARSIM Möglichkeiten zur Korrektur der punktuellen Nieder-
schlagsmessungen um diese drei wichtigsten Messfehler.  

Zum einen können die Fehler durch die Windverdriftung einerseits sowie durch Benet-
zung und Verdunstung andererseits getrennt ermittelt werden. Alternativ steht auch ein 
summarisches Verfahren zur Verfügung, das weiter unten beschrieben wird. 

 
Windfehler: 

Bei Aufstellung von Niederschlagsmessern über dem Bodenniveau findet beim gleichzei-
tigen Auftreten von Niederschlag und Wind infolge von Luftdruckunterschieden ein teil-
weises Verdriften des Niederschlages über die Messeinrichtung statt. Als Folge wird im 
Niederschlagsmesser weniger Niederschlag aufgefangen als in einer Messstelle auf Bo-
denniveau. Die Größenordnung des Verdriftens ist einerseits abhängig von der Windge-
schwindigkeit, andererseits von der Art und Struktur des Niederschlages. So werden bei-
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spielsweise Schneeflocken oder sehr kleine Niederschlagströpfchen stärker verdriftet als 
Niederschläge mit relativ großen Tropfen. Dieser windbedingte Fehler kann in LARSIM 
nach einem Verfahren von SEVRUK (1989) korrigiert werden. Dabei wird die Lufttempera-
tur als Index für Art und Struktur des Niederschlages verwendet.  

Der Korrekturfaktor für den Niederschlag berechnet sich wie folgt: 

 

 &  ρ πȟυυπϽÖȟ    ÆİÒ 4 ςχЈὅ  

 &  ρ πȟςψπϽÖȟ    ÆİÒ 4 ςχЈ# ÕÎÄ ψЈὅ (3.1) 
 

 &  ρ πȟρυπϽÖȟ    ÆİÒ 4 ψЈ# ÕÎÄ4  

 &  ρ πȟπρυϽÖȟ    ÆİÒ 4 4  

 

mit: 

Fwind [-] Korrekturfaktor für den Windfehler 

v [m/s] Windgeschwindigkeit auf Höhe des Niederschlagsmessers 
(1 m über der Bodenoberfläche) 

TL [ C̄] Lufttemperatur (Messhöhe 2 m) 

T0 [ C̄] Grenzwert für die Lufttemperatur (0 C̄ bei Sevruk (1989) bzw.  

-2 C̄ in LARSIM) 

 

Dabei ist der Korrekturfaktor für Lufttemperaturen größer T0 in LARSIM auf 1,12 be-
grenzt. Für tiefere Temperaturen kann die maximal zulässige Korrektur im Bedarfsfall mit 
Hilfe eines Einzelparameters ebenfalls begrenzt werden. 

Abb. 3-2 zeigt die entsprechenden Zusammenhänge zwischen Lufttemperatur, Windge-
schwindigkeit und Korrekturfaktor. 

 

Abb. 3-2: Faktor zur Korrektur des windbedingten Niederschlagsmessfehlers in 
Abhängigkeit von Lufttemperatur und Windgeschwindigkeit 
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Messfehler durch Benetzungsverluste und Verdunstung: 

Ein weiterer systematischer Fehler bei der Niederschlagmessung stellt der Wasserverlust 
infolge der Benetzung von Auffangtrichter und Kanne sowie der Verdunstung aus der 
Kanne dar. In LARSIM kann dieser Verlust entsprechend den vom Deutschen Wetter-
dienst für das Nordostdeutsche Tiefland berechneten mittleren monatlichen Fehlerwerten 
korrigiert werden (DWD 1995, Tab. 3-4). 

Tab. 3-4 Benetzungs- und Verdunstungsverluste des Niederschlagsmessers vom 
Typ Hellmann für das Nordostdeutsche Tiefland (nach DWD 1995) 

Benetzungs- und 
Verdunstungs-
verluste [mm] für 

Tageswert der Niederschlagshöhe [mm] 

0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 
0,6-
0,8 

0,9-
1,2 

1,3-
1,7 

1,8-
2,4 

2,5-
3,4 

3,5-
4,4 

4,5-
6,0 

6,1-
8,9 

² 9,0 

Sommer 
(Mai bis Okt.) 

0,07 0,11 0,13 0,15 0,16 0,18 0,20 0,24 0,27 0,31 0,34 0,36 0,41 0,47 

Winter  
(Nov. bis April) 

0,04 0,06 0,07 0,08 0,09 0,10 0,12 0,14 0,16 0,18 0,20 0,22 0,26 0,30 

Die aufgeführten Korrekturverfahren beziehen sich grundsätzlich auf den vom Deutschen 
Wetterdienst als Standardgerät eingesetzten Niederschlagsmesser vom Typ Hellmann 
ohne Windschutz mit einer Auffangfläche von 200 cm2 und einer Messhöhe von einem 
Meter über der Bodenoberfläche. Je nach den eingesetzten Messgeräten können auch 
nur die Windverdriftung (z.B. bei modernen Ombrometern) oder nur Benetzung und Ver-
dunstung bei der Korrektur berücksichtigt werden.  

Werden sowohl der Windfehler als auch der Benetzungs- und Verdunstungsfehler korri-
giert, ergibt sich folgende Korrektur: 

 

 ὔ  ὔ ϽὊ ὑ  (3.2) 

  

mit: 

Nkorr [mm] um den Messfehler korrigierter Niederschlag 

Nmess [mm] punktuell gemessener, nicht korrigierter Niederschlagswert  

Fwind [-] Faktor zur Erfassung des windbedingten Fehlers bei der Nieder-
schlagsmessung (Formel (3.1)) 

KBV [mm] Verluste bei der Niederschlagsmessung durch Benetzung und 
Verdunstung (Tab. 3-4) 
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Summarische Korrektur der Messfehler: 

Alternativ zur oben angeführten Methodik können die Messfehler mit einem vom Deut-
schen Wetterdienst vorgeschlagenen Verfahren summarisch korrigiert werden (DWD 
1995). Hierbei werden die systematischen Niederschlagsmessfehler als Funktion der 
Horizontabschirmung, der Niederschlagshöhe, der Lufttemperatur und der Jahreszeit 
korrigiert, wohingegen die für die Windverdriftung maßgebliche Windgeschwindigkeit 
nicht explizit verwendet wird. Auch dieses Verfahren wurde für Messgeräte vom Typ 
Hellmann entwickelt. 

Das summarische Verfahren des DWD wird durch folgende Formel beschrieben: 

 

 ὔ  ὔ ὦϽὔ  (3.3) 

  

mit: 

Ů [-] Exponent der Korrekturformel gemäß Tab. 3-5 

b [-] Korrekturfaktor gemäß Tab. 3-5 

 

Tab. 3-5 Korrekturfaktoren für das summarische Niederschlagskorrekturver-
fahren nach DWD (1995) 

 
 
  

Niederschlagstyp 
Lufttemper-
aturbereich  

Ů 

b (in Abhängigkeit von der Horizontabschirmung) 

9° 
mäßig geschützt 

16° 
stark geschützt 

Regen (Sommer) TL > + 3,0°C 0,38 0,280 0,245 

Regen (Winter) TL < + 3,0°C 0,46 0,240 0,190 

Schneeregen -0,7 Ò TL Ò 3,0ÁC 0,55 0,305 0,185 

Schnee TL < -0,7°C 0,82 0,330 0,210 
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Korrekturfaktor für den Gebietsniederschlag: 

Zusätzlich zur Korrektur des punktuellen Messfehlers ist in LARSIM ein Korrekturfaktor 
für die Umrechnung der punktbezogenen Messdaten in Gebietsniederschläge enthalten, 
durch den berücksichtigt werden kann, dass die punktuellen Messungen möglicherweise 
nicht repräsentativ für das jeweilige Einzugsgebiet sind. Hieraus ergibt sich die folgende 
optionale Korrektur für den Gebietsniederschlag:  

 

 ὔȟ  ὔ Ͻὑ  (3.4) 

  

mit: 

NG,korr [mm] Um den Messfehler korrigierter repräsentativer Gebietsnieder-
schlag für ein Teileinzugsgebiet. 

KG [-] Korrekturfaktor für die Umrechnung von punktuell gemessenen 
Niederschlägen auf die Teilgebietsfläche. Dient z.B. zum Aus-
gleich, wenn die maßgeblichen Stationen nicht repräsentativ für 
das Gebiet sind. 

 

 

Höhenkorrektur für den Niederschlag: 

Die räumliche Verteilung des Niederschlags wird gewöhnlich durch einen Höhengradien-
ten geprägt. In alpinen Gebieten ist dieser durch die Verteilung der Niederschlagsstatio-
nen (in der Regel in Tallage) oft nur unzureichend abgebildet. Um die Niederschlagsin-
terpolation für solche Gebiete zu verbessern, kann ein Höhengradient zur orographisch 
bedingten Niederschlagsverstärkung angewendet werden. 

Analog zu HAIDEN & PISTOTNIK 2009 erfolgt eine lineare (multiplikative bzw. relative) Zu-
nahme mit der Höhe bei niedrigen und mittleren Niederschlagsintensitäten. Bei hohen 
Niederschlagsintensitäten erfolgt eine additive (absolute) Zunahme mit der Höhe, da dort 
eine lineare Zunahme zur Überschätzung des Niederschlags in den hohen Lagen führen 
würde.  

Die lineare Zunahme bei niedrigen und mittleren Niederschlagsintensitäten wird durch 
den Parameter kp definiert (hier beispielhaft für Korrektur von tiefer gelegener Nieder-
schlagsmessstation auf höher gelegenes Teilgebiet): 

 

ὔ ὔ Ͻρ ὯὴϽ
Ὄ Ὄ

ρππ
 (3.5) 

 
mit: 

Nberg: [mm/h] Zu ermittelnder Niederschlag für den höher gelegenen Punkt 

Ntal: [mm/h] Bekannter Niederschlag an der tiefer gelegenen Station 

Hberg: [m] Höhenlage des höher gelegenen Punkts (z.B. in m ü. NN.) 

Htal: [m] Höhenlage der tiefer gelegenen Station (z.B. in m ü. NN.) 

kp [1/100m] Relative Zunahme des Niederschlags je 100 Höhenmeter 

 

Ein kp von 0,05 bewirkt somit, dass der Niederschlag je 100 Höhenmeter um 5 % zu-
nimmt. Der Parameter kp wird Pegelkontrollbereichs-spezifisch vorgegeben. 
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Bei großen Niederschlagsintensitäten wird von einer absoluten Zunahme des Nieder-
schlags mit der Höhe ausgegangen (additiver Ansatz). Dabei wird die absolute Zunahme 
des Niederschlags je 100 Höhenmeter durch den Parameter ka definiert (hier beispielhaft 
für Korrektur von tiefer gelegener Niederschlagsmessstation auf höher gelegenes Teilge-
biet): 

 

ὔ ὔ ὯὥϽ
Ὄ Ὄ

ρππ
 (3.6) 

 

mit: 

ka [mm/h/100m] Absolute Zunahme des Niederschlags je 100 Höhenmeter 

 

Ein ka von 0,5 bewirkt somit, dass der Niederschlag je 100 Höhenmeter um 0,5 mm zu-
nimmt. Der Parameter ka wird Pegelkontrollbereichs-spezifisch vorgegeben. 

Aus den Werten für die Parameter kp und ka ergibt sich implizit der Wendepunkt für den 
Niederschlag (Nwp) zwischen absoluter und relativer Korrektur: 

 

ὔύὴ
Ὧὥ

Ὧὴ
 (3.7) 

 

mit: 

Nwp [mm/h] Niederschlagswert bei dem der Übergang von relativer zu absolu-
ter Korrektur erfolgt (Wendepunkt). 

 

Der Niederschlagswert des Wendepunktes Nwp ist durch den Niederschlag an der jewei-
ligen Ausgangsstation definiert. Beispielsweise liegt der Nwp bei kp = 0,05 und ka = 1,0 
bei 20 mm/h. 
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3.2.3 UMRECHNUNG VON TAUPUNKTTEMPERATUR , GLOBALSTRAHLUNG 

UND SONNENSCHEINDAUER 

Zur Berücksichtigung der Luftfeuchtigkeit können in LARSIM sowohl die Taupunkttempe-
ratur als auch die relative Luftfeuchte als Eingangsdaten verwendet werden. Zur Berück-
sichtigung der eingehenden kurzwelligen Strahlung können alternativ die Globalstrahlung 
oder die Sonnenscheindauer genutzt werden. 

 

Taupunkttemperatur und relative Luftfeuchte: 

Die Umrechnung zwischen Taupunkttemperatur, relativer Feuchte und Wasserdampf-
druck erfolgt dabei über folgende Beziehungen (WEISCHET 1983): 

 

 ὙὊ  
Ὡ Ὕ

ὩὝ
 

(3.8) 
 

 Ὡ  φȟρπχψϽςȟχρψςψ
ȟ Ͻ
ȟ  

(3.9) 
 

 Ὡ  ὩϽὙὊ 
(3.10) 
 

 

mit: 

RF [-] Relative Luftfeuchte 

es [hPa] Sättigungswasserdampfdruck für gegebene Temperatur (T) 

e [hPa] Realer Wasserdampfdruck in der Luft 

TTaupunkt [ C̄] Taupunkttemperatur (2 m über Boden) 

TL [ C̄] Lufttemperatur (2 m über Boden) 

 
Sonnenscheindauer und Globalstrahlung: 

LARSIM kann sowohl mit Daten zur Globalstrahlung als auch mit Daten zur Sonnen-
scheindauer (oder mit einer Kombination aus beiden Datenarten) betrieben werden. Zur 
Berechnung der kurzwelligen Strahlungsbilanz wird die eingehende Globalstrahlung be-
nötigt. Zur Ermittlung der langwelligen Strahlungsbilanz ist zudem die Sonnenscheindau-
er (als Ersatz für den Bedeckungsgrad) notwendig. Daher werden, unabhängig davon, ob 
nur Globalstrahlungsdaten, nur Sonnenscheindauern oder beides vorgegeben wird, die 
entsprechenden Daten intern ineinander umgerechnet. 

Zur Umrechnung der unterschiedlichen von Sonnenscheindauer in Globalstrahlung und 
umgekehrt ist zunächst die Tageslänge (=astronomisch mögliche Sonnenscheindauer) 
erforderlich. Diese errechnet sich aus den Zeitpunkten von Sonnenauf- und Sonnenun-
tergang wie folgt (THOMPSON et al. 1981): 

 

 Ô  
ρς

ʌ
ϽÁÒÃÃÏÓÔÁÎɿϽÔÁÎʒ  
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(3.11) 
 

 Ô  ςτÔ 
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mit: 

ŭ [rad] Deklination der Sonne = 0,41 cos (2ˊ (d-172) / 365) 
d = Tagesnummer (1. Januar = 1) 

ű [rad] Geographische Breite 

t1 [h] Zeitpunkt Sonnenaufgang 

t2 [h] Zeitpunkt Sonnenuntergang 

N [h] Tageslänge (astronomisch mögliche Sonnenscheindauer) 

 

Hieraus lässt sich die tägliche Sonneneinstrahlung an der Atmosphärenobergrenze be-
rechnen (THOMPSON et al. 1981): 
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(3.14) 
 

 

mit: 

SOL [W/m2] Solarkonstante 

RA [W/m2] Tägliche Sonnenstrahlung an der Atmosphärenobergrenze 

 

Für Modelle auf Tageswertbasis erfolgt die Abschätzung der Globalstrahlung an der Bo-
denoberfläche auf Grundlage der gemessenen Sonnenscheindauer analog zum MO-
RECS-Schema (THOMPSON et al. 1981, COWLEY 1978): 

 

 Ὑ  Ὑ Ͻ–Ͻὥ ὦϽ
ὲ

ὔ
ὧϽρ –  

(3.15) 
 

 
mit: 

RC [W/m2] Globalstrahlung an der Bodenoberfläche 

a [-] empirischer Parameter (= 0,24) 

b [-] empirischer Parameter (= 0,55 im Sommer, 0,50 im Winter) 

c [-] empirischer Parameter (= 0,15) 

ɖ [-] Parameter: 0 für Tage ohne direkte Sonnenstrahlung, sonst 1 

 

Für stundenwertbasierte Modelle kann alternativ auch das von DVWK (1996) empfohlene 
Verfahren nach Ångström (1924) zur Umrechnung von Sonnenscheindauer in Glo-
balstrahlung verwendet werden:  

 

 Ὑ  Ὑ Ͻὥ ὦϽ
ὲ

ὔ
 

(3.16) 
 

 

mit: 

a [-] empirischer Koeffizient (modifizierbarer Einzelparameter, 
Standardwert: 0,19) 
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b [-] empirischer Koeffizient (modifizierbarer Einzelparameter, 
Wertebereich: ~0,45 ï 0,60) 

 

Dabei ist zu beachten, dass der Ansatz für Tageswerte (Formel (3.15)) lediglich eine Mo-
difikation des Ångström-Ansatzes darstellt, der für Tage mit und ohne direkte Sonnen-
strahlung unterschiedliche diffuse Strahlungsstromdichten voraussetzt. Der einfache und 
robuste Ångström-Ansatz hat den Vorteil, dass die empirischen Umrechnungsfaktoren 
vom Anwender für das jeweilige Modellgebiet angepasst werden können. Hierdurch kön-
nen z.B. regionale Unterschiede der atmosphärischen Trübung oder Auswirkungen un-
terschiedlicher Messgeräte ausgeglichen werden. 

Umgekehrt müssen Messwerte der Globalstrahlung in Sonnenscheindauern umgewan-
delt werden, da die Sonnenscheindauer des jeweiligen Tages als Maß für den Bede-
ckungsgrad in der Berechnung der langewelligen Strahlungsbilanz benötigt wird. Zur Ab-
schätzung des Tageswerts der Sonnenscheindauer aus der Globalstrahlung kann Formel 
(3.16) entsprechend umgestellt werden: 
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(3.17) 
 

  



-20- 

 

3.2.4 ÜBERTRAGUNG METEOROL OGISCHER MESSWERTE AUF DIE FLÄCHE 

Für die Berechnung des Wasserhaushaltes mit LARSIM werden die in Tab. 3-3 aufge-
führten meteorologischen Zeitreihen benötigt. Diese meteorologischen Größen können 
beim Einsatz von LARSIM in einem gekoppelten Atmosphären-Hydrologie-Modell direkt 
als flächenbezogene Werte aus dem meteorologischen Modell übernommen werden.  

Beim Betrieb des Wasserhaushaltsmodells mit gemessenen meteorologischen Daten 
liegen diese hingegen normalerweise als Punktmessungen für Niederschlags- bzw. Kli-
mastationen vor. Diese Daten können auf Wunsch vor der Modellanwendung auf die ein-
zelnen Teileinzugsgebiete interpoliert und direkt für diese verwendet werden. Im Normal-
fall werden jedoch die in LARSIM integrierten Interpolationsverfahren genutzt, um die 
Punktmessungen auf die Teileinzugsgebiete zu übertragen.  

Bei dieser Übertragung wird in LARSIM zwischen drei Effekten unterschieden: 

- Repräsentativität der Punktmessungen für die Fläche der Teileinzugsgebiete 

- Berücksichtigung des horizontalen Abstandes zwischen der Messstation und dem 
Schwerpunkt des Teileinzugsgebietes 

- Berücksichtigung des vertikalen Abstandes (Höhendifferenz) zwischen der Messsta-
tion und der Bezugshöhe im Teileinzugsgebiet 

Die für die einzelnen meteorologischen Messgrößen verwendeten Verfahren zur Um-
rechnung der Punktmessungen auf die mittleren Verhältnisse in den Teileinzugsgebieten 
sind in Tab. 3-6 aufgeführt und werden im folgenden Text kurz erläutert.  

 

Repräsentativität der Punktmessungen für die Fläche: 

Bei der Übertragung des punktuell gemessenen Niederschlages auf Teilgebiete ist in 
LARSIM ein Korrekturfaktor KG vorgesehen (Formel (3.4)), der z.B. zum Ausgleich dient, 
wenn die für das Teilgebiet verwendeten Niederschlagsstationen systematisch höhere 
Niederschläge als die Umgebung aufweisen. Dies kann beispielsweise der Fall sein, 
wenn eine Niederschlagsstation in einer Luvlage eines Gebirges liegt. 

Für die übrigen meteorologischen Messgrößen wird angenommen, dass an den jeweili-
gen Messstationen repräsentative Werte gemessen werden. 

 

Horizontale Übertragung der Punktmessung auf die Teileinzugsgebiete: 

Bei der Übertragung der meteorologischen Punktmessungen auf die Teileinzugsgebiete 
kann zwischen den folgenden beiden Übertragungsverfahren gewählt werden (vgl. Lud-
wig 1989): 

- Modifiziertes Rasterpunktverfahren: Die meteorologische Größe für das betrachtete 
Teilgebiet und Zeitintervall ist gleich dem entfernungsgewichteten Mittel der gemes-
senen meteorologischen Werte an den in den vier Quadranten dem Teilgebiets-
schwerpunkt nächstgelegenen Messstationen. 

- Modifiziertes Thiessen-Verfahren: Die meteorologische Größe für das betrachtete 
Teilgebiet und Zeitintervall ist gleich dem gemessenen meteorologischen Wert an 
der dem Teilgebietsschwerpunkt nächstgelegenen Messstation. 

Bei beiden Umrechnungsverfahren wird die Lage der Teileinzugsgebiete durch ihren Flä-
chenschwerpunkt repräsentiert. 
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Tab. 3-6 In LARSIM eingesetzte Verfahren zur Umrechnung meteorologischer 
Punktmessungen auf die Teileinzugsgebiete 

Meteo- 
rologische 
Messgröße 

In LARSIM eingesetzte Verfahren zur Umrechnung 
meteorologischer Punktmessungen auf die Teileinzugsgebiete 

Repräsentativität der 
Punktmessung für die 
Fläche 

horizontale räumliche 
Übertragung 

vertikale räumliche 
Übertragung 
(Höhenabhängigkeit) 

Niederschlag 
Modifizierung der 
Messdaten über 
Korrekturfaktor mögl.1) 

Rasterpunkt- 
oder Thiessen- 
Verfahren 

Optionale Höhenge-
wichtung der horizonta-
len Entfernung 

Lufttemperatur 
Annahme 
repräsentative 
Messstationen 

Rasterpunkt- 
oder Thiessen- 
Verfahren 

Optionale Höhenge-
wichtung der horizonta-
len Entfernung und 
Temperaturgradient 

0,65 C̄ pro 
100 Höhenmeter 

rel. Luft- 
feuchtigkeit /  
Taupunkttemp. 

Annahme 
repräsentative 
Messstationen 

Rasterpunkt- 
oder Thiessen- 
Verfahren 

Optionale Höhenge-
wichtung der horizonta-
len Entfernung 

Wind- 
geschwindigkeit 

Annahme 
repräsentative 
Messstationen 

Rasterpunkt- 
oder Thiessen- 
Verfahren 

Optionale Höhenge-
wichtung der horizonta-
len Entfernung und 
logarithmisches 
Windprofil in 
Bodennähe 2) 

Sonnenschein-
dauer / Global-
strahlung 

Annahme 
repräsentative 
Messstationen 

Rasterpunkt- 
oder Thiessen- 
Verfahren 

Optionale Höhenge-
wichtung der horizonta-
len Entfernung 

Luftdruck 
Annahme 
repräsentative 
Messstationen 

Rasterpunkt- 
oder Thiessen- 
Verfahren 

Optionale Höhenge-
wichtung der horizonta-
len Entfernung  und 
Druckgradient gemäß 
der barometrischen 
Höhenformel 

1) Siehe Korrekturfaktor KG in Formel (3.4) 

2) für die Umrechnung der Windgeschwindigkeit in 10 m über Bodenoberfläche auf die 
Windgeschwindigkeit in 1 m über Bodenoberfläche 

 

 

Berücksichtigung der Höhenabhängigkeit bei der räumlichen Übertragung: 

Die Niederschlagshöhe variiert nicht nur über die horizontale Entfernung, sondern häufig 
auch mit der Gebietshöhe. Daher wurde die Möglichkeit geschaffen, bei Verwendung des 
Rasterpunktverfahrens auch die Höhenlage mit zu berücksichtigen. Hierzu wird das Kon-
zept einer höhengewichteten horizontalen Entfernung eingeführt. Dabei gilt: 

 

 , , ϽÆ  (3.18) 
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mit: 

Lgewichtet [m] Höhengewichtete Entfernung zwischen Station und Teileinzugs-
gebiet, die im Rasterpunktverfahren verwendet wird 

Lhorizontal [m]  Ungewichtete horizontale Entfernung zwischen Station und Tei-
leinzugsgebiet 

fvertikal [-] Höhengewichtungsfaktor 

ȹH [m] Höhendifferenz zwischen Station und Teileinzugsgebiet 

P1 [m] Empirischer Faktor (Einzelparameter, Standard: 1,0) 

P2 [-]  Empirischer Exponent (Einzelparameter, Standard: 500) 

 

Bei der räumlichen Übertragung von gemessenen Luftdruckdaten wird in LARSIM die 
Höhenabhängigkeit des Luftdrucks in Anlehnung an die barometrische Höhenformel (z.B. 
Weischet 1983) berücksichtigt. Nach dieser Formel gilt:  

 

 
Ð Å

Ͻ

 
(3.20) 

 

mit: 

p1, p2 [hPa]   Luftdruck auf Höhe 1 bzw. 2  

g [m/s2]  Erdbeschleunigung (=9,81 m/s2) 

h1, h2 [m]  Höhe 1 bzw. 2  

R [J/kg/ K̄]  Gaskonstante (=287 J/kg/ K̄ für Luft) 

T1, T2 [ K̄]   Lufttemperatur auf Höhe 1 bzw. 2  

 

Hieraus ergibt sich ein Druckgradient in hPa je 100 Höhenmeter, der in LARSIM mit fol-
gender linearen Näherung ausgedrückt wird:  

 

 ЎÐ ωȟςρσ Ͻρπ Ͻ
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ρρȟψσσ (3.21) 

 

mit: 

ȹp [hPa/100m]   Änderung des Luftdrucks mit 100 Höhenmetern  

 

Bei der räumlichen Übertragung von Daten der Lufttemperatur wird programmintern als 

Gradient der Lufttemperatur ein Wert von 0,65  ̄C pro 100 Höhenmeter verwendet. Dies 
entspricht in etwa einem mittleren, häufig vorherrschenden feuchtadiabatischen Gradien-
ten (WEISCHET 1983).  

Im Zusammenhang mit der Korrektur des Windfehlers bei der Niederschlagsmessung ist 
eine Umrechnung der an Klimastationen in 10 m Höhe gemessenen Windgeschwindig-
keiten auf die Höhe der Niederschlagsmessung in 1 m Höhe erforderlich. Hierzu wird in 
LARSIM entsprechend dem MORECS-Berechnungsschema zur Berechnung der Ver-
dunstung für den bodennahen Bereich ein logarithmisches Windprofil zugrunde gelegt. 
Diese Annahme ist eine Vereinfachung der tatsächlichen Verhältnisse, die strengge-
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nommen nur für eine neutrale Atmosphärenschichtung zulässig ist. Für die Wasserhaus-
haltsmodellierung wurde jedoch dieser vereinfachende Ansatz gewählt, um die Anzahl 
der erforderlichen Modellparameter, Systemdaten und Messdaten möglichst niedrig zu 
halten. Somit wird in LARSIM folgende Umrechnungsbeziehung verwendet:  

 

 Õ
ÌÎÈ Úϳ
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ϽÕ (3.22) 

 

mit  

h1 [m] Höhe 1 über Bodenoberfläche, hier: Höhe des Anemometers (üb-
licherweise 10 m) 

h2 [m] Höhe 2 über Bodenoberfläche, hier: Höhe des Niederschlags-
messers (üblicherweise 1 m) 

u1, u2 [m/s] Windgeschwindigkeit auf Höhe 1 bzw. 2 

z0 [m] Rauhigkeitslänge, nach Thompson et al. (1981: 20) gleich dem 
0,1-fachen der Bestandshöhe, hier: z0 = 0,03 m für Wiese 

 

Bei Einsetzen der genannten Größen in die Gleichung ergibt sich, dass nach diesem An-
satz die Windgeschwindigkeit in 1 m über der Bodenoberfläche einer Wiese etwa das 
0,6-fache des in 10 m Höhe gemessenen Wertes beträgt. Mit der vom DVWK (1996: 85) 
angegebenen Umrechnungsbeziehung ergibt sich für gewelltes Gelände bzw. ebenes 
Gelände mit zahlreichen Hindernissen ebenfalls ein Umrechnungsfaktor von 0,60 bei den 
oben genannten Bezugshöhen. 

3.3 INTERZEPTIONSSPEICHER 

Bei Vorhandensein von Vegetation wird Niederschlag teilweise als Interzeption auf den 
Blattoberflächen gespeichert. Dieser Interzeptionsspeicher hat eine maximale Kapazität, 
die in LARSIM als Funktion eines vegetationsspezifischen Blattflächenindices entspre-
chend dem Ansatz von DICKINSON (1984) beschrieben wird: 

 

 +  πȟς ÍÍ Ͻ  ,!) 
(3.23) 
 

 

mit:  

KInz [mm]  Kapazität des Interzeptionsspeichers 

LAI [-]  leaf area index 

 

Der Blattflächenindex LAI ist ein pflanzenspezifischer und jahreszeitlich variabler Index 
für das Verhältnis der Blattoberflächen eines Bestandes zu der von ihm bedeckten Bo-
denoberfläche. Die in LARSIM zu verwendenden Werte des Blattflächenindex sind als 
Systemdaten in einer Datei vorzugeben und können somit spezifisch für das Untersu-
chungsgebiet festgelegt werden.  

Typische, für gebräuchliche Landnutzungsklassen verwendete LAI-Werte sind in der Tab. 
3-7 zusammengestellt. Diese monatlichen Werte des Blattflächenindex für verschiedene 
Landnutzungen wurden anhand von Literaturangaben zusammengestellt und abge-
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schätzt. Dazu wurden die Angaben von DISSE (1995), HOYNINGEN-HUENE (1983), MAU-

RER (1997) sowie THOMPSON et al. (1981) ausgewertet. Sofern andere Landnutzungen 
vorliegen oder andere LAI-Werte verwendet werden sollen, können diese für das jeweili-
ge Modell landnutzungsspezifisch vorgegeben werden. 

Alternativ zur monatsspezifischen Vorgabe der Blattflächenindices kann in LARSIM auch 
ein dynamisches Vegetationsmodell verwendet werden. In diesem Fall wird die jahres-
zeitliche Entwicklung der unterschiedlichen Vegetationstypen (Landnutzungsklassen) mit 
einem phänologischen Modell für das aktuelle Jahr dynamisch berechnet. Bei dieser dy-
namischen Berechnung der Vegetationsentwicklung wird die Starre jahreszeitliche Vor-
gabe der Entwicklung durch den tatsächlichen Witterungsverlauf des Jahres modifiziert. 
Entsprechend ergibt sich auch eine dynamische Entwicklung des Blattflächenindex.  

Bei gefülltem Interzeptionsspeicher wird weiter hinzukommender Niederschlag unverän-
dert von den Blattoberflächen an den Boden weitergegeben. Die Entleerung des Inter-
zeptionsspeichers erfolgt durch Verdunstung. Somit steht das Wasser des Interzeptions-
speichers für den Bodenwasserspeicher nicht mehr zur Verfügung. Die Verdunstung von 
Wasser aus dem Interzeptionsspeicher wird beim hier verwendeten Modell gleich der 
potentiellen Evapotranspiration gesetzt. 

Tab. 3-7 Typische monatliche Werte des Blattflächenindex LAI für gebräuchliche 
Landnutzungen 

 

Landnutzung 

 

Blattflächenindex LAI 

 Jan. Feb. März Apr. Mai Juni Juli Aug. Sep. Okt. Nov. Dez. 

versiegelt* 10 10 10 10 10 10 10 10 10 10 10 10 

Acker** 0,3 0,3 0,3 1,0 2,3 3,7 3,8 3,5 2,4 1,2 0,3 0,3 

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

Intensivobstbau 2,0 2,0 2,0 2,0 3,0 3,5 4,0 4,0 4,0 2,5 2,0 2,0 

Brache (bewachsen) 2,0 2,0 3,0 4,0 5,0 5,0 5,0 5,0 5,0 3,0 2,5 2,0 

unversiegelt, unbewachsen 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 

intensives Grünland 2,0 2,0 2,0 3,0 3,5 4,0 4,0 4,0 3,5 3,0 2,5 2,0 

Feuchtflächen 2,0 2,0 3,0 4,0 5,0 5,0 5,0 5,0 5,0 3,0 2,5 2,0 

extensives Grünland 2,0 2,0 2,0 3,0 3,5 4,0 4,0 4,0 3,5 3,0 2,5 2,0 

locker baumbestanden 2,0 2,0 3,0 4,5 5,5 5,5 5,5 5,5 5,5 4,0 2,5 2,0 

Nadelwald 11 11 11 11 11 11 11 11 11 11 11 11 

Laubwald 0,5 0,5 1,5 4,0 7,0 11 12 12 11 8,0 1,5 0,5 

Mischwald 3,0 3,0 4,0 6,0 8,0 11 11,5 11,5 11 9,0 4,0 3,0 

Wasser 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 0,0 

* Fiktiver Wert, um Benetzungs- und Muldenverluste auf versiegelten Flächen zu berücksichtigen 

** Mittelwert für verschiedene Anbausorten 

 

Beim Auftreten von Interzeptionsverdunstung wird die aktuelle Evapotranspiration für 
einen Pflanzenbestand mit nassen Blattoberflächen entsprechend dem Ansatz von WIG-

MOSTA et al. (1994) wie folgt berechnet: 

 

 %  
%  %

%
 Ͻ %  %  

(3.24) 
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mit: 

Eai [mm/d] Aktuelle Evapotranspiration für Pflanzenbestände mit nassen 
Blattoberflächen (Inhalt Interzeptionsspeicher > 0) 

Epot [mm/d] Potentielle Evapotranspiration mit Gesamt-Oberflächenwiderstand 
rs = 0.0) 

Eizp [mm/d] Interzeptionsverdunstung 

Ea [mm/d] Aktuelle Evapotranspiration für Pflanzenbestände mit trockenen 
Blattoberflächen 
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3.4 SCHNEESPEICHER 

3.4.1 GRUNDLAGEN DER SCHNEEMODELLIERUNG IN LAR SIM 

Die Speicherung von Niederschlag als Schnee und die spätere Schmelze haben in ge-
mäßigten Breiten häufig maßgeblichen Einfluss auf den jahreszeitlichen Gang des Ab-
flusses sowie auf die Bodenfeuchte und die Abflussbildung insbesondere im Frühjahr. 
Vor allem in nival und nivo-pluvial geprägten Einzugsgebieten sind auch bedeutende 
Hochwasser häufig schneebeeinflusst. Die adäquate Simulation der Schneedynamik ist 
daher ein unverzichtbarer Bestandteil des Wasserhaushaltsmodells LARSIM. 

In LARSIM wird die Modellierung des Schneespeichers gewöhnlich für jede Landnutzung 
eines Teileinzugsgebietes getrennt vorgenommen. Dadurch wird es möglich, den Einfluss 
unterschiedlicher Landnutzungen auf die Schneedynamik zu berücksichtigen. 

Alternativ dazu besteht die Möglichkeit, die Schneemodellierung im Teilgebiet mithilfe 
separater Schnee-Kompartimente durchzuführen (Kapitel 3.4.9). 

Bei der modelltechnischen Behandlung der Schneedynamik können die folgenden einan-
der beeinflussenden Aspekte unterschieden werden: 

- Akkumulation von Schnee 

- Energiebilanz der Schneedecke 

- Setzung und tatsächliche Schmelze der Schneedecke 

Alle drei Aspekte können in LARSIM mit unterschiedlichen Verfahren berechnet werden, 
wodurch Unterschieden in der räumlichen Auflösung und der Datenlage Rechnung getra-
gen werden kann. Die einzelnen Verfahren werden in den nachfolgenden Kapiteln erläu-
tert. 

3.4.2 AKKUMULATION VON SCH NEE 

Für die Berechnung der Schneeakkumulation ist zunächst zu unterscheiden, ob der für 
das jeweilige Teilgebiet berechnete Gebietsniederschlag in fester oder flüssiger Form 
fällt. In LARSIM kann zum einen mit einem abrupten Wechsel zwischen Regen und 
Schnee gearbeitet werden. In diesem Fall wird davon ausgegangen, dass der Nieder-
schlag als Schnee fällt, wenn für das jeweilige Teilgebiet im betrachteten Zeitschritt die 
(bodennahe) Lufttemperatur kleiner als eine Grenztemperatur ist. Ist die Lufttemperatur 
größer als dieser Grenzwert, wird der gesamte Niederschlag als Regen behandelt: 

 

 
3ÃÈÎÅÅÎÉÅÄÅÒÓÃÈÌÁÇ ÆİÒ 4 4  

2ÅÇÅÎÎÉÅÄÅÒÓÃÈÌÁÇ   ÆİÒ 4 4   

 
(3.25) 

 

mit: 

TLuft  [ C̄] gemessene bodennahe Lufttemperatur (2 m über Boden) 

TGrenz [ C̄] Grenzwert für die Lufttemperatur (2 m über Boden), unterhalb de-
rer Niederschlag als Schnee fällt 

 

Alternativ zu diesem abrupten Übergang zwischen Schnee und Regen kann in LARSIM 
auch mit einem Übergangsbereich gearbeitet werden, in dem ein Gemisch aus Schnee 
und Regen fällt (Schneeregen). In diesem Fall wird neben TGrenz auch die Spannweite des 
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Übergangsbereichs TSpann angegeben. An der unteren Grenze des angegebenen Tempe-
raturbereichs (TGrenz ï ½ TSpann) wird der Niederschlag dann zu 100% als Schnee, an der 
oberen Grenze (TGrenz + ½ TSpann) zu einer 100% als Regen interpretiert. Dazwischen wird 
linear interpoliert, sodass bei TLuft = TGrenz 50% Schnee und 50% Regen vorliegen. 

Da der Niederschlag in höheren Luftschichten gebildet wird, ist die bodennahe Lufttem-
peratur naturgemäß nur ein ungenauer Indikator dafür, ob der Niederschlag als Regen 
oder als Schnee fällt. So ist es je nach atmosphärischer Schichtung möglich, dass bei 

bodennahen Lufttemperaturen von +2 C̄ aufgrund der niedrigeren Temperaturen in höhe-
ren Luftschichten Schnee fällt (Abb. 3-3, BRAUN 1985). Umgekehrt zeigte eine Analyse 
des Winters 2010/2011 für Südwestdeutschland, dass aus aufgleitenden Warmfronten 
bei bodennahen Lufttemperaturen kleiner 0°C auch über längere Zeit Regen fallen kann 
(LUBW 2011b, Haag et al. 2012). 

Die obigen Erläuterungen verdeutlichen, dass die Grenztemperatur für den Übergang von 
Schnee in Regen wetterlagenabhängig und somit zeitlich variabel ist. Die bisherigen Er-
fahrungen für zahlreiche mitteleuropäische Gebiete zeigen jedoch, dass mit einem TGrenz 
von +0,0°C im Mittel gute Ergebnisse erzielt werden. Der im Modell verwendete Wert für 
TGrenz kann vom Anwender teileinzugsgebietsspezifisch vorgegeben werden. Eine Varia-
tion im Wertebereich zwischen etwa -2°C und +3°C erscheint dabei plausibel. 

Wenn mit einem Übergangsbereich zwischen Schnee und Regen gearbeitet wird 
(Schneeregen), kann zusätzlich die Spannweite (TSpann) des Übergangsbereichs vorge-
geben werden. Hierfür erscheint eine Spannweite von ca. 3 bis 4°C plausibel, innerhalb 
derer der Niederschlag von Regen in Schnee übergeht (vgl. Abb. 3-3).  

 

Abb. 3-3 Zusammensetzung des Niederschlages aus Regen, Schnee und Regen-
Schnee-Gemisch für die Klimastation Hohenpeißenberg (nach SFB81 
1980) 
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3.4.3 DAS GRAD-TAG-VERFAHREN 

Das Grad-Tag-Verfahren ist eine sehr häufig eingesetzte, einfache Methode zur 
Schneesimulation, bei der die Lufttemperatur als alleiniges integrales Maß für die 
Schneeschmelze verwendet wird. Aus der Anwendung des Verfahrens resultiert zumeist 
direkt die tatsächliche Schmelzrate, d.h. die Energiebilanz einerseits sowie die Setzung 
und Schmelze andererseits werden üblicherweise nicht getrennt betrachtet (MANIAK 
2005, BEVEN 2012). 

In LARSIM ist das Verfahren so umgesetzt, dass der Anwender die Möglichkeit hat, zwi-
schen zwei Optionen zu wählen: Entweder wird nur die Energiebilanz über das Grad-
Tag-Verfahren berechnet, während die daraus resultierende Setzung und tatsächliche 
Schmelze getrennt mit dem Bertle-Verfahren berechnet werden (siehe unten). Oder die 
tatsächliche Schmelze resultiert unmittelbar aus dem Grad-Tag-Verfahren. Die Setzung 
und der Rückhalt von flüssigem Wasser in der Schneedecke werden in diesem Fall impli-
zit über das Grad-Tag-Verfahren mit abgebildet. 

Der Hauptvorteil des Verfahrens liegt in seiner Einfachheit und dem geringen Datenbe-
darf. So kann das Verfahren relativ leicht über einen einzelnen Parameter kalibriert wer-
den. Da lediglich die Lufttemperatur als Eingangsgröße erforderlich ist, kann das Grad-
Tag-Verfahren bei beschränkter Datenverfügbarkeit im Rahmen der Wasserhaushaltssi-
mulation gut in Kombination mit vereinfachten Verfahren zur Verdunstungsberechnung 
genutzt werden. 

Bei Verwendung des Grad-Tag-Verfahrens wird die Lufttemperatur als integrale Ersatz-
größe für die thermodynamischen Austauschprozesse zwischen der Schneedecke und 
der Atmosphäre angesehen. Die kurzwellige und die langwellige Strahlungsbilanz sowie 
die Ströme fühlbarer und latenter Wärme werden vereinfacht über die Differenz zwischen 
Lufttemperatur und einer Bezugstemperatur der Schneedecke abgebildet. Der Boden-
wärmestrom wird vernachlässigt. Der Energieeintrag durch flüssigen Niederschlag (Re-
gen) wird in LARSIM jedoch separat berücksichtigt, um der besonderen Bedeutung von 
ĂRain on Snowñ-Ereignissen besser gerecht zu werden. 

Somit ergibt sich die Energiebilanz der Schneedecke wie folgt: 

 

 7   7  7  (3.26) 
 

 

mit: 

Wtot [W/m2] Energiebilanz der Schneedecke 

Wgtf [W/m2] Summe der über das Grad-Tag-Verfahren abgeschätzten 
Wärmeströme 

Wnied [W/m2] Wärmestrom durch Niederschlag 

 

Die durch flüssigen Niederschlag (Regen) eingetragene Wärme berechnet sich dabei wie 
folgt: 
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(3.27) 
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mit: 

N [mm] Niederschlagsmenge im Zeitschritt (å [kg/m2]) 

Tnied [°C] Temperatur des flüssigen Niederschlags 

 

cpwasser [J/(kg °C)] Wärmekapazität des flüssigen Wassers (programminterne Kon-
stante: 4186,8 J/(kg °C)) 

ta [h] Rechenschrittweite in Stunden 

 

Für Niederschlag, der als Schnee fällt, wird angenommen, dass dieser die Temperatur 
von 0ÁC aufweist. Durch Schneeniederschlag wird der ĂKªlteinhaltñ der Schneedecke 
also nicht erhöht. Dem flüssigen Niederschlag (Regen) wird normalerweise die aktuelle 
Lufttemperatur zugewiesen. Somit ergibt sich folgende Beziehung für die Temperatur des 
Niederschlags: 
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(3.28) 

 

 

Nur wenn zusätzlich die Option <T GR. AUCH S-SCHMELZ> vereinbart ist, wird die 
Temperatur des Niederschlags wie folgt berechnet: 
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(3.29) 
 

 

Die Summe aller anderen relevanten Energieströme wird über das Grad-Tag-Verfahren 
abgeschätzt. Hierfür wird als Kalibrierparameter der Grad-Tag-Faktor (auch als Schmelz-
faktor bezeichnet) eingeführt. Der Grad-Tag-Faktor (GTF) wird mit der in der Literatur 
üblichen Einheit [mm/(d °C)] angegeben. Er gibt somit an, wie viel Schnee (in mm) bei 
einer über einen Tag anhaltenden Temperaturdifferenz von 1°C potentiell abschmilzt. Der 
hier angegebene Grad-Tag-Faktor gilt für alle Freiland-Landnutzungsarten. 

Dabei ist zu berücksichtigen, dass der Energieaustausch mit der Atmosphäre in Wald-
standorten gegenüber dem Freiland im Allgemeinen deutlich gedämpft ist (z.B. KOIVUSA-

LO & KOKKONEN 2002, SPITTELHOUSE & WINKLER 2004, TAMAI et al. 1999). Entsprechend 
sind die zur Schneesimulation verwendeten GTF für Waldstandorte zumeist deutlich ge-
ringer als für Freilandstandorte. Gemäß Literaturangaben in MANIAK (2005) und SEIBERT 
(2005) sind die GTF für Wald in etwa halb so hoch wie für Freiland. Dies steht im Ein-
klang mit den Abschätzungen, die LUBW (2006a) auf der Grundlage von Literaturdaten 
zur Energiebilanz der Schneedecken unterschiedlicher Landnutzungsarten abgeleitet hat. 
Daher wird LARSIM-intern für die Wald-Landnutzungsarten (Nadelwald, Mischwald, 
Laubwald) der als Kalibrierparameter vorgegebene GTF auf 50% reduziert (GTFWald = 0,5 
· GTF). 

Mithilfe des Grad-Tag-Faktors wird die resultierende potentielle Schneeschmelze je Zeit-
schritt wie folgt berechnet: 
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mit: 

ip,gtf [mm] Potentielle Schneeschmelze infolge aller durch das Grad-Tag-
Verfahren abgeschätzten Wärmeströme je Zeitschritt  

GTF [mm/(d °C)] Grad-Tag-Faktor (Kalibrierparameter: Potentielle Schneeschmel-
ze je Tag bei einer Temperaturdifferenz von 1°C) 

Tb [°C] Bezugstemperatur (Im Regelfall 0°C; Ausnahme: Bei gleichzeiti-
ger Verwendung der Option <T GR. AUCH S-SCHMELZ> gilt: 
Tb = TGrenz) 

 

Der entsprechende Wärmestrom (Summe der über das Grad-Tag-Verfahren abgeschätz-
ten Wärmeströme in Gl. 2.1) ergibt sich nach Umformung daher wie folgt: 
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(3.31) 
 

 

mit: 

rschmelz [J/kg] Schmelzwärme des Wassers (programminterne Konstante: 
334 000 J/kg) 

 

Die mithilfe von Formel (3.26) berechnete Energiebilanz der Schneedecke wird bei 
gleichzeitiger Vereinbarung der Option <SNOW-COMPACTION 2> oder <SNOW-
COMPACTION 3> als Eingangsgröße für die Berechnung der Schneesetzung nach 
BERTLE (1966) verwendet (siehe unten). 

Sofern das Grad-Tag-Verfahren ohne separate Berechnung der Setzung und tatsächli-
chen Schmelze durchgeführt wird (Option <SNOW-COMPACTION> ist nicht vereinbart), 
wird die Energiebilanz gemäß Formel (3.26) in eine Schmelzwassermenge umgerechnet. 
Dabei ist die Schmelzwassermenge bei negativen Werten der Energiebilanz gleich Null. 
Die berechnete Schmelzwassermenge entspricht dann unmittelbar der tatsächlichen 
Schneeschmelze, ohne dass zusätzlich die Setzung der Schneedecke und die Retention 
flüssigen Wassers in der Schneedecke betrachtet werden. 

3.4.4 ENERGIEBILANZEN AUF GRUNDLAGE DES KNAUF -ANSATZES 

3.4.4.1 VEREINFACHTES KNAUF -VERFAHREN 

Für das vereinfachte Energiebilanzverfahren nach KNAUF (1980) werden neben dem Nie-
derschlag lediglich Daten zur Lufttemperatur und zur Windgeschwindigkeit zur Abschät-
zung der potentiellen Schneeschmelze benötigt. Das Verfahren kann sowohl im Wasser-
haushalts- als auch im Flussgebietsmodus (LARSIM-NA) verwendet werden. 

Bei der vereinfachenden Betrachtung werden die Strahlungsterme (kurz- und langwellige 
Strahlungsbilanz) sowie der Strom latenter Wärme vernachlässigt. Somit ergibt sich die 
Energiebilanz der Schneedecke durch folgende vereinfachte Bilanzgleichung: 

 

 7   7 7 7  
(3.32) 
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mit: 

Wtot [W/m2]  Energiebilanz der Schneedecke 

WG [W/m2]  Bodenwärmestrom 

Wnied [W/m2]  Wärmestrom durch Niederschlag (Formel (3.27)) 

Wsense [W/m2]  Strom fühlbarer Wärme 

 
Während der Wärmestrom durch Niederschlag analog wie beim Grad-Tag-Verfahren er-
mittelt wird (Formeln (3.27) bis (3.29)), kann der Bodenwärmestrom als konstante Kalib-
riergröße vorgegeben werden. Analog zur Originalarbeit von Knauf (1980) wird er dabei 
als potentielle Schmelzrate in der Einheit [mm/h] betrachtet: 
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(3.33) 
 

 

mit: 

iG [mm/h] Bodenwärmestrom als Schmelzrate (Wertebereich: 0,01 mm/h bis 
0,05 mm/h ~ 0,9 W/m2 bis 4,6 W/m2,) 

 

Der turbulente Strom fühlbarer Wärme wird wie folgt ermittelt: 

 

 7   Á ÁϽÖϽ4  
(3.34) 
 

 

mit: 

a0 [W/(m2 C̄)] Parameter des Übergangskoeffizienten für den turbulenten Wär-

mestrom (Wertebereich: 0,5 - 3,5 W/(m2 C̄)). 

a1 [J/(m3 C̄)] Parameter des Übergangskoeffizienten für den turbulenten Wär-

mestrom (Wertebereich: 0,8 - 2,5 J/(m3 C̄)). 

 

Bei dem vereinfachten Verfahren wird also implizit angenommen, dass die Schneeober-
fläche eine Temperatur von 0°C aufweist und die Lufttemperatur somit dem Temperatur-
gradienten zwischen Schneeoberfläche und darüber liegender Luft entspricht. 

Die berechnete Energiebilanz wird programmintern in eine potentielle Schmelzrate um-
gewandelt. Ähnlich wie beim Grad-Tag-Verfahren kann diese potentielle Schmelzrate 
entweder als tatsächliche Schmelzrate verwendet werden oder als Eingangsgröße für 
eine detailliertere Berechnung der Schneesetzung nach BERTLE (1966) genutzt werden. 
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3.4.4.2 ERWEITERTES KNAUF-VERFAHREN 

Im erweiterten Energiebilanzansatz nach Knauf, werden (im Vergleich zum vereinfachten 
Ansatz) zusätzlich die kurzwellige Strahlungsbilanz sowie der turbulente Strom latenter 
Wärme berücksichtigt. Die langwellige Strahlungsbilanz bleibt jedoch auch in diesem An-
satz unberücksichtigt: 

 

 7   7 7 7 7 7  
(3.35) 

 

 

mit: 

WRNS [W/m2] Kurzwellige Strahlungsbilanz 

Wlatent [W/m2] Strom latenter Wärme (Verdunstung, Kondensation, Sublimation) 

 

Der Bodenwärmestrom, der Wärmestrom durch Niederschlag und der turbulente Aus-
tausch fühlbarer Wärme werden analog zum vereinfachten Knauf-Verfahren ermittelt.  
Hinsichtlich des turbulenten Austauschs latenter Wärme wird angenommen, dass hierfür 
derselbe windabhängige Übergangskoeffizient verwendet werden kann wie für den turbu-
lenten Austausch fühlbarer Wärme: 

 

 7   Á ÁϽÖϽɼϽÅ Å  (3.36) 
 

 

mit: 

es [hPa] Sättigungswasserdampfdruck an der Schneeoberfläche bei einer 
Temperatur von 0°C (Formel (3.9)) 

e [hPa] Realer Wasserdampfdruck in der Luft (Formel (3.10)) 

ɓ [°C/hPa] Kehrwert der Psychrometerkonstante über Schnee und Eis bei 
0°C (programminterne Konstante: 1,76 °C/hPa) 

 

Die kurzwellige Strahlungsbilanz für die Schneeoberfläche wird wie folgt ermittelt: 

 

 7   ʀϽ2  
(3.37) 
 

 

mit: 

RC [W/m2] Globalstrahlung an der Bodenoberfläche 

Ů [-] Absorptionskoeffizient des Schnees für kurzwellige Strahlung  
(Wertebereich 0,02 bis 0,6; interner Standard: 0,3) 

 

Das Absorptionsvermögen (= 1 ï Albedo) der Schneedecke kann mit dem modellinternen 
Standard von 0,3 belegt werden oder als zeitlich konstante Kalibriergröße eingesetzt 
werden. Alternativ hierzu kann die zeitliche Entwicklung des Absorptionskoeffizienten 
infolge der Alterung der Schneedecke auch explizit simuliert werden (siehe unten). 
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Die aus dem erweiterten Knauf-Verfahren resultierende Energiebilanz (=potentielle 
Schneeschmelze) wird als Eingangsgröße für die explizite Simulation der Setzung der 
Schneedecke und der ggf. resultierenden tatsächlichen Schneeschmelze verwendet. 

3.4.4.3 VOLLSTÄNDIGE ENERGIB ILANZ DER SCHNEEDECK E 

Das oben beschriebene Knauf-Verfahren wurde für die Anwendung in LARSIM weiter-
entwickelt (Option <SCHNEE: KNAUF, 2006>). Diese Weiterentwicklung beinhaltet die 
Erfassung der vollständigen Energiebilanz, deren Kopplung mit der Wasserbilanz, die 
Berücksichtigung des Vegetationseinflusses sowie die Berücksichtigung der Schneetem-
peratur und des Kälteinhalts der Schneedecke (LUBW 2006a). 

In diesem umfassenden Ansatz wird somit die vollständige Energiebilanz der Schneede-
cke ermittelt: 

 

 7   7 7 7 7 7 7  
(3.38) 
 

 

mit: 

WRNL [W/m2] Langwellige Strahlungsbilanz 

 

Die langwellige Strahlungsbilanz ist durch folgende Grundgleichung definiert: 

 

 7   2 2  
(3.39) 
 

 

mit: 

RLatm [W/m2] Wärmestrahlung aus der Atmosphäre (Gegenstrahlung) 

RLschnee [W/m2] Wärmestrahlung der Schneedecke 

 

Die atmosphärische Gegenstrahlung wird wie folgt ermittelt: 
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(3.40) 
 

 

mit: 

ů [W/(m2 K4)] Stefan-Boltzmann-Konstante 

(programminterne Konstante: 5,67Ö10-8 W/(m2 K4)) 

n/N [-] Relative Sonnenscheindauer als Maß für den Bewölkungsgrad 
(Formeln (3.11) bis (3.17)) 

 

Die Abstrahlung der Schneedecke wird mithilfe der Stefan-Boltzmann-Gleichung aus der 
Temperatur der Schneedecke ermittelt. Dabei wird davon ausgegangen, dass Schnee im 
langwelligen Bereich wie ein schwarzer Strahler wirkt (DWD 1987: S. 24), sodass kein 
Emissionskoeffizient berücksichtigt werden muss (bzw. dieser gleich 1 ist): 
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 2   ʎϽ4 ςχσȟρυ 
(3.41) 
 

 

mit: 

Tschnee [°C] Dynamisch berechnete Temperatur der Schneedecke 

 

Die Temperatur der Schneedecke wird (ebenso wie deren Kälteinhalt) im vorliegenden 
Fall dynamisch aus der Energiebilanz berechnet (siehe unten). Aus dieser expliziten Be-
rücksichtigung der Schneetemperatur ergeben sich auch für die Berechnung der turbu-
lenten Ströme fühlbarer und latenter Wärme (Formeln (3.34) und (3.36)) Modifikationen 
gegenüber dem oben beschriebenen erweiterten Knauf-Ansatz: 
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(3.43) 
 

 

mit: 

es [hPa] Sättigungswasserdampfdruck über Schnee in Abhängigkeit von 
der aktuellen Schneetemperatur 

 

Im Rahmen des vollständigen Energiebilanzverfahrens sind die Energie- und Wasserbi-
lanzen vollständig gekoppelt. Das bedeutet einerseits, dass der Strom latenter Wärme 
mit einem entsprechenden Wasserfluss aus oder in die Schneedecke verbunden wird 
(Verdunstung, Kondensation, Sublimation), der in der Massenbilanz berücksichtigt wird. 
Andererseits wird sichergestellt, dass die Energieströme zwischen der Schneeberech-
nung und der Evapotranspiration (aus dem Boden) korrekt aufgeteilt werden.  

Im Freiland (alle Landnutzungsklassen außer Wald) wird daher davon ausgegangen, 
dass weder Transpiration der Vegetation noch Evaporation vom Boden stattfindet, solan-
ge eine Schneedecke vorhanden ist. Alle Energieströme tragen in diesem Fall zum Wär-
mehaushalt der Schneedecke bei. Verdunstung (bzw. Sublimation) kann nur von der 
Schneedecke stattfinden.  

 

Kälteinhalt und Schneetemperatur 

In dem hier vorgestellten für LARSIM erweiterten Ansatz werden die Temperaturentwick-
lung und der aktuelle Kälteinhalt der Schneedecke explizit mit berechnet. Unter Kältein-
halt wird dabei jene Energie verstanden, die erforderlich ist, um das Schneepaket bis auf 
0°C zu erwärmen. Die Schneedecke kann erst schmelzen, nachdem sie zuvor bis auf 
0°C erwärmt wurde, der Kälteinhalt also gleich Null ist. Der Kälteinhalt der Schneedecke 
wird in Form der Energiestromdichte ausgedrückt, die erforderlich ist, um die Schneede-
cke auf 0°C zu erwärmen: 
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mit: 

Wkälte [W/m2] Kälteinhalt der Schneedecke 

WEQTS [mm] Wasseräquivalent des trockenen Schnees 

WEQtot [mm] Wasseräquivalent der gesamten Schneedecke 

cpeis [J/(kg °C)] Wärmekapazität von gefrorenem Wasser (programminterne Kon-
stante nach DWD 1987: 2090 J/(kg °C)) 

 

Die Veränderung des Kälteinhalts ergibt sich aus der Energiebilanz der Schneedecke im 
aktuellen Zeitschritt Wtot (Formel (3.38)). 

Sofern im aktuellen Zeitschritt mehr Energie zugeführt wird, als für die Erwärmung der 
Schneedecke auf 0°C erforderlich ist, steht die verbleibende Energie für die potentielle 
Schneeschmelze zur Verfügung. Diese potentielle Schmelzenergie wird als Eingangs-
größe zur expliziten Berechnung der Setzung der Schneedecke und der resultierenden 
tatsächlichen Schneeschmelze verwendet. 

3.4.4.4 DYNAMISCHE BERECHNUNG DES BODENWÄRMESTROMS 

Im Rahmen aller Energiebilanzverfahren gemäß Knauf kann der Bodenwärmestrom al-
ternativ zur Vorgabe eines konstanten Kalibrierwertes auch dynamisch berechnet wer-
den. Hierfür wird in vereinfachter Weise die Temperatur einer oberflächennahen Boden-
schicht berechnet. Diese hat neben dem Bodenwärmestrom auch Auswirkungen auf das 
Gefrieren des Bodenwassers und somit auf die Abflussbildung. Auf diesen Aspekt des 
Bodenwärmehaushalts wird in Abschnitt 3.6.10 näher eingegangen. 

Die grundlegende Konzeption bei der dynamischen Berechnung des Bodenwärmestroms 
und der (oberflächennahen Bodengefrornis) ist in Abb. 3-4 skizziert: Die mittlere Tempe-
ratur und der Anteil gefrorenen Bodenwassers einer Bodensäule der Mächtigkeit 2z wird 
durch deren Energiegehalt definiert. Die mittlere Temperatur der Bodensäule entspricht 
dabei zugleich der Bodentemperatur in der Tiefe z. Diese indirekte Vorgehensweise über 
die Energiebetrachtung wurde gewählt, um das Gefrieren und Tauen von Bodenwasser 
explizit mit berücksichtigen zu können. 

Der Bodenwärmestrom ergibt sich aus dem Temperaturgradienten zwischen der Boden-
oberfläche (T0) und der Tiefe z (Tz). Je nach Ausprägung des Temperaturgradienten kann 
dieser Wärmestrom positiv oder negativ sein. 

Für die Energiebilanz des Kontrollvolumens der Mächtigkeit 2z wird zudem ein verein-
fachter Wärmestrom aus tieferen Bodenschichten berücksichtigt. Dieser kann sowohl 
positiv (Wärmezugewinn) oder negativ (Wärmeabfuhr) sein. Bei der Energiebilanzbe-
trachtung wird zudem berücksichtigt, dass das Bodenwasser in dem 2z mächtigen Kon-
trollvolumen gefrieren und tauen kann. 
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Abb. 3-4 Grundlegende Konzeption zur Berechnung der oberflächenahen 
Bodentemperatur, des Bodenwärmestroms und der Bodengefrornis.  

 
Berechnung des Bodenwärmestroms: 

Die für die Berechnung des Bodenwärmestroms erforderliche Wärmeleitfähigkeit des 
Bodens ist streng genommen eine zeitabhängige Funktion des Bodenwassergehalts. 
Allerdings ist die Variation der Wärmeleitfähigkeit im Bereich mittlerer Bodenwassergeh-
alte relativ gering (ABU-HAMDEH & REEDER 2000, JURY et al. 1991). Zudem sind die ober-
flächennahen Wassergehalte mit dem in LARSIM implementierten Bodenmodell nicht 
exakt zu bestimmen. Daher ist die Annahme einer konstanten Wärmeleitfähigkeit des 
Bodens eine notwendige und zulässige Vereinfachung. 

Somit lªsst sich der Bodenwªrmestrom unter Anwendung des 1. Fickôschen Gesetztes 
berechnen. Dabei wird der oberflächennahe Temperaturgradient durch die finite Differenz 
zwischen T0 und Tz angenähert (vgl. Abb. 3-4): 
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mit: 

ɚG [W/(mĀ°C)] Wärmeleitfähigkeit des Bodens (programminterne Konstante: 
ɚG = 0,6 W/(m °C)) 

z [m] Halbe Mächtigkeit der betrachteten Bodensäule (programminterne 
Konstante: z = 0,1 m) 

T0 [°C] Temperatur an der Bodenoberfläche (Luft- bzw. 
Schneetemperatur) 

Tz [°C] Bodentemperatur in der Tiefe z (entspricht der mittleren Tempera-
tur in einer Bodensäule der Mächtigkeit 2z) 

 

Die Temperatur an der Bodenoberfläche T0 wird der Lufttemperatur gleichgesetzt, solan-
ge kein Schnee liegt. Für Situationen ohne Schneebedeckung kann dies als gute Nähe-
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rung angesehen werden (z.B. VOSE & SWANK 1991, RANKINEN et al. 2004). Für Schnee-
decken mit einem Wasseräquivalent bis zu 10 mm wird eine gewichtete Mittelung zwi-
schen Lufttemperatur und Schneetemperatur durchgeführt. Wenn Schnee mit einem 
Wasseräquivalent von mehr als 10 mm liegt, wird T0 gleich der mittleren berechneten 
Schneetemperatur gesetzt. Hierdurch wird sichergestellt, dass die Isolierwirkung der 
Schneedecke in der Berechnung berücksichtigt wird. 

Die Wärmeleitfähigkeit terrestrischer Böden schwankt je nach Substrat, Wassergehalt 
und dem Aggregatszustand des Bodenwassers meist zwischen ca. 0,4 und 0,8 W/(m °C) 
(RANKINEN et al. 2004, ABU-HAMDEH & REEDER 2000). Insbesondere während der beson-
ders relevanten Wintermonate bewegen sich die Wassergehalte zumeist im Bereich der 
Feldkapazität, so dass nur geringe Veränderungen infolge variabler Bodenwassergehalte 
zu erwarten sind. Eis hat eine höhere thermische Leitfähigkeit als flüssiges Wasser. Den-
noch haben Vergleichsrechnungen für das Valdai-Gebiet mit unterschiedlichen Modellen 
gezeigt, dass die Wirkung des Gefrierens und Tauens von Bodenwasser auf die Wärme-
leitfähigkeit des Bodens von relativ geringer Bedeutung ist (LUO et al. 2003). Für die hier 
verfolgten Ziele kann die Wärmeleitfähigkeit des Bodens daher vereinfachend als räum-
lich und zeitlich konstant angenommen werden. Testrechnungen haben gezeigt, dass mit 
einem Wert von 0,6 W/(m °C) gute Ergebnisse erzielt werden können. Daher wurde für 
die Wärmeleitfähigkeit des Bodens ɚG in LARSIM programmintern ein fester Wert von 
0,6 W/(m °C) vorgegeben (LUBW 2006b). 

 

Wärmestrom aus dem tieferen Boden: 

Der Wärmestrom aus und in den tieferen Boden unterhalb von 2z wird nach dem in LAR-
SIM auch für die Evapotranspiration verwendeten MORECS-Schema für den Bodenwär-
mestrom berechnet (THOMPSON et al. 1981). Dabei wird lediglich die monatsspezifische 
mittlere Wärmespeicherung im Boden berücksichtigt. Die Wirkung der Strahlungsbilanz 
auf den Bodenwärmestrom wird beim hier vorliegenden Ansatz in der oberflächennahen 
Bodenschicht gepuffert und daher nicht für die Berechnung des Wärmestroms aus dem 
tieferen Untergrund verwendet.  

 

Energieinhalt und mittlere Temperatur der Bodensäule: 

Der Energieinhalt der betrachteten Bodenschicht ergibt sich wie in Abb. 3-4 schematisch 
dargestellt aus dem Bodenwärmestrom zur Oberfläche und zum tiefen Boden. Ein Ener-
gieinhalt von 0,0 J/m2 ist dabei in Anlehnung an das UEB-Schneemodell (vgl. Abschnitt 0) 
als der Zustand definiert, bei dem die Bodenschicht eine Temperatur von 0°C aufweist 
und das gesamte Bodenwasser gefroren ist. Bei positiven Energieinhalten ist ein Teil 
oder das gesamte Bodenwasser in der betrachteten Bodenschicht flüssig. Bei negativen 
Energiegehalten ist das gesamte Bodenwasser gefroren und die Temperatur kann unter 
0°C sinken. Folglich ergibt sich die mittlere Temperatur der betrachteten Bodenschicht 
aus ihrem Energieinhalt. Wenn das gesamte Bodenwasser gefroren ist, gilt: 
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Wenn das Bodenwasser teils flüssig und teils gefroren ist, gilt: 

 

 4  π (3.47) 
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Wenn das gesamte Bodenwasser flüssig ist, gilt: 
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(3.48) 

 

mit: 

EG [J/m2] Energiegehalt des Bodens bis zur Tiefe 2z 

W2z [mm] Gesamter Bodenwassergehalt der Bodenschicht bis zur Tiefe 2z 
(programminterne Konstante: W2z = 80 mm) 

cG [°C] Volumetrische Wärmekapazität des Bodens (= cp Ā ɟ) 
(programminterne Konstante: cG = 1,5 x 106 J/(m3 °C)) 

 

Hinsichtlich des Wassergehalts der oberflächennahen Bodenschicht kann im humiden 
Klima davon ausgegangen werden, dass sich dieser im Winterhalbjahr im Bereich der 
Feldkapazität bewegt. Die (prozentuale) Feldkapazität variiert vor allem mit der Textur 
und dem Humusgehalt des Bodens. Für die meisten Böden liegt sie im Bereich zwischen 
etwa 10 und 40 % (SCHEFFER & SCHACHTSCHABEL 1984). Testrechnungen haben gezeigt, 
dass ein Wert von 40 % gute Ergebnisse erbringt. Deshalb wurde der Wassergehalt in 
der betrachteten Bodensäule auf 40 % festgelegt, was 80 mm entspricht (LUBW 2006b).  

Die volumetrische Wärmekapazität des Bodens cG ist eine Funktion der Bodenart und 
des Wassergehalts. Sie variiert für die meisten Böden in feuchtem Zustand zwischen 
etwa 1 x 106 und 2 x 106 J/(m3 °C) (JURY et al. 1991, RANKINEN et al. 2004). Auch hier 
wurden bei Testrechnungen mit einem mittleren Wert von 1,5 x 106 J/(m3 °C) gute Ergeb-
nisse erzielt. Die volumetrische Wärmekapazität des Bodens wurde daher in LARSIM auf 
einen konstanten Wert von 1,5 x 106 J/(m3 °C) festgelegt (LUBW 2006b). 

3.4.4.5 DYNAMISCHE BERECHNUNG DER SCHNEEALBEDO  

Sowohl beim erweiterten Knauf-Verfahren als auch bei der vollständigen Energiebilanz 
der Schneedecke wurde bislang davon ausgegangen, dass der Absorptionskoeffizient (= 
1 ï Albedo) für kurzwellige Strahlung zeitlich konstant ist. In der Realität nimmt aber die 
Albedo des Schnees mit zunehmender Alterung der Schneedecke ab. Um diesem Phä-
nomen Rechnung zu tragen, kann die Schneealbedo wahlweise auch dynamisch berech-
net werden. 

Die hierfür verwendeten Modellgleichungen lehnen sich eng an das entsprechende Mo-
dul im Utah Energy Balance Snow Accumulation and Melt Model an (TARBOTON & LUCE 
1996; LUBW 2006b). Die Faktoren für die Alterung infolge des Kristallwachstums durch 
Wasserdampfdiffusion sowie durch Schmelzen und Wiedergefrieren und durch die atmo-
sphärische Staubdeposition werden wie folgt berechnet: 

 

 
Ò   ÅØÐυπππϽ

ρ

ςχσȟρυ

ρ

ςχσȟρυ4
 

(3.49) 

 
Ò   -ÉÎÉÍÕÍÒ

ρ
 

(3.50) 

 Ò   πȟπσ (3.51) 



-39- 

 

mit: 

r1 [-] Alterungsfaktor infolge der Umkristallisation durch Wasserdampf-
diffusion 

r2 [-] Alterungsfaktor infolge der Umkristallisation durch Schmelzen und 
Gefrieren 

r3 [-] Alterungsfaktor infolge der Staubdeposition 

 

Mithilfe der Alterungsfaktoren wird ein dimensionsloses Alter der Schneeoberfläche be-
rechnet. Wenn Neuschnee fällt, hat die Schneeoberfläche zunächst das dimensionslose 
Alter von 0. Aus den Alterungsfaktoren ergibt dich das dimensionslose Alter im aktuellen 
Zeitschritt wie folgt: 
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mit: 

Ű [ ]  Dimensionsloses Alter der Schneeoberfläche 

 

 

Wenn zu einem späteren Zeitpunkt Neuschnee fällt, wird das dimensionslose Alter der 
Schneeoberfläche wieder verringert. Dabei reicht Neuschnee mit einem Wasseräquiva-
lent von 10 mm aus, um Ű wieder auf null zu setzen. Für kleinere Neuschneemengen wird 
das dimensionslose Schneedeckenalter in geringerem Maße herabgesetzt: 
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mit: 

WEQNeuschnee [mm] Wasseräquivalent des im aktuellen Zeitschritt gefallenen Neu-
schnees 

 

Das dimensionslose Alter der Schneeoberfläche wird als Zustandsgröße in jedem Zeit-
schritt mit berechnet. Hieraus ergeben sich die aktuelle Albedo der Schneeoberfläche 
und der in Formel (3.37) zu verwendende Absorptionskoeffizient für die Globalstrahlung: 
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 ʀ   ρ ɻ  (3.55) 

mit: 

ŬSchnee [ - ] Aktuelle Albedo der Schneeoberfläche. 

Cv [ - ] Wichtungsfaktor für die Sensitivität der Albedo für die Alterung 
(programminterne Konstante: Cv = 0,35; LUBW 2006b). 

Ŭ0 [ - ] Albedo von Neuschnee (Wertebereich: 0,75 - 0,98). 
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3.4.4.6 ABSCHÄTZUNG DE R TEMPERATUR AN DER SCHNEEOBERFLÄCHE  

Im einfachen und im erweiterten Energiebilanzverfahren nach Knauf wird implizit ange-
nommen, dass die Schneedecke eine Temperatur von 0°C aufweist. Bei der vollständi-
gen Betrachtung der Energiebilanz wird die Temperatur der Schneedecke explizit be-
rechnet. Insbesondere bei mächtigen Schneedecken können jedoch erhebliche interne 
Temperaturgradienten auftreten, so dass die mittlere Schneetemperatur merklich von der 
Temperatur an der Schneeoberfläche abweichen kann. Da die turbulenten Wärmeströme 
(fühlbare und latente Wärme) sowie die Wärmestrahlung der Schneedecke von der Tem-
peratur der Schneeoberfläche abhängen, besteht in LARSIM die Möglichkeit, die Abwei-
chung dieser Oberflächentemperatur von der mittleren Schneedeckentemperatur abzu-
schätzen (LUBW 2006b).  

Die Ursache für die Differenz zwischen mittlerer Schneetemperatur und Oberflächentem-
peratur liegt im Energieaustausch an der Schneeoberfläche begründet: Die Netto-
Energiezufuhr bzw. -abfuhr an der Oberfläche muss durch die Wärmeleitung weg bzw. 
hin zur Oberfläche ausgeglichen werden. Es ist davon auszugehen, dass die Energiezu-
fuhr über die Oberfläche und die Wärmeleitung im Schnee nahe der Oberfläche im 
Gleichgewicht sind. 

Dabei kann grundsätzlich in die Erwärmung der Schneedecke (Energiezufuhr) und deren 
Abkühlung (Energieabfuhr) unterschieden werden. Die beiden Situationen sind in Abb. 
3-5 schematisch skizziert: Wird die Schneedecke über die Oberfläche erwärmt, so muss 
die Schneeoberfläche eine höhere Temperatur aufweisen als die tiefer liegenden 
Schneeschichten, so dass Wärme in die Schneedecke hinein geleitet wird (Abb. 3-5 
links). Kühlt die Schneedecke über die Schneeoberfläche ab, so ist die Oberflächentem-
peratur geringer als die Temperatur in darunterliegenden Schneeschichten. Wärme wird 
aus tieferen Schichten des Schnees an die Oberfläche geleitet (Abb. 3-5 rechts). 

 

Abb. 3-5 Schematischer Zusammenhang zwischen mittlerer Schneedeckentem-
peratur, Energiebilanz und Temperatur an der Schneeoberfläche 

Wenngleich sich in der Realität Erwärmungs- und Abkühlungsvorgänge selbstverständ-
lich überlagern können (Tagesgang), wird beim hier verwendeten Ansatz vereinfachend 
davon ausgegangen, dass sich das Tiefenprofil der Schneetemperatur nahe der Oberflä-
che durch einen linearen Gradienten annähern lässt und die (durch den Energiegehalt 
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gegebene) mittlere Temperatur der Schneedecke als untere Randbedingung verwendet 
werden kann. Die Wärmekapazität, Wärmeleitfähigkeit und Dichte des Schnees wird als 
mit der Tiefe konstant angenommen. 

 

Somit lässt sich die Wärmeleitung nahe der Oberfläche wie folgt annähern: 
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mit: 

Woberfl [W/m2] Energiebilanz an der Oberfläche der Schneedecke (Gesamtener-
giebilanz ohne Bodenwärmestrom). 

Toberfl [°C] Temperatur an der Oberfläche der Schneedecke. 

 

ȹzeffektiv [m] Effektive Mächtigkeit, des linear angenäherten Temperaturgradi-
enten an der Schneeoberfläche (siehe Abb. 3-5). 

cpschnee [J/(kg °C)] Wärmekapazität des Schnees. 

ɚschnee [m2/s] Wärmediffusionskoeffizient des Schnees. 

ɟschnee [kg/m3] Lagerungsdichte des Schnees. 

KTschnee [W/(m2°C)] Effektive Wärmeleitfähigkeit des Schnees 
(= cpschnee ɚschnee ɟschnee / ȹzeffektiv; Konstante: 5,0 W/(m2 °C)) 

 

Da weder die effektive Mächtigkeit des Temperaturgradienten, noch die aktuellen Eigen-
schaften des Schnees bekannt sind, werden diese vier Größen zu einer effektiven Wär-
meleitfähigkeit zusammengefasst. Diese wird in Anlehnung an die Empfehlungen von 
TARBOTON & LUCE (1996: S. 16 - 19) mit einem konstanten Wert von 5,0 W/(m2 °C) ange-
nommen. Die Energiebilanz an der Oberfläche (die der Wärmeleitung an der Oberfläche 
entsprechen muss) lässt sich zugleich wie folgt ausdrücken: 

 

 7  7 7  7 4 7 4 7 4  (3.58) 

 

Die langwellige Strahlungsbilanz sowie die turbulenten Ströme latenter und fühlbarer 
Wärme sind dabei Funktionen der Temperatur der Schneeoberfläche. Daher wird es 
möglich, die Formeln (3.57) und (3.58) gleichzusetzen und nach Toberfl umzustellen: 
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Diese nicht lineare Gleichung wird in LARSIM iterativ mit einer modifizierten Gradienten-
methode nach Newton gelöst (Press et al. 1996). Die Iteration wird solange fortgesetzt 
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bis die Änderung der Temperatur an der Schneeoberfläche kleiner als 0,1 °C ist. Nach-
dem die Oberflächentemperatur so berechnet wurde, wird diese anstelle der mittleren 
Temperatur der Schneedecke bei der Berechnung der langwelligen Strahlungsbilanz, des 
fühlbaren und des latenten Wärmestroms verwendet werden. 

3.4.5 SETZUNG UND WASSERAB GABE AU S DER SCHNEEDECKE 

Sobald die Schneedecke auf 0°C aufgewärmt wurde und durch die Energiebilanz weitere 
Energie zur Verfügung steht, kommt es zur potentiellen Schneeschmelze, d.h. Teile des 
zuvor gefrorenen Schnees schmelzen und liegen nun als flüssiges Wasser in der 
Schneedecke vor. In ähnlicher Weise wirkt Regen, der auf die Schneedecke fällt. Insbe-
sondere bei geringen Lagerungsdichten des Schnees kommen die potentiellen Schnee-
schmelzraten und der auf die Schneedecke fallende Regen jedoch nicht direkt zum Ab-
fluss. Das freie Wasser aus dem Schmelzvorgang und Regenniederschlägen wird zu-
nächst überwiegend in der Schneedecke gespeichert und verändert die Struktur des 
Schnees (Setzung). Dabei steigt der Anteil des flüssigen Wassers am gesamten Was-
seräquivalent des Schnees auf Kosten des gefrorenen Anteils. Hierdurch steigt auch die 
Lagerungsdichte des Schnees an. Eine Abgabe von Wasser aus der Schneedecke er-
folgt im größeren Umfang erst dann, wenn das Rückhaltevermögen der Schneedecke 
gegenüber flüssigem Wasser erschöpft ist. 

Der Rückhalt von flüssigem Wasser, die damit einhergehende Setzung sowie die verzö-
gert einsetzende Wasserabgabe aus der Schneedecke (tatsächliche Schmelze) werden 
in LARSIM mithilfe des von BERTLE (1966) abgeleiteten Snow-Compaction-Verfahrens 
berechnet. In diesem Verfahren werden die Schneedecke und deren Zustand durch den 
Gesamt-Wassergehalt (WEQtot) und durch den Wassergehalt des gefrorenen Schnees 
(Trockenschnee, WEQts) beschrieben. 

Wenn Schnee fällt, so erhöhen sich sowohl WEQtot als auch WEQts um den gefallenen 
Schneeniederschlag. Fällt Regen auf die Schneedecke, so erhöht sich nur deren WEQtot, 
während WEQts unverändert bleibt. Bei potentieller Schmelze infolge eines Energieüber-
schusses schmilzt gefrorener Schnee. Somit wird WEQts verringert, wohingegen WEQtot 
unverändert bleibt. Darüber hinaus werden sowohl WEQtot als auch WEQts durch die Ver-
dunstung/Kondensation bzw. Sublimation/Resublimation an der Schneeoberfläche in ge-
ringem Maße verändert. Durch diese Prozesse ändert sich das Verhältnis zwischen ge-
frorenem Schnee und flüssigem Wasser in der Schneedecke jedoch nicht. 

Maßgeblich für den Setzungsgrad und den Rückhalt flüssigen Wassers in der Schneede-
cke ist im Snow-Compaction-Verfahren das Verhältnis zwischen gefrorenem Schnee und 
flüssigem Wasser. Dieses wird als prozentualer Anteil des Gesamt-Wasseräquivalents 
am gefrorenen Wasseräquivalent ausgedrückt: 

 

 0  ρππϽ
7%1

7%1
 

(3.60) 
 

 

mit: 

PW [%] Gesamtes Wasseräquivalent in Prozent des gefrorenen Was-
seräquivalents 

WEQtot [mm] Gesamtes Wasseräquivalent der Schneedecke 

WEQts [mm] Wasseräquivalent des gefrorenen Teils der Schneedecke 
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Flüssiges Wasser wird bis zum Erreichen eines Schwellenwerts für das maximal spei-
cherbare Gesamtwasseräquivalent in der Schneedecke zurückgehalten. Dieser Schwel-
lenwert ergibt sich unter Berücksichtigung der Modelltheorie durch Umformung der Origi-
nalgleichungen von BERTLE (1966) wie folgt (vgl. LUBW 2014): 
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mit: 

PW,max [%] Schwellenwert des maximal speicherbaren Gesamt-
Wasseräquivalents in Prozent des gefrorenen Wasseräquivalents 

Rmax [%] Parameter für die maximale Schneeretention (optionaler Kalibrier-
parameter: 5 ï 47%; Standardwert in LARSIM: 30 %) 

 

Abb. 3-6 zeigt den Zusammenhang zwischen dem (Kalibrier-) Parameter Rmax und dem 
Schwellenwert PW,max. 

 

Abb. 3-6 Abhängigkeit des maximal speicherbaren Gesamt-Wasseräquivalents in 
Prozent des gefrorenen Wasseräquivalents vom Parameter Rmax 

Erst wenn der Schwellenwert PW,max durch die Zufuhr flüssigen Wassers aus potentieller 
Schmelze oder Regen überschritten wird, wird Wasser aus der Schneedecke abgegeben 
(tatsächliche Schmelze). Dabei wird so viel Wasser abgegeben, bis PW dem maximal 
möglichen Wert PW,max entspricht. Um die Menge der Wasserabgabe zu bestimmen, wird 
zunächst ermittelt, wie hoch das maximale Gesamt-Wasseräquivalent bei gegebenem 
Wasseräquivalent des gefrorenen Schnees ist: 
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mit: 

WEQtot,max [mm] Maximales Gesamt-Wasseräquivalent 

 

Hieraus ergibt sich die Wasserabgabe aus der Schneedecke (tatsächliche Schmelze) im 
aktuellen Zeitschritt wie folgt: 
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mit: 

iakt [mm] Wasserabgabe aus der Schneedecke (tatsächliche Schmelze) im 
aktuellen Zeitschritt 

 
Mithilfe des Snow-Compaction-Verfahrens lässt sich auf Grundlage einer von BERTLE 

(1966) abgeleiteten empirischen Beziehung auch die aktuelle Schneehöhe berechnen. 
Hierzu müssen Annahmen zur Dichte des gefrorenen Anteils des Schnees (Trocken-
schnee) und zur kritischen Lagerungsdichte des Schnees bei Sättigung gemacht werden. 
In LARSIM wird (auf Grundlage der von Bertle publizierten Daten) davon ausgegangen 
dass diese Dichten 130 kg/m3 bzw. 420 kg/m3 betragen. Mit diesen Annahmen lässt sich 
die relative Schneehöhe in Prozent der Ausgangsschneehöhe gemäß BERTLE (1966) wie 
folgt ausdrücken:  
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mit: 

PH [%] Schneehöhe in Prozent der Ausgangshöhe 

ɟmax [kg/m3] Grenzdichte des gesättigten Schnees  (LARSIM: 420 kg/m3) 

ɟts [kg/m3] Dichte des gefrorenen Schneeanteils  (Trockenschnee; 
LARSIM: 420 kg/m3) 

 

Die Ausgangsschneehöhe entspricht dabei einer (fiktiven) Höhe des gefrorenen Anteils 
der Schneedecke (Trockenschnee-Höhe), die sich unmittelbar aus dem Wasseräquiva-
lent des gefrorenen Schnees ergibt: 
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mit: 

SHts [mm]  (Fiktive) Höhe des gefrorenen Anteils des Schnees (Tro-
ckenschnee-Höhe)  
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Die tatsächliche Schneehöhe berechnet sich dann wie folgt: 
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mit: 

SHtot [mm] Tatsächliche Schneehöhe  
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3.4.6 DER EINFLUSS VON WAL D AUF DIE SCHNEEDYNAMIK 

3.4.6.1 SCHNEEINTERZEPTION IN WALDSTANDORTEN  

Die Schneedynamik von Waldstandorten wird in erheblichem Maße durch die Interzepti-
on von Schnee im Kronendach beeinflusst (LUBW & LUWG 2015, AVLR et al. 2015). Die 
Auswirkungen dieser Prozesse auf die Massen- und die Energiebilanz der Schneedecke 
können in LARSIM mit der in Abb. 3-7 skizzierten Modellvorstellung berücksichtigt wer-
den (Option SCHNEEINTERZEPTION; AVLR et al. 2015). 

Auf Grundlage einer Analyse von Messdaten in Wäldern und benachbarten Wiesen-
standorten im Schwarzwald und iterativen Testrechnungen wurden für die Simulation der 
Schneeinterzeption folgende Prozesse als maßgeblich identifiziert (AVLR et al. 2015): 

- Rückhalt des fallenden Schnees auf dem Kronendach 

- Sublimation und Verdunstung 

- Schmelzen und Abtropfen 

Die Analysen legen nahe, dass es infolge sinkender Temperaturen und der damit einher-
gehenden verringerten Schneeinterzeptionskapazität nicht zum Abrutschen von Schnee 
kommt. Vielmehr ist davon auszugehen, dass bereits im Kronendach befindlicher Schnee 
bei sinkenden Temperaturen festfriert und somit zunächst auf dem Kronendach verbleibt. 

 

Abb. 3-7 Abbildung der Schneedynamik für Waldstandorte 
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Rückhalt von Schnee auf dem Kronendach 

Der Rückhalt von Schnee auf dem Kronendach wird über die Schneeinterzeptions-
kapazität und die Schneeinterzeptionsrate gesteuert. Die Schneeinterzeptionskapazität 
bestimmt wie viel Schnee (in mm Wasseräquivalent) maximal auf dem Kronendach zu-
rückgehalten werden kann. Sie wird als Funktion des Blattflächenindex (LAI) und der ak-
tuellen Lufttemperatur ausgedrückt: 

 

 Ὂρ ὖρ ὖς ϽὒὃὍ (3.69) 

 

mit: 

 F1simax [mm] Parameter der die Abhängigkeit der Schneeinterzeptionska-
pazität vom LAI ausdrückt 

 LAI [ ] Landnutzungsspezifischer jahreszeitliche variabler Blattflä-
chenindex  

 P1simax [mm] Erster Parameterwert (Einzelparameter SCHNEEINZ KA-
PAZITAET) 

 P2simax [mm] Zweiter Parameterwert (Einzelparameter SCHNEEINZ KA-
PAZITAET) 

 

Um zu berücksichtigen, dass kalter, trockener Schnee geringere Adhäsionskräfte hat als 
wärmerer Schnee, wird ein zweiter Parameter F2simax berechnet, der als Stufenfunktion in 
Abhängigkeit der aktuellen Lufttemperatur (zum Zeitpunkt des Schneefalls) definiert wird: 

 

 Ὂς ςȢπ                                ὦὩὭ ὝὒὟ ρЈὅ 

Ὂς ςȢυ πȢυϽὝὒὟ         ὦὩὭ ρЈὅ ὝὒὟ σ 

Ὂς ρȢπ                                ὦὩὭ ὝὒὟ σЈὅ 

(3.70) 

 

mit: 

 F2simax [ ] Parameter zur Berechnung der Schneeinterzeptionskapazi-
tät als Funktion der Lufttemperatur 

 TLU [°C] Lufttemperatur 

 

Damit ist die Schneeinterzeptionskapazität bei Temperaturen über -1°C doppelt so hoch 
wie bei Temperaturen unter -3°C. Im Bereich dazwischen wird linear interpoliert. Wenn 
die Interzeptionskapazität infolge sinkender Temperaturen überschritten wird, ohne dass 
aktuell Niederschlag fällt, wird angenommen, dass der bereits im Kronendach befindliche 
Schnee festfriert und somit zunächst im Interzeptionsspeicher verbleibt. Zusätzlich fallen-
der Schnee kann dann aber nicht im Kronendach zurückgehalten werden. 
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Die aktuelle Schneeinterzeptionskapazität ergibt sich letztlich aus dem Produkt der bei-
den Parameter: 
 
 ίὲέύὭὲὸᾴὥὼὊρ  ϽὊς  (3.71) 

 

mit: 

 snowint_max [mm] Schneeinterzeptionskapazität (Wasseräquivalent) als              
                     Funktion von LAI und Lufttemperatur 

Die LAI-Abhängigkeit der Schneeinterzeptionskapazität kann über modellspezifische Ein-
zelparameter (SCHNEEINZ KAPAZITAET) parametrisiert werden. Für Nadelwald haben 
sich Interzeptionskapazitäten zwischen ca. 25 mm bei Temperaturen unter -3 °C und ca. 
50 mm bei Temperaturen über -1 °C als praktikabel erwiesen. Für winterkahlen Laubwald 
liegen praktikable Werte zwischen ca. 9 mm und ca. 18 mm (AVLR et al. 2015). 

Sofern die Schneeinterzeptionskapazität noch nicht erreicht ist, wird ein Teil des fallen-
den Niederschlags auf dem Kronendach zurückgehalten. Der Anteil des interzipierten 
Niederschlags am Gesamtniederschlag (Freilandniederschlag) wird als Interzeptionsrate 
bezeichnet. Die Anhängigkeit der Interzeptionsrate vom Bestand wird als lineare Funktion 
des LAI berechnet: 

 

 Ὂρ ὖρ ὖς ϽὒὃὍ (3.72) 

 

mit: 

 F1sirate [ ] Parameter der die Abhängigkeit der 
          Schneeinterzeptionsrate vom LAI ausdrückt 

 P1sirate [ ] Erster Parameterwert (Einzelparameter SCHNEEINZ RATE) 

 P2sirate [ ] Zweiter Parameterwert (Einzelparameter SCHNEEINZ R 
         TE) 

 

Darüber hinaus hängt die Schneeinterzeptionsrate auch davon ab, wie viel Schnee be-
reits auf dem Kronendach zurückgehalten wurde. Dies wird wie folgt ausgedrückt: 

 

 Ὂς ὖσ ϽὡὉὗ  (3.73) 

 

mit: 

 F2sirate [ ]  Parameter der die Abhängigkeit der 
          Schneeinterzeptionsrate vom bereits zurückgehaltenen 
          Schnee ausdrückt 

 P3sirate [1/mm] Dritter Parameterwert (Einzelparameter SCHNEEINZ 
                     RATE) 

 WEQintz [mm] Wasseräquivalent des bereits interzipierten Schnees 
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Bis zum Erreichen der Interzeptionskapazität nimmt somit die Interzeptionsrate mit der 
Menge des bereits zurückgehaltenen Schnees zu. Die aktuelle Schneeinterzeptionsrate 
ergibt sich dann aus der Summe der Parameter F1sirate und F2sirate, wobei ein Wert von 1 
nicht überschritten werden darf: 

 

 ÓÎÏ×ÉÎÔÒͅÁÔÅÍÉÎ&ρ &ς Ƞ    ρ (3.74) 

 

mit: 

 snowint_rate [ ] Anteil des im Schneeinterzeptionsspeicher zurüc 
                     gehaltenen Niederschlags  

 

Die Schneeinterzeptionsrate kann über modellspezifische Einzelparameter (SCHNEEINZ 
RATE) parametrisiert werden. Als geeignete Werte für ein schneefreies Kronendach ha-
ben sich Interzeptionsraten von ca. 0,2 für winterkahlen Laubwald und 0,4 für Nadelwald 
ergeben (AVLR et al. 2015). 

 

Energiebilanz, Setzung und Wasserabgabe von Schnee auf dem Kronendach 

Für den Schneeinterzeptionsspeicher werden Energiebilanz und Setzung der Schneede-
cke in gleicher Weise berechnet wie für den Schnee im Freiland, wobei hier kein Boden-
wärmestrom auftritt (Bodenwärmestrom = 0). Dabei wird auch berücksichtigt, dass nur 
ein Teil der eingehenden Strahlung dem Schnee auf dem Kronendach zugutekommt, 
während die restliche Strahlung am Waldboden ankommt (siehe Folgekapitel). Die aus 
Energiebilanz und Setzung resultierende Wasserabgabe aus dem Schneespeicher auf 
dem Kronendach wird als flüssiger Niederschlag an den Waldboden weitergereicht und 
repräsentiert somit Schmelze und Abtropfen (Abb. 3-7). 

Die Berechnung des Schnees am Waldboden für den jeweiligen Zeitschritt erfolgt im An-
schluss an die Berechnung des Schneeinterzeptionsspeichers. Hier wird somit berück-
sichtigt, wie viel Schnee oder Regen im aktuellen Zeitschritt durch das Kronendach fällt 
und ob zusätzlich abtropfendes Schmelzwasser anfällt, das am Boden analog zu Regen 
behandelt wird (siehe Folgekapitel). 

Die Sublimation und Verdunstung des Schnees vom Kronendach ist aufgrund komplexer 
mikrometeorologischer Einflüsse zumeist höher als bei Schnee, der im Freiland auf dem 
Boden liegt (vgl. ANDREADIS et al. 2009). In LARSIM wird der Strom latenter Wärme in 
den ĂKnauf-Verfahrenñ mit einem Dalton-Ansatz abgebildet. Der Strom latenter Wärme 
ergibt sich hierbei aus der Differenz des Wasserdampfdrucks an der Schneeoberfläche 
und des Wasserdampfdrucks in der Atmosphäre einerseits sowie einem windabhängigen 
Übergangskoeffizienten andererseits. Der Übergangskoeffizient bildet somit in verein-
fachter Weise die Turbulenzverhältnisse in der Grenzschicht ab. 

In LARSIM wird der so ermittelte Strom latenter Wärme an die Massenbilanz gekoppelt 
(Option SCHNEE: KNAUF, 2006). Der für die Energiebilanz der Schneedecke berechne-
te Strom latenter Wärme wird somit als Verdunstung/Sublimation bzw. Kondensati-
on/Resublimation auch bei der Massenbilanz der Schneedecke berücksichtigt. Wie oben 
erläutert, werden für die Schneeinterzeption die Energiebilanz des interzipierten Schnees 
und somit auch der Austausch von Wasserdampf mit berechnet. Im Kronendach ist je-
doch die Oberfläche zwischen Atmosphäre und Schnee wesentlich größer als bei einer 
Schneedecke am Boden. Zudem wird der Schnee auf den  sten von der Luft Ăumstrºmtñ. 
Beides führt zu erhöhten Verlusten an die Atmosphäre. 
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Um diese höheren Verluste (innerhalb des in LARSIM bereits enthaltenen Energiebilanz-
ansatzes) stark vereinfacht abzubilden, wird angenommen, dass die Oberflächentempe-
ratur des Schnees auf dem Kronendach nie geringer sein kann als die Lufttemperatur. 
Dadurch ist der Strom von Wasserdampf immer in die Atmosphäre gerichtet und die Ver-
luste durch Sublimation bzw. Verdunstung werden spürbar erhöht. Dieser pragmatische 
Ansatz spiegelt die realen Prozesse und Einflussgrößen nur näherungsweise wider. Er ist 
jedoch geeignet, um die Größenordnung der erhöhten Sublimations-Verluste und die 
Wirkung von warmen, trockenen Fallwinden (Föhn) auf die Sublimation vom Kronendach 
zumindest näherungsweise abzubilden (AVLR et al. 2015) 
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3.4.6.2 MODIFIKATION DER ENERGIEBILANZ AM WALDBO DEN 

Die Schneeecke am Waldboden wird durch die oben beschriebene Schneeinterzeption 
beeinflusst, indem nur der Teil des Niederschlags am Boden ankommt, der nicht im 
Schneeinterzeptionsspeicher zurückgehalten wird. Wenn der Schnee auf dem Kronen-
dach schmilzt, tropft das Schmelzwasser auf die Schneedecke am Waldboden, wo es wie 
Regen behandelt wird. Darüber hinaus wird auch die Energiebilanz der Schneedecke am 
Waldboden in komplexer Weise durch das Kronendach beeinflusst, was in LARSIM in 
vereinfachter Weise berücksichtigt ist (vgl. LUBW 2006a, Abb. 3-7). 

Die Strahlungskomponenten sowie die windabhängigen turbulenten Wärmeströme wer-
den durch den Waldbestand signifikant beeinflusst (z.B. TARBOTON & LUCE 1996, TAMAI 
et al. 1999, KOIVUSALO & KOKKONEN 2002, HARDY et al. 2004, SPITTELHOUSE et al. 2004). 
Das genaue Ausmaß der Beeinflussung ist dabei von zahlreichen Faktoren, wie der Be-
standsart, der Bestandsdichte und der Bestandshöhe abhängig, die innerhalb des Was-
serhaushaltsmodells nicht vorliegen. Daher wird die Beeinflussung der Energieströme auf 
der Grundlage von Literaturdaten und der Analyse von Schneemessungen im Schwarz-
wald in vereinfachter konzeptioneller Weise berücksichtigt (LUBW 2006a, LUBW & 
LUWG 2015). 

Die zur Ermittlung der turbulenten Übergangskoeffizienten angesetzten Windgeschwin-
digkeiten werden für Schnee am Waldboden daher über einen Faktor reduziert. Der je-
weilige Reduktionsfaktor wird dabei für die Landnutzungsklassen Nadelwald, Laubwald 
und Mischwald als Funktion des Blattflächenindex ausgedrückt (LUBW 2006a, LUBW & 
LUWG 2015):  

 

 Ö   & ϽÖ (3.75) 

 &   -ÁØÉÍÕÍ
0ρ  ɀ 0ς  z ,!)

πȟπ
 

(3.76) 
 

 

mit: 

 

vwald [-] Reduzierte Windgeschwindigkeit, die zur Berechnung des fühlba-
ren und latenten Wärmestroms im Wald verwendet wird. 

Fwind [-] Reduktionsfaktor für die Windgeschwindigkeit im Wald 

 

Die Parameter P1wind und P2wind können über den optionalen Einzelparameter XWIND 
REDUKTION WALD vorgegeben werden. Es wird empfohlen, die Parameterwerte so zu 
wählen, dass für Nadelwald ein Reduktionsfaktor von ca. 0,3 und für winterkahlen Laub-
wald von ca. 0,6 erzielt wird (LUBW & LUWG 2015). Ist der Einzelparameter nicht ange-
geben, verwendet LARSIM die Defaultwerte 0,6 und 1/70 für P1wind und P2wind. 
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Da die Baumkronen einen Teil der eingehenden Globalstrahlung reflektieren und absor-
bieren, wird auch die auf der Schneeoberfläche unter den Baumkronen eingehende Glo-
balstrahlung durch einen Faktor reduziert. Dieser wird ebenfalls als Funktion des Blattflä-
chenindex berechnet (LUBW & LUWG 2015): 

 

 2ȟ   &Ͻ2  (3.77) 

 &   -ÁØÉÍÕÍ
0ρ  ɀ 0ς  z ,!)

πȟπ
 

(3.78) 
 

 

 
mit: 

RC,wald [-] Reduzierte Globalstrahlung, die zur Berechnung der kurzwelligen 
Strahlungsbilanz im Wald verwendet wird (Formel (3.37)). 

Fr [-] Reduktionsfaktor für die Strahlung im Wald 

 

Die Parameter P1strahl und P2strahl können über einen optionalen Einzelparameter XGLOB 
REDUKTION WALD vorgegeben werden. Es wird empfohlen, die Parameterwerte so zu 
wählen, dass für Nadelwald ein Reduktionsfaktor von ca. 0,17 und für winterkahlen 
Laubwald von ca. 0,5 erzielt wird (LUBW & LUWG 2015). Ist der Einzelparameter nicht 
angegeben, verwendet LARSIM die Defaultwerte 0,5 und 1/35 für P1wind und P2wind.  

Auch die langwellige atmosphärische Gegenstrahlung wird durch die Baumkronen reflek-
tiert und absorbiert, so dass hier vereinfachend derselbe Reduktionsfaktor wie für die 
Globalstrahlung verwendet werden kann. Anderseits ist zu berücksichtigen, dass im ab-
geschatteten Anteil der Atmosphäre die Wärmestrahlung der Baumkronen wirksam ist. 
Zur Gegenstrahlung der Atmosphäre muss somit die zur Schneedecke hin gerichtete 
Wärmestrahlung der Baumkronen hinzuaddiert werden. Dabei kann vereinfachend ange-
nommen werden, dass die Temperatur der Baumkronen durch die Lufttemperatur reprä-
sentiert wird (LUBW 2006a): 

 

 2ȟ   &Ͻ2 ρ & ϽπȟωχϽʎϽ4 ςχσȟρυ (3.79) 

 

mit: 

RL,wald [-] Wärmestrahlung aus Atmosphäre und Baumkronen, die zur Be-
rechnung der langwelligen Strahlungsbilanz im Wald verwendet 
wird. 

 

Wenn auch Schnee auf dem Kronendach liegt (Schneeinterzeptionsspeicher), wird für die 
Energiebilanzbetrachtung des Schnees auf dem Kronendach nur jener Anteil der einge-
henden kurzwelligen Strahlung angesetzt, der nicht am Waldboden ankommt. 

Für Waldstandorte wird berücksichtigt, dass die Bäume Bodenwasser verdunsten kön-
nen, auch wenn unter dem Kronendach noch Schnee liegt, die Kronen jedoch schneefrei 
sind. Die für die Evapotranspiration des Bodenwassers zur Verfügung stehende Energie 
wird hierbei um den Anteil reduziert, der bereits in die Energiebilanz der Schneedecke 
eingegangen ist. Hierdurch wird die innere Konsistenz von Energie- und Wasserbilanz 
sichergestellt (LUBW 2006a).  
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3.4.7 UTAH ENERGY BALANCE SNOW ACCUMULATION AN D MELT MODEL 

Alternativ zu den oben beschrieben Verfahren und den Kombinationen zwischen Ener-
giebilanz und Setzung der Schneedecke kann in LARSIM eine Modifikation des Utah 
Energy Balance Snow Accumulation and Melt Model (UEB) angewandt werden, in dem 
Energiebilanz und Setzung berücksichtigt sind (TARBOTON & LUCE 1996). Beim UEB wird 
grundsätzlich davon ausgegangen, dass sich der Zustand der Schneedecke alleine auf 
Grundlage ihres Wasseräquivalents und ihres Energieinhalts beschreiben lässt. Das Ver-
fahren erfordert somit die Berechnung des Energie- und des Massenhaushalts der 
Schneedecke (LUBW 2006b).  

Als Bezugsgröße des maßgeblichen Energiegehalts der Schneedecke fungiert der Zu-
stand, bei dem die Schneedecke genau 0°C aufweist, aber kein flüssiges Wasser auftritt. 
Dieser Zustand entspricht einem Energiegehalt von 0,0 [J/m2]. Bei Energiegehalten klei-
ner Null ist davon auszugehen, dass die gesamte Schneedecke gefroren ist. Bei Ener-
giegehalten größer Null liegt ein Teil des Wasseräquivalents der Schneedecke als flüssi-
ges Wasser vor. Dieser flüssige Anteil der Schneedecke kann unter Berücksichtigung der 
Rückhaltewirkung der Schneedecke aus dieser ausfließen. 

Wird der Schneedecke wieder Energie entzogen, so dass der Energiegehalt unter Null 
absinkt, kann das zuvor flüssige Wasser, das noch nicht ausgeflossen ist, wieder gefrie-
ren. Dieser Prozess des Wiedergefrierens wird beim Snow-Compaction-Verfahren nach 
BERTLE (1966) nicht berücksichtigt. 

Beim UEB-Ansatz wird hinsichtlich des Energiegehalts der Schneedecke ein sofortiges 
Gleichgewicht angenommen. Kühlt die Schneedecke z.B. von der Oberfläche her ab, so 
wird angenommen, dass sich diese Abkühlung unmittelbar auf die gesamte Schneedecke 
auswirkt (LUBW 2006b).  

 

Energiebilanz und Energiegehalt der Schneedecke 

Die Energiebilanz bzw. die Veränderung des Energiegehalts der Schneedecke wird im 
UEB-Ansatz wie folgt berechnet: 

 ×   × × × × × × ×  (3.80) 

 

mit: 

wtot [J/m2] Energiebilanz der Schneedecke (kumuliert über den Zeitschritt) 

wG [J/m2] Bodenwärmestrom 

wnied [J/m2] Wärmestrom durch Niederschlag 

wRNS [J/m2] Kurzwellige Strahlungsbilanz 

wRNL [J/m2] Langwellige Strahlungsbilanz 

wsense [J/m2] Strom fühlbarer Wärme 

wlatent [J/m2] Strom latenter Wärme (Verdunstung, Kondensation, Sublimation) 

wschmelz [J/m2] Energieverlust durch ausfließendes Schmelzwasser 

 

Im Gegensatz zu den oben beschriebenen Energiebilanzansätzen nach Knauf werden 
die Energieströme als kumulierte Werte je Zeitschritt in der Einheit J/m2 ausgedrückt. 
Hierdurch kann der Energiegehalt direkt (ohne Berücksichtigung der Zeitschrittweite) an-
gegeben werden. In Ergänzung zum vollständigen Energiebilanzansatz gemäß Formel 
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(3.38) wird der Energieverlust durch abfließendes Wasser berücksichtigt, da dies den 
Gesamtenergiegehalt der Schneedecke beeinflusst. 

Die Energiebilanzterme werden in LARSIM zum Teil analog zu den Angaben in Kapitel 
3.4.4.3 (unter zusätzlicher Berücksichtigung des Zeitschritts) berechnet. Nachfolgend 
werden daher nur jene Teilströme besprochen, bei denen sich Änderungen gegenüber 
der vollständigen Energiebilanz nach Knauf ergeben.  

Im UEB-Ansatz dient jener Zustand als Referenz, bei dem die Schneedecke 0°C aufweist 
und das gesamte Wasseräquivalent gefroren ist. Daher muss bei Regen zusätzlich die 
Energie berücksichtigt werden, die zum Gefrieren des Regens erforderlich ist. Der Wär-
mestrom infolge Niederschlags ergibt sich im UEB-Ansatz daher wie folgt: 

 

 ×   
ÒÓÕÔ

ρπππ
Ͻ4 ϽÃÐ Ͻʍ

ÒÎÓÒ

ρπππ
ϽÒ Ͻʍ  (3.81) 

 

mit: 

 

rsut [mm] Niederschlag im aktuellen Zeitschritt 

rnsr [mm] Flüssiger Niederschlag (Regen) im aktuellen Zeitschritt 

 

Zur Berechnung des Energieverlusts durch ausfließendes Schmelzwasser wird ange-
nommen, dass das Schmelzwasser 0°C hat. Demnach errechnet sich der aus dem 
Schmelzwasserausfluss resultierende Energieverlust wie folgt: 

 

 ×   
ØÍÅÌÔÁ

ρπππ
ϽÒ Ͻʍ  (3.82) 

 

mit: 

 

xmelta [mm] Aus der Schneedecke ausfließendes Schmelzwasser im aktuellen 
Zeitschritt (zur Berechnung siehe unten) 

 

Der jeweilige Energiegehalt der Schneedecke ergibt sich aus der Summe des Energie-
gehalts des vorhergehenden Zeitschritts und der Energiebilanz im aktuellen Zeitschritt: 

 

 % ȟ   % ȟ ×  (3.83) 

 

mit: 

 

Eschnee [J/m2] Energiegehalt der Schneedecke (inklusive einer oberflächenna-
hen Bodenschicht). 

 

 



-55- 

 

Aus dem Energiegehalt der Schneedecke errechnet sich die mittlere Temperatur der 
Schneedecke. Hierbei wird angenommen, dass neben der Schneedecke auch eine ober-
flächennahe Bodenschicht mit am Energieaustausch beteiligt ist. Hierdurch wird auch 
verhindert, dass bei sehr geringmächtigen Schneedecken extreme, unrealistisch tiefe 
mittlere Schneetemperaturen ermittelt werden. 

Diese mittlere Schneedeckentemperatur (die sich auch auf die oberste Bodenschicht er-
streckt) wird für drei unterschiedliche Fälle ermittelt: 

 
Wenn der gesamte Schnee gefroren ist (Eschnee Ò 0): 

 

 4  
%

7%1
ρπππ

ϽÃÐϽʍ Ú ϽÃÐ Ͻʍ
  (3.84) 

 

Wenn die gesamte Schneedecke im Zeitschritt abgeschmolzen ist 
(Eschnee Ó WEQtrot Ā rschmelz  Āɟwasser): 

 

 4  
%

7%1
ρπππϽÒ Ͻʍ

7%1
ρπππ

ϽÃÐϽʍ Ú ϽÃÐ Ͻʍ
  (3.85) 

 

Wenn die Schneedecke flüssiges Wasser enthält beträgt die Temperatur der isothermen 
Schneedecke 0°C Eschnee > 0 und Eschnee <

 
WEQtrot Ā rschmelz  Āɟwasser): 

 

 4  πȟπ  (3.86) 

 

mit: 

 

cpeis [J/(kg °C)] Wärmekapazität von gefrorenem Wasser (programminterne Kon-
stante nach DWD 1987: cpeis = 2090 J/(kg °C)) 

cpboden [J/(kg °C)] Wärmekapazität des Bodens (programminterne Konstante nach 
TARBOTON & LUCE 1996: cpboden = 2090 J/(kg °C)) 

ɟboden [kg/m3] Lagerungsdichte des Bodens (programminterne Konstante nach 
TARBOTON & LUCE 1996: ɟboden = 1700 kg/m3) 

zboden [m] Mächtigkeit der effektiv am Wärmeaustausch beteiligten Boden-
schicht (programminterne Konstante nach TARBOTON & LUCE 
1996: zboden = 0,4 m) 
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Massenbilanz der Schneedecke und Schneeschmelze 

Bei Verwendung des UEB-Schneemodells werden die Massenbilanz inklusive Schmelz-
wasseranfall einerseits und die oben beschriebene Energiebilanz andererseits gemein-
sam berechnet. Das Wasseräquivalent der Schneedecke ist dabei die einzige mitzufüh-
rende Zustandsgröße. Die Veränderung der Massenbilanz im Zeitschritt wird wie folgt 
berechnet: 

 Ў7%1  ÒÓÕÔ%4!ØÍÅÌÔÁ  (3.87) 

 

mit: 

ȹW  [mm] Veränderung des Gesamtwasseräquivalents der Schneedecke im 
Zeitschritt 

ETP [mm] Sublimation von der Schneedecke im Zeitschritt  

 

Die Sublimationsverluste in Gleichung 3.10 werden dabei aus dem latenten Wärmestrom 
ermittelt. Das Wasseräquivalent des aktuellen Zeitschritts ergibt sich folglich aus der 
Summe des Wasseräquivalents des vorhergehenden Zeitschritts und der Veränderung 
der Massenbilanz im aktuellen Zeitschritt. 

Zur Berechnung des Schmelzwasserausflusses wird zunächst der Anteil des flüssigen 
Wassers am gesamten Wasseräquivalent der Schneedecke ermittelt. Hierbei wird in drei 
Fälle unterschieden: 

Wenn der gesamte Schnee gefroren ist (Eschnee Ò 0): 

 ,Æ πȟπ (3.88) 

 

Wenn die gesamte Schneedecke im Zeitschritt abgeschmolzen ist 
(Eschnee Ó WEQtrot Ā rschmelz  Āɟwasser): 

 ,Æρȟπ  (3.89) 

 

Wenn in der Schneedecke flüssiges Wasser enthalten ist 
(Eschnee > 0 und Eschnee <

 
WEQtrot Ā rschmelz  Āɟwasser): 

 

 ,Æ 
%

7%1
ρπππϽÒ Ͻʍ

  (3.90) 

 

mit: 

Lf [ - ] Relativer Anteil flüssigen Wassers am Gesamtwasseräquivalent 
der Schneedecke (Liquid fraction) 
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Hieraus wird der relative Sättigungsgrad ermittelt, der über den kapillaren Rückhalt der 
Schneedecke hinausgeht (TARBOTON & LUCE 1996: 17): 

 

 3!43 

,Æ
ρ ,Æ

,Ã

ʍ
ʍ

ʍ
ʍ

,Ã
  (3.91) 

 

mit: 

 

SATS [ - ] Über den kapillaren Rückhalt hinausgehender Sättigungsgrad der 
Schneedecke 

Lc [ - ] Relativer Anteil des Gesamtwasseräquivalents, der in flüssiger 
Form gegen die Schwerkraft zurückgehalten wird 

ɟschnee [kg/m3] Lagerungsdichte des (reifen bzw. gesättigten) Schnees (nach 
TARBOTON & LUCE 1996: ɟschnee = 450 kg/m3) 

ɟeis [kg/m3] Lagerungsdichte von Eis (nach TARBOTON & LUCE 1996: 
ɟeis = 917 kg/m3) 

 

 
Hieraus wird wiederum über einen Darcy-Ansatz der tatsächliche Schmelzwasseraus-
fluss im aktuellen Zeitschritt ermittelt: 

 ØÍÅÌÔÁ + Ͻ3!43  
(3.92) 

 

 

mit: 

Ksat [mm/h] Gesättigte hydraulische Leitfähigkeit der Schneedecke (nach 
TARBOTON & LUCE 1996: Ksat = 20 000 mm/h) 
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3.4.8 HÖHENZONIERTE SCHNEEMODELLIERUNG INNERHA LB VON 

TEILGEBIETEN 

Die höhenabhängige Übertragung der Lufttemperatur auf die Fläche erfolgt im Allgemei-
nen auf Grundlage der mittleren Höhe eines Teilgebiets. Somit weist jedes Teilgebiet für 
alle Landnutzungs-Boden-Kompartimente eine einheitliche Lufttemperatur auf. In sehr 
stark relieffierten alpinen Einzugsgebieten können jedoch innerhalb eines Teilgebiets 
Höhendifferenzen von mehreren hundert Metern auftreten, die erhebliche Temperaturun-
terschiede innerhalb des Teilgebietes bedingen. Dies hat wiederum großen Einfluss auf 
die Akkumulation und Schmelze der Schneedecke (vgl. 3.4.2 bis 3.4.4). 

Arbeitetet man mit einer mittleren Höhe je Teilgebiet, kann das in Gebieten mit ausge-
prägten Höhenunterschieden zu Fehleinschätzungen beim Verlauf der Schneeschmelze 
führen. In der Realität folgt die Schneeschmelze dem Höhengradienten im Gebiet und 
verläuft somit gedämpft. Beim Ansatz einer mittleren Höhe setzt die simulierte Schnee-
schmelze hingegen zu spät ein, verläuft zu intensiv und ist dann zu früh beendet. Daher 
besteht in LARSIM die Möglichkeit die Schneedynamik innerhalb eines Teilgebiets hö-
hendifferenziert zu berechnen. 

Hierfür stehen unterschiedliche Verfahren zur Verfügung, um die Höhenzonierung inner-
halb eines Teilgebiets abzubilden (Wasserwirtschaftsamt Weilheim 2011). Im Idealfall 
wird die reale Höhenverteilung innerhalb der Teilgebiete aus einem digitalen Höhenmo-
dell abgeleitet. Für vorzugebende Höhenstufenabstände (z.B. 100 m) werden dann die 
Flächenanteile der einzelnen Höhenschichten in den Teilgebieten ermittelt.  

Bei der räumlichen Interpolation der Lufttemperatur werden die einzelnen Höhenschich-
ten berücksichtigt, sodass sich innerhalb des Teilgebiets ein entsprechender Lufttempe-
raturgradient ergibt. Die Schneemodellierung erfolgt nun getrennt für die einzelnen Hö-
henschichten unter Berücksichtigung der jeweiligen höhenschichtspezifischen Lufttempe-
ratur. 

Mit diesem Verfahren wird in stark höhenzonierten Gebieten eine realistischere Abbil-
dung der höhenabhängigen Schneedynamik und eine zeitliche Entzerrung der Schnee-
schmelze erreicht. Insgesamt kann dadurch die Simulationsgüte in stark relieffierten und 
stark schneebeeinflussten Gebieten merklich verbessert werden (Wasserwirtschaftsamt 
Weilheim). 
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3.4.9 SCHNEE-KOMPARTIMENTE 

Schnee-Kompartimente sind subskalige Teilflächen eines TGB, für die jeweils eine sepa-
rate Simulation der Schneedynamik erfolgt. Mit den Schnee-Kompartimenten ist ein pro-
zessorientierter Ansatz zur Berücksichtigung von Hangneigung, Exposition und Abschat-
tung bei der Schneemodellierung in LARSIM integriert. Darüber hinaus erlaubt die Nut-
zung von Schnee-Kompartimenten den Detailgrad der Schneesimulation (und damit den 
Rechenaufwand) innerhalb eines Modellgebiets an die räumlichen Gegebenheiten anzu-
passen. 

3.4.9.1 HINTERGRUND 

Die Energiebilanz der Schneedecke und damit ihr Abschmelzverhalten wird maßgeblich 
von der Globalstrahlung gesteuert. Die tatsächlich auf eine Fläche einwirkende Glo-
balstrahlung hängt wiederum in erheblichem Maße von der Topographie ab. 

Die Globalstrahlung ist die Summe aus direkter und diffuser Strahlung. Der direkte Anteil 
der Globalstrahlung (direkte Sonnenstrahlung) geht dabei direkt und gerichtet von der 
Sonne aus, während der diffuse Anteil von der gesamten Himmelhalbkugel kommt. Die 
Globalstrahlung wird in der Regel als Strahlungsfluss gegen eine horizontale Fläche an-
gegeben. Da natürliche Flächen insbesondere im Gebirge geneigt und in eine bestimmte 
Himmelsrichtung ausgerichtet sind (Exposition), sollte der direkte Anteil der eingehenden 
Sonnenstrahlung entsprechend der Exposition und Neigung korrigiert werden. 

Weiterhin können bestimmte Flächen je nach Sonnenstand durch topographische Hin-
dernisse (z. B. Berge) von der direkten Sonnenstrahlung abgeschattet sein. Auch diese 
Abschattung beeinflusst somit die auf einer Fläche eingehende Globalstrahlung. 

Die topographische Beeinflussung der Globalstrahlung resultiert somit aus den folgenden 
drei Eigenschaften der betrachteten Fläche: 

- Exposition (Himmelsrichtung, in der die betrachtete Fläche ausgerichtet ist) 

- Hangneigung (Neigung der betrachteten Fläche) 

- Abschattung (durch Objekte, die die betrachtete Fläche von direkter Sonnenstrah-
lung abschirmen) 

Mithilfe der Schnee-Kompartimente kann der Einfluss von Hangneigung, Exposition und 
Abschattung auf die direkte Sonnenstrahlung bei der Schneemodellierung berücksichtigt 
werden. Zudem ermöglichen die Schnee-Kompartimente es den Einfluss der Höhenlage 
und deren Wirkung auf die Lufttemperatur zu berücksichtigen. 

Darüber hinaus erlauben die vielfältigen Möglichkeiten zur Konfiguration der Schnee-
Kompartimente den Detailgrad der Schneesimulation an die räumlichen Gegebenheiten 
des Modellgebiets anzupassen (dazu mehr in Abschnitt 3.4.9.3). So ist es beispielsweise 
möglich, im alpinen Oberlauf eines Modells innerhalb einzelner Teilgebiete unterschiedli-
che Höhenlagen, Hangneigungen, Expositionen und Abschattungseffekte bei der 
Schneemodellierung zu berücksichtigen, während im Flachland des Unterlaufs auf diese 
Details verzichtet werden kann. Somit kann durch die Definition der Schnee-
Kompartimente der Detailgrad und damit der erforderliche Rechenaufwand bei der 
Schneemodellierung an die naturräumlichen Gegebenheiten angepasst werden. 
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3.4.9.2 PROZESSORIENTIERTE KORREKTUR DER GLOBALS TRAHLUNG BEI DER 

SCHNEEMODELLIERUNG 

Voraussetzung für die Verwendung von Schnee-Kompartimenten ist die Berechnung ei-
ner vollständigen Energiebilanz der Schneedecke (Kapitel 3.4.4.3). In dieser geht die 
Globalstrahlung RC direkt in die kurzwellige Strahlungsbilanz ein (Formel (3.37)). Sie ist 
die Größe, die maßgeblich durch Hangneigung, Exposition und Abschattung beeinflusst 
wird.  

Die Korrektur der Globalstrahlung erfolgt in Abhängigkeit des aktuellen Sonnenstands. 
Dabei wird für jeden Berechnungspunkt (bzw. jedes Schnee-Kompartiment) und für jeden 
Zeitschritt ein Korrekturfaktor ermittelt und die damit korrigierte Globalstrahlung dann zur 
Simulation der kurzwelligen Strahlungsbilanz verwendet. 

 

Ermittlung der diffusen und direkten kurzwelligen Strahlung 

Da die Korrektur nur für den direkten Anteil der Globalstrahlung erfolgt, muss die gesam-
te Globalstrahlung zunächst in ihren diffusen und direkten Anteil aufgespaltet werden. 
MOUSAVI MALEKI et al. (2017) analysierten zahlreiche empirische Formeln zur Abschät-
zung des diffusen Anteils der Globalstrahlung. Gemäß dieser Analyse liefert eine einfa-
che und daher recheneffiziente Formel von ORGILL & HOLLANDS (1977) gute Resultate für 
Messwerte in Wien. Die zur Vermeidung einer Diskontinuität leicht angepasste Formel 
lautet wie folgt: 

 

Ὢİὶ π ὅὶ πȢσφ          ὶ ρ πȢςτωϽὅὶ  

Ὢİὶ πȢσφ ὅὶ πȢχυ          ὶ ρȢυχχρȢψτϽὅὶ 3.93 

Ὢİὶ πȢχυ ὅὶ ρ          ὶ πȢρχχ                  

 

Dabei spiegelt die clearness ratio Cr das Verhältnis zwischen der auf einer ebenen Flä-
che am Boden gemessener Globalstrahlung (RC) und der Globalstrahlung außerhalb der 
Atmosphäre wider: 

 

ὅὶ
Ὑ

Ὑ
 

3.94 

 

mit: 

R0 [W/m2] Globalstrahlung außerhalb der Atmosphäre 

Cr [ ] clearness ratio: Verhältnis der gemessenen Globalstrahlung an 
der Erdoberfläche und der Globalstrahlung außerhalb der Atmo-
sphäre 

rdiff [ ] Relativer Anteil der diffusen Strahlung an der gesamten Glo-
balstrahlung RC 

 

Die Globalstrahlung außerhalb der Atmosphäre (R0) ergibt sich aus: 

 

Ὑ
ὙὥὨὛόάὙὩὰ

ρππ
ϽὙ  

3.95 
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mit: 

RadSumRel [%] Relative Strahlungssumme für aktuellen Zeitschritt t (nach LAU-

SCHER 1934) 

RA [Wh/m2] Sonnenstrahlung an der Atmosphärenobergrenze (siehe Formel 
(3.162)) 

 

Diese Formel liefert sehr ähnliche Ergebnisse wie der etwas rechenaufwändiger An-
satz von ERBS et al. (1982), der erfolgreich in Alpine3D (LEHNING et al. 2006) einge-
setzt wird (Abb. 3-8). 

 

Abb. 3-8  Anteil der diffusen Strahlung rdiff als Funktion der clearness ratio Cr ge-
mäß der in Alpine3d verwendeten Formel nach ERBS et al. (1982) und der 
für LARSIM vorgeschlagenen einfacheren Formel nach ORGILL & HOL-

LANDS  (1978) 

Auf Basis von rdiff wird die direkte Sonnenstrahlung als Funktion der gemessenen Glo-
balstrahlung (RCó) wie folgt berechnet: 

 

Ὑ ρ ὶ ϽὙ  3.96 

 

mit: 

RI [W/m2] (unkorrigierte) direkte Sonnenstrahlung 
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Korrektur der direkten kurzwelligen Strahlung 

Zuerst werden in Abhängigkeit von Datum und Uhrzeit die Einfallsrichtung (Azimut) und 
der Einfallswinkel (SOWI) der direkten Strahlung ermittelt: 

 

ὃᾀὭάόὸÁÔÁÎ
ÓÉÎὕὤὡὍ

ÃÏÓὕὤὡὍϽÓÉÎʒ ÔÁÎɿϽÃÏÓʒ
Ⱦ
“

ρψπ
 

3.97 

 

mit: 

Azimut [°] Einfallsrichtung der direkten Strahlung [0é360] 

OZWI [rad] Ortszeitwinkel  

ŭ [rad] Deklination der Sonne = 0,41 * cos(2ˊ * (d-  172) / 365) 
d = Tagesnummer (1. Januar = 1) 

ű [rad] Geographische Breite 

 

Der Ortszeitwinkel OZWI berechnet sich dabei anhand der wahren Ortszeit h (umgerech-
net aus MEZ) wie folgt: 

 

Ὤ ὛὸὨτϽ
ρυ‗

φπ
 3.98 

ὕὤὡὍ
Ὤ ρςϽρψπ

ρς
Ͻ
“

ρψπ
 3.99 

 

mit: 

h [ ] Wahre Ortszeit  

Std [ ] Aktuelle Stunde in MEZ [0é23] 

ɚ [°] Geographische Länge 

OZWI [rad] Ortszeitwinkel 

 

Ist der Nenner des ersten Ausdrucks in Gleichung 3.97 kleiner 0.0, dann gilt: 

 

ὃᾀὭάόὸὃᾀὭάόὸρψπ          Ὢİὶ Ὤ ρς 3.100 

ὃᾀὭάόὸὃᾀὭάόὸρψπ          Ὢİὶ Ὤ ρς  

 

Der nach Formeln 3.97 und 3.100 berechnete Azimut weißt im Süden einen Wert von 0° 
und im Norden -180° auf (Süd-Azimut). Da in LARSIM jedoch mit einem Nord-Azimut 
gearbeitet wird, gilt weiter: 

 

ὃᾀὭάόὸὃᾀὭάόὸρψπ 3.101 

 

Daraus ergibt sich ein Wertebereich zwischen 0 und 360 mit Norden = 0°, Osten = 90°, 
Süden = 180° und Westen = 270°. 
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Der Einfallswinkel der direkten Strahlung wird wie folgt berechnet: 

 

ὛὕὡὍÁÓÉÎÓÉÎʒ ϽÓÉÎɿ ÃÏÓʒ ϽÃÏÓɿϽÃÏÓςʌϽ
Ὤ

ςτ
Ⱦ
“

ρψπ
 

3.102 

 

mit: 

SOWI [°] Sonnenwinkel 

 

Abb. 3-9 veranschaulicht die beiden Größen (Nord-)Azimut und Sonnenwinkel. 

 

Abb. 3-9 Azimut (Einfallsrichtung gegen Nord) und SOWI (Einfallswinkel) der 
Sonne 

Auf dieser Basis erfolgt die Korrektur der direkten Sonnenstrahlung getrennt für die Ab-
schattung sowie für die Exposition und Hangneigung: 

 

Ὑȟ ὙϽὙὯέὶὶ ϽὙὯέὶὶȟ  3.103 

 

mit: 

RI,korr
  [W/m2] korrigierte direkte Sonnenstrahlung 

RkorrAbschattung   [ ]  Korrekturfaktor Abschattung 

RkorrExpo,Neigung [ ]  Korrekturfaktor Exposition und Neigung 

 

Im ersten Schritt wird die Wirkung der Abschattung ermittelt. Hier wird anhand des aktuel-
len Sonnenwinkels und Azimuts und der Angaben zum betrachteten Schnee-
Kompartiment (dazu mehr in Kapitel 3.4.9.3) geprüft, ob die Fläche komplett, teilweise 
oder gar nicht beschattet ist. Liegt die betrachtete Fläche komplett im Schatten, ist  
RkorrAbschattung = 0.0, ist die Fläche komplett unbeschattet, beträgt RkorrAbschattung = 1.0. Ist 
die Fläche teilweise beschattet, liegt der Korrekturfaktor RkorrAbschattung zwischen 0 und 1.  
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Sofern die Fläche nicht komplett im Schatten liegt, wird im zweiten Schritt die Wirkung 
von Hangneigung und Exposition mit den von BREMICKER (1990) vorgeschlagenen For-
meln berücksichtigt. Die Gesamtkorrektur für Exposition und Hangneigung setzt sich da-
bei aus zwei Korrekturfaktoren zusammen: 

 

ὙὯέὶὶȟ ὙὯέὶὶϽὙὯέὶὶ 3.104 

 

Mit dem Faktor Rkorr1 wird der Fluss einer auf eine horizontale Fläche fallenden direkten 
Sonnenstrahlung in einen Fluss auf eine Fläche senkrecht zur Sonnenstrahlung umge-
rechnet: 

 

ὙὯέὶὶ
ρ

ÃÏÓὛὕὡὍϽÔÁÎὛὕὡὍ
 

3.105 

 

Der Faktor Rkorr2 stellt die Verminderung dieses maximalen Strahlungsflusses infolge 
der Hangneigung und Exposition dar: 

 

ὙὯέὶὶÃÏÓὛὕὡὍÃÏÓὃᾀὭάόὸὌὃὉὢϽὌὃὡὍ 3.106 

                  ϽÔÁÎὛὕὡὍÃÏÓὃᾀὭάόὸὌὃὉὢϽὌὃὡὍ  

 

mit: 

SOWI [rad] Einfallswinkel der Sonne 

Azimut [rad] Einfallsrichtung der Sonne zum Norden 

HAEX [rad] Hangexposition nach Nord 

HAWI [rad] Hangneigung 

 

Unterschreitet Rkorr2 den Wert 0.0, so liegt der entsprechende Hangbereich im Schatten 
und RkorrExpo,Neigung wird gleich null gesetzt. Weiter liegt der Hangbereich komplett im 
Schatten, wenn die Einfallsrichtung der Sonne (Azimut) 90° oder mehr von der Exposition 
des Hanges abweicht und zugleich die Hangneigung größer ist als der Einfallswinkel der 
Sonnenstrahlung. Für diesen Fall wird und RkorrExpo,Neigung ebenfalls auf null gesetzt. 

Während die Abschattung (RkorrAbschattung) nur zu einer Verringerung der direkten Strah-
lung führen kann, ist durch Exposition und Neigung (RkorrExpo,Neigung) auch eine Erhöhung 
der auf den Hang einwirkenden direkten Strahlung möglich. 

Wie bereits erwähnt, erfolgt die Korrektur der Globalstrahlung nur für den direkten Anteil 
der Strahlung (RI). Der diffuse Anteil (RC ï RI) bleibt unverändert. So ergibt sich für das 
Schnee-Kompartiment nach Korrektur der direkten Strahlung folgende gesamte Glo-
balstrahlung als Eingangsgröße für die Berechnung der Schneedecke: 

 

Ὑȟ Ὑ Ὑ Ὑȟ  3.107 

mit: 

 

RC,korr [W/m2] korrigierte gesamte Globalstrahlung 
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3.4.9.3 DEFINITION DER SCHNEE-KOMPARTIMENTE 

LARSIM-Modelle werden auf der obersten Ebene in Teilgebiete (TGB) aufgeteilt, die 
entweder auf Rastern oder realen Teileinzugsgebieten basieren. Auf der Ebene der TGB 
werden im Wesentlichen die Prozesse der Abflusskonzentration (Kapitel 3.9) und des 
Wellenablaufs im Gerinne (Kapitel 3.10) berechnet. Diese TGB werden wiederum in sub-
skalige Kompartimente untergliedert, die in der Regel ähnliche Landnutzungen und Bo-
deneigenschaften (sowie ggf. Abfluss-Prozess-Typen) abbilden. Daher wird für diese 
subskaligen Kompartimente nachfolgend der Begriff Landnutzungs-Boden-Kompart-
imente (LBK) verwendet (siehe auch Kapitel 3.1). 

Auf Ebene der LBK werden Interzeption, Verdunstung, Bodenwasserhaushalt, Abflussbil-
dung sowie die hier relevante Schneedynamik berechnet (Kapitel 3.3 bis 3.7). Eine Be-
sonderheit stellt dabei die optionale Höhenzonierung für die Schneeberechnung dar (Ka-
pitel 3.4.8). Hier werden die TGB nochmal in Höhenzonen unterteilt und es werden die 
resultierenden Unterschiede der Lufttemperatur bei der Schneemodellierung berücksich-
tigt. Die in den einzelnen Höhenzonen anfallende Schneeschmelze wird dann auf die 
LBK verteilt. 

Mit den Schnee-Kompartimenten (fortan SK) wird das Konzept der Höhenzonierung er-
weitert. Die Schneemodellierung wird komplett von den LBK getrennt und erfolgt auf der 
Ebene separater, unabhängig ausgewiesener SK. Dabei sind auch diese SK als subska-
lige Kompartimente von TGB definiert. Genau wie die LBK können auch die SK aus 
räumlich getrennten Bereichen innerhalb eines TGB bestehen. Entscheidend für die Zu-
sammenfassung von Flächen als SK ist lediglich die Ähnlichkeit der Eigenschaften, un-
abhängig von der genauen Lage innerhalb des TGB. 

 

Eigenschaften von Schnee-Kompartimenten 

In SK werden Flächen innerhalb eines TGB zusammengefasst, die ähnliche für die 
Schneemodellierung relevante Eigenschaften besitzen. Dabei können folgende Eigen-
schaften berücksichtigt werden: 

- Landnutzung 

- Höhenlage 

- Hangneigung 

- Exposition 

- Abschattung (als Funktion von Azimut und Sonneneinfallswinkel) 

Mit Ausnahme der Landnutzung kann für jedes einzelne SK frei gewählt werden, welche 
dieser Eigenschaften für das SK definiert werden. (Hangneigung und Exposition müssen 
allerdings aufgrund der Rechenanforderungen immer gemeinsam definiert sein.) So kön-
nen beispielsweise in einem TGB die SK nach allen oben genannten Eigenschaften diffe-
renziert werden, in einem anderen wird TGB jedoch auf eine Berücksichtigung der Ab-
schattung verzichtet. In einem weiteren TGB könnte dann neben der Landnutzung nur die 
Höhenlage als Unterscheidungskriterium herangezogen werden. Weiter besteht auch die 
Möglichkeit, SK überhaupt nur für ausgewählte TGB im Modellgebiet zu definieren. Für 
die restlichen TGB ohne SK erfolgt die Schneemodellierung dann auf klassische Art, d.h. 
auf Basis der LBK. 

 

 

 

 



-66- 

 

Landnutzung 

Hinsichtlich der Landnutzung ist für SK nur eine Untergliederung in die Landnutzungs-
klassen erforderlich, aus deren Eigenschaften sich merkliche Unterschiede bei der 
Schneemodellierung ergeben: 

- Wasser 

- Nadelwald 

- Mischwald 

- Laubwald 

- Freiland 

- Ggf. Gletscher 

Für Wasserflächen wird in LARSIM generell keine Schneedynamik simuliert. Der gesam-
te fallende Niederschlag wird direkt dem Abfluss zugerechnet. Für die drei Waldklassen 
kann die Schneeinterzeption (Kapitel 3.4.6.1) und die Beeinflussung der Schneedynamik 
durch das Kronendach (Kapitel 3.4.6.2) separat berechnet werden. Sofern in dem Modell 
das Gletschermodul (Kapitel 3.5) genutzt wird, sollte die Landnutzung Gletscher ebenfalls 
separat ausgewiesen werden. Alle anderen Landnutzungen werden unter dem Namen 
ĂFreilandñ zusammengefasst. F¿r diese erfolgt eine einheitliche Berechnung der Schnee-
dynamik.  

In der Regel werden die SK also nur in 5 oder 6 Landnutzungsklassen unterteilt, während 
die LBK ca. 15 ï 20 Landnutzungsklassen unterscheiden. Dies eröffnet die Möglichkeit, 
mithilfe der SK den Rechenaufwand bei der Schneesimulation gegenüber dem klassi-
schen Ansatz in LARSIM sogar zu reduzieren (indem SK nur hinsichtlich Landnutzung 
differenziert ausgewiesen werden). 

 

Höhenlange, Hangneigung und Exposition 

Bei der Ausweisung von SK im Rahmen der Modellaufstellung sollte für jedes TGB auf 
eine sinnvolle Klassifizierung für Höhenlage, Hangneigung und Exposition geachtet wer-
den. Dadurch wird gewährleistet, dass die Anzahl der SK und damit der Rechenaufwand 
bei der Schneemodellierung nicht unnötig groß werden. Hier muss zwischen lohnenswer-
ter Detaillierung und effizienter Zusammenfassung abgewogen werden.  

 

Abschattung 

Die Angabe der Abschattung eines SK ist im Vergleich zu den anderen Eigenschaften 
etwas komplexer, da die Abschattung der direkten Sonnenstrahlung eine Funktion der 
zeitlich variablen Einfallsrichtung der direkten Sonnenstrahlung (Azimut) und des zeitlich 
variablen Einfallswinkels der direkten Sonnenstrahlung (Sonnenwinkel) ist. 

Die zum jeweiligen Berechnungszeitschritt für ein TGB aktuellen Werte für den Azimut 
und den Sonnenwinkel werden im Modell als Funktion von Datum, Uhrzeit und geogra-
phischer Breite berechnet. Für die SK muss somit angegeben werden, wie groß die Ab-
schattung der direkten Sonnenstrahlung bei gegebenem Azimut und Sonnenwinkel ist. 
Ein Punkt ist dabei entweder abgeschattet oder nicht. Da die SK durch Flächen repräsen-
tiert werden, können diese bei einem bestimmten Azimut und Sonnenwinkel auch teilwei-
se abgeschattet sein (Abschattungsgrad zwischen 0 und 1). Dies ist schematisch in Abb. 
3-10 dargestellt: Bei SOWI 1 ist das gesamte SK abgeschattet, der Abschattungsrad be-
trägt 1. Bei SOWI 3 ist das SK nicht abgeschattet, der Abschattungsgrad beträgt 0. Bei 
Sonnenwinkeln zwischen 1 und 2 ist das SK teilweise abgeschattet, bei SOWI 2 beträgt 
der Abschattungsgrad beispielsweise 0.5. 
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Abb. 3-10 Abschattung eines SK in Abhängigkeit vom Sonnenwinkel (SOWI) 

Um die Abschattung eines SK zu definieren, werden für das betroffene SK Azimut-
Stützstellen angegeben. Für jede Azimut-Stützstelle werden dann mindestens zwei Son-
nenwinkel angegeben, bis zu welchem Sonnenwinkel das SK komplett im Schatten liegt 
und ab welchem Sonnenwinkel es vollständig unbeschattet ist. Dazwischen können für 
beliebig viele Beschattungsgrade zugehörige Sonnenwinkel angegeben werden. Liegt 
der aktuelle Sonnenwinkel zwischen zwei Stützstellen, wird der Abschattungsgrad linear 
interpoliert. Dies wird schematisch anhand von Abb. 3-11 verdeutlicht. 

 

Abb. 3-11 Stark vereinfachte Darstellung der beiden Sonnenwinkel (SOWI) eines 
SK in Abhängigkeit vom Azimut sowie der Nachbildung dieser Verläufe 
in LARSIM durch Azimut-Stützpunkte. Rot bzw. gelb: SOWI, ab dem kei-
ne Abschattung vorliegt. Blau bzw. grau: SOWI, bis zu dem vollständige 
Abschattung vorliegt 

 
 
 
 

Schneekompartiment
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Die realen Verläufe der Sonnenwinkel, bis zu denen komplette Abschattung vorliegt und 
ab dem gar keine Beschattung des SK vorliegt, werden durch die Azimut-Stützstellen 
beschrieben. Zwischen diesen Stützstellen wird linear interpoliert, sodass der reale Ver-
lauf angenähert wird. Die Anzahl der Stützstellen ist dabei beliebig und sollte sich nach 
dem erforderlichen Genauigkeitsgrad richten. 

 

Schnee-Massentransport bei Schnee-Kompartimenten 

Zur Abbildung des Massentransports von Schnee (Kapitel 3.4.10) innerhalb eines TGB 
kann für einzelne SK angegeben werden, in welches nachfolgende SK der Schnee ggf. 
verfrachtet wird (z.B. von einem höher in ein tiefer gelegenes SK). Überschüssiger 
Schnee aus den am tiefsten gelegenen SK eines TGB wird in das hydrologisch nachfol-
gende TGB weitergegeben. Für diese SK wird entsprechend kein Nachfolge-SK angege-
ben. 

 

Aufteilung des Schneeschmelz-Wasserdargebots in die LBK 

Da die SK nicht die gleichen Flächen abbilden wie die LBK, muss das Wasserdargebot 
aus der Schneeschmelze aus den SK auf die LBK umverteilt werden (Abb. 3-12). Dazu 
wird für jedes SK angegeben, welcher Anteil des dort anfallenden Schmelzwassers in die 
einzelnen LBK des TGB entwässert. Diese prozentualen Anteile entsprechen den Flä-
chenanteilen der SK an den LBK, die man durch räumliches Verschneiden der SK-
Flächen mit den LBK-Flächen erhält.3 

 

Abb. 3-12 Schematische Darstellung der Umverteilung des Schneeschmelz-
Wasserdargebots aus Schnee-Kompartimenten in Landnutzungs-
Boden-Kompartimente 

                                                

 

3 Wenn ein bestehendes Modell um Schnee-Kompartimente erweitert werden soll, ist es also wich-
tig, dass die Polygone der LBK zur Verfügung stehen, damit die Verteilungswerte durch Ver-
schneidung im GIS korrekt ermittelt werden können.  

Schneedeckenschmelze
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Umverteilung der
Schneeschmelzflüsse

Teilgebiet
Schneekompartiment
Landnutzung-Boden-
Kompartiment

TGB 
SK1
LBK1

SK3



-69- 

 

3.4.10 MASSENTRANSPORT VON SCHNEE UND EIS 

In sehr hoch gelegenen, nivalen Gebieten (wie z.B. im Alpenraum) wird in der Realität in 
der Jahressumme mehr Schnee auf- als abgebaut. Infolgedessen wird in diesen Berei-
chen Schnee und Eis in fester Form talwärts verfrachtet. Dieser Massentransport findet in 
erster Linie durch Lawinenabgänge, Schneeverwehungen und Gletscherfließen statt. 
Diese Prozesse können in LARSIM mithilfe eines konzeptionellen Ansatzes summarisch 
berücksichtigt werden. Dieser Ansatz erfüllt folgende Randbedingungen: 

- Kein kontinuierlicher Aufbau der Schneedecke 

- Einhaltung der Massenbilanz 

- Grundlegende, überschlägige Abbildung des Massentransports unabhängig vom tat-
sächlichen Phänomen (Schneedrift, Lawinen, Gletscherfließen) 

- Anwendung in meso- und makroskaligen Modellen, in denen der Flächenanteil von 
Vergletscherung nur gering ist. (Keine räumlichen Detailbetrachtungen für kleine al-
pine Einzugsgebiete mit hohem Gletscheranteil) 

 

Grundannahme des Verfahrens ist, dass Schnee nur bis zu einer gefälleabhängigen ma-
ximalen Menge akkumulieren kann. Wird der Schwellenwert für die maximale Schneeak-
kumulation überschritten, kommt es zum Massentransport des Schnees in ein tiefer gele-
genes Gebiet. Der Aufbau der Schneedecke wird nur bis zum Erreichen des Schwellen-
werts zugelassen. Hierzu wird im jeweiligen Zeitschritt zunächst das Schneemodul voll-
ständig berechnet. Überschreitet das Schneewasseräquivalent danach den Schwellen-
wert, so wird der Anteil des Schnees, der den Schwellenwert überschreitet, vollständig in 
das (gemäß der hydrologischen Vernetzung) nachfolgende Teilgebiet verfrachtet. Dabei 
ist zu beachten, dass die Schneeberechnung und die Schwellenwertbetrachtung spezi-
fisch für die Landnutzungs-Boden-Kompartimente (bzw. ggf. Schnee-Kompartimente) 
durchgeführt werden. 

 

Teilgebietsspezifischer Schwellenwert: 

Der Schwellenwert für die maximale Schneeakkumulation wird in Abhängigkeit der Gefäl-
leverhältnisse im jeweiligen Teilgebiet ermittelt. Dabei wird davon ausgegangen, dass bei 
steilerem Relief der Massentransport von Schnee bereits früher einsetzt. Daher wird zu-
nächst das mittlere Gefälle im Teilgebiet wie folgt berechnet: 

 'ÅÆ 
Ў(

,
  

(3.108
) 
 

 

mit: 

Gef [ă] Mittleres Gefälle im Teilgebiet. 

ȹH [m] Mittlere Höhendifferenz im Teilgebiet. 

L [km] Charakteristische Länge der Fließwege (Abflusskonzentration) im 
Teilgebiet. 
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Auf Grundlage dieses Gefälles wird ein teilgebietsspezifischer (gefälleabhängiger) 
Schwellenwert für den Massentransport von Schnee und Eis ermittelt: 

 

 37 -37Ͻ
ρππ3Ð×0Ò

ρππ

3Ð×0Ò

υπϽρ ÅØÐɾϽ-'ÅÆ'ÅÆ
   

(3.109
) 
 

mit: 

 

SWtransp [mm] Teilgebietsspezifischer (gefälleabhängiger) Schwellenwert für die 
maximale Schneeakkumulation 

MSW [mm] Mittlerer Schwellenwert für die maximale Schneeakkumulation bei 
mittlerem Gefälle (MGef) (Einzelparameter in LARSIM) 

SpwPr [%] Prozentuale Spannweite des Schwellenwerts bezogen auf MSW 
(Einzelparameter in LARSIM) 

MGef [ă] Gefälle bei dem der Schwellenwert = MSW ist (Einzelparameter in 
LARSIM) 

ɾ [ ] Steigung der Beziehung bei MGef (Einzelparameter in LARSIM) 

 

Der gefälleabhängige Schwellenwert lässt sich also über die Größen MGef, MSW, SpwPr 
und ɔ skalieren. Alle vier Parameter kºnnen als Einzelparameter angegeben werden. 
Hierbei ist zu beachten, dass bei einer SpwPr von 0 % unabhängig vom Gefälle ein kon-
stanter Schwellenwert angesetzt wird. 

Der Schwellenwert und der Massentransport von Schnee und Eis beziehen sich auf das 
Wasseräquivalent von Schnee als Maßzahl. Neben dem Wasseräquivalent sind je nach 
dem für die Schneesimulation verwendeten Verfahren (siehe oben) weitere interne Zu-
standsgrößen des Schnees vom Massentransport betroffen. Diese Zustandsgrößen wer-
den gemäß ihrer jeweiligen Beziehung zum Wasseräquivalent angepasst (LUBW 2011a). 
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3.5 GLETSCHERMODUL 

3.5.1 GRUNDLAGEN DER GLETS CHERMODELLIERUNG IN LARSIM 

Für stark glazial beeinflusste Einzugsgebiete kann die Abflussreaktion von Gletschern 
einen maßgeblichen Einfluss auf das Hochwassergeschehen haben (vgl. BRAUN & WE-

BER 2002). Durch das sehr vereinfachte Modul für den summarischen Massentransport 
von Schnee und Eis (Kapitel 3.4.10) wird nur die Massen- und Wasserbilanz auf Ein-
zugsgebietsskala ausgeglichen. Die besonderen Abflussprozesse in vergletscherten Ge-
bieten bleiben dabei jedoch unberücksichtigt. Dazu bietet LARSIM ein separates Glet-
schermodul, das die für den Abfluss wesentlichen Prozesse vereinfacht abbildet.  

 

Stationäre Gletscher 

Es wird von stationären Gletschern mit definierter, zeitlich konstanter Ausdehnung aus-
gegangen. Die langjährige Dynamik des Gletschers mit Vorrücken oder Abschmelzen 
wird somit nicht abgebildet, da diese für die kurzfristige Abflussdynamik nicht relevant ist. 
Bei deutlichen Veränderungen der Gletscherflächen muss dies in den Gebietsdaten be-
rücksichtigt werden (z.B. regelmäßige Korrektur der Gletscherausdehnung in Zeitinterval-
len von 5 oder 10 Jahren). 

Für Langzeitsimulationen, z.B. im Zusammenhang mit dem Klimawandel, ist das Modul 
daher nicht geeignet. Für solche Simulationen muss das Modul entweder entsprechend 
erweitert (vgl. STAHL et al. 2016) oder die Gletscherausdehnung extern vorgegeben und 
korrigiert werden. 

Die Gletscherflächen werden als subskalige Landnutzungs- bzw. Landnutzungs-Boden-
Kompartimente innerhalb eines Teilgebiets beschrieben. Somit ist eine Korrektur der 
Ausdehnung von Gletscherflächen leicht möglich, ohne in die Modellstruktur eingreifen zu 
müssen. 

 

Gesonderte Höhenzonierung für Gletscherflächen 

Für die Simulation der Abflussdynamik eines Gletschers sind die bestmögliche Nachbil-
dung der Schneedecke auf dem Gletscher sowie die Höhenabhängigkeit von Schnee- 
und Eisschmelze von zentraler Bedeutung (BRAUN & WEBER 2002). Daher ist die Nutzung 
des Gletschermoduls nur dann möglich, wenn zur Berechnung der Schneedynamik die 
vollständige Energiebilanz (Kapitel 3.4.4.3) und entweder eine externe Höhenzonierung 
(Kapitel 3.4.8) oder Schnee-Kompartimente (Kapitel 3.4.9) verwendet werden. 

Bei der externen Höhenzonierung wird normalerweise vereinfachend davon ausgegan-
gen, dass sich alle Landnutzungs-Boden-Kompartimente eines Teilgebiets gleichmäßig 
auf alle Höhenzonen verteilen. Für die bestmögliche Simulation der Schnee- und Eis-
schmelze auf den Gletscherflächen ist es jedoch wichtig, dass die reale Höhenverteilung 
der Landnutzung Gletscher in einem Teilgebiet bestmöglich nachgebildet wird. In Verbin-
dung mit dem Gletschermodul findet daher für die Landnutzung Gletscher eine separate 
Höhenzonierung statt. Damit ist sichergestellt, dass für die Landnutzung Gletscher eine 
korrekte Höhenzonierung vorliegt und die Simulation der Schnee- und Eisdynamik hö-
henzonenspezifisch erfolgt. 
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3.5.2 SCHNEEDYNAMIK AUF GL ETSCHERFLÄCHEN 

Auf der Landnutzung Gletscher wird die höhenabhängige Schneedynamik weitgehend 
analog zu anderen (Freiland-)Flächen berechnet (Akkumulation, Energiebilanz, Setzung 
und Schmelze).  

 

Schnee-Massentransport auf Gletscherflächen 

Die folgenden Ausführungen gelten nur für eine Schneemodellierung auf Basis von 
Landnutzungs-Boden-Kompartimenten (LBK) und nicht bei Verwendung von Schnee-
Kompartimenten (Kapitel 3.4.9). 

Der Massentransport von Schnee (Kapitel 3.4.10) erfolgt auf Gletscherflächen leicht mo-
difiziert. Sofern sich innerhalb des Teilgebiets mehr als 10 % Gletscher befinden, wird 
überschüssiger Schnee von anderen Landnutzungen (wenn möglich) auf den Gletscher 
verfrachtet. Dabei wird der Schnee innerhalb der gleichen Höhenzone transportiert, so-
fern in dieser Höhenzone eine Gletscherfläche vorliegt. Falls dies nicht gegeben ist, wird 
der überschüssige Schnee auf die nächst tiefer gelegene Höhenzone verfrachtet, in der 
eine Gletscherfläche vorhanden ist. Dadurch soll ein Transport des Schnees beispiels-
weise von den Hängen auf den Gletscher im Tal simuliert werden. Falls innerhalb einer 
Höhenzone oder darunter keine Gletscherfläche mehr vorliegt (Gletscher endet im Teil-
gebiet), dann wird überschüssiger Schnee von Nicht-Gletscher-Landnutzungen wie ge-
wöhnlich der nächst tieferliegenden Höhenzone zugeführt (und nicht dem Gletscher).  

Die Landnutzung Gletscher wird immer als letztes nach allen anderen Landnutzungen 
berechnet, sodass der von anderen Landnutzungen auf den Gletscher verfrachtete 
Schnee für den Massentransport auf dem Gletscher berücksichtigt werden kann. Sofern 
dann auf der Landnutzung Gletscher innerhalb einer Höhenzone überschüssiger Schnee 
vorliegt, wird dieser auf dem Gletscher in die nächst tiefer gelegene Höhenzone transpor-
tiert. Ist auf dem Gletscher die unterste Höhenzone des Teilgebiets erreicht, wird der 
Schnee dem nächsten Teilgebiet zugeführt.  

Wird einem Teilgebiet Schnee aus einem stromaufwärts liegenden Teilgebiet zugeführt, 
so wird dieser Schnee auf den Gletscher (in die oberste Höhenzone) verfrachtet, sofern 
der Gletscher mehr als 10% der Fläche des Teilgebiets einnimmt. Andernfalls wird der 
Schnee gleichmäßig auf alle Landnutzungen (und Höhenzonen) des Teilgebiets verteilt.  

 

Übergang von Schnee zu Firn bzw. Eis 

Für die Landnutzung Gletscher wird in vereinfachter Weise berücksichtigt, dass ein klei-
ner Teil des Schnees in Firn und Eis umgewandelt wird. Hierfür wird davon ausgegan-
gen, dass ein konstanter Anteil des Schnee-Wasseräquivalents (des Schnees auf dem 
Gletscher) in Eis übergeht. Bei einem stationären Gletscher sollte das so im Jahresmittel 
gebildete Eis in etwa der jªhrlichen Eisschmelze entsprechen. Die ĂUmwandlungsrateñ 
kann als Kalibrierparameter für Pegelkontrollbereiche spezifisch vorgegeben werden. Als 
typischer Wert kann eine Umwandlungsrate von ca. 0,1 %/Tag angenommen werden 
(KONZ & SEIBERT 2010: S. 240). Sofern die Umwandlung nicht berücksichtigt werden soll, 
kann die Rate auf 0,0 %/Tag gesetzt werden. 
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3.5.3 ENERGIEBILANZ AUF GL ETSCHERFLÄCHEN 

Solange Schnee auf der Gletscherfläche (in der jeweiligen Höhenzone) liegt, kommt es 
zu keiner Schmelze des Gletschereises. Die Schmelze von Gletschereis tritt erst dann 
auf, wenn kein Schnee mehr auf der Gletscherfläche liegt (aperer Gletscher). 

Zur Berechnung der Gletschereis-Schmelze wird eine Energiebilanzbetrachtung der 
Gletscheroberfläche durchgeführt. Hierfür wird die vollständige Energiebilanz analog zum 
Schneemodul herangezogen (Kapitel 3.4.4.3). Nicht berücksichtigt wird dabei jedoch die 
Wärmeleitung im Gletscherkörper bzw. der ĂKªlteinhaltñ des Eises. Die Energiebilanz an 
der aperen Gletscheroberfläche ergibt sich daher wie folgt: 

7   7 7 7 7 7  
 

(3.110) 
 

mit: 

Wtot [W/m2] Energiebilanz der Gletscheroberfläche 

Wnied [W/m2] Wärmestrom durch Niederschlag 

WRNS [W/m2] Kurzwellige Strahlungsbilanz 

WRNL [W/m2] Langwellige Strahlungsbilanz 

Wsense [W/m2] Strom fühlbarer Wärme 

Wlatent [W/m2] Strom latenter Wärme (Verdunstung, Kondensation, Sublimation) 

 

Der Ansatz entspricht somit dem vollständigen Energiebilanzansatz für Schnee (Kapitel 
3.4.4.3) mit Ausnahme des Bodenwärmestroms (WG), der für Gletschereis keine Rolle 
spielt. 

Die durch flüssigen Niederschlag (Regen) eingetragene Wärme berechnet sich dabei wie 
folgt: 

7   
.Ͻ4 ϽÃÐ

ÔÁϽ σφππ
 (3.111) 

 

 

 

mit: 

N [mm] Niederschlagsmenge im Zeitschritt (å [kg/m2]) 

Tnied [°C] Temperatur des flüssigen Niederschlags 

cpwasser [J/(kg °C)] Wärmekapazität des flüssigen Wassers (programminterne Kon-
stante: 4186,8 J/(kg °C)) 

ta [h] Rechenschrittweite in Stunden 

 

Für Niederschlag, der als Schnee fällt, wird angenommen, dass dieser die Temperatur 
von 0 °C aufweist. Dem flüssigen Niederschlag (Regen) wird normalerweise die aktuelle 
Lufttemperatur zugewiesen. 
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Die kurzwellige Strahlungsbilanz für die Eisoberfläche wird wie folgt ermittelt: 

 

7   ʀ Ͻ2 (3.112) 
 

 

mit: 

RC [W/m2] Globalstrahlung an der Bodenoberfläche 

ắEis [-] Absorptionskoeffizient des Gletschereises für kurzwellige Strah-
lung  
(Kalibriergröße) 

 

Das Absorptionsvermögen (= 1 ï Albedo) des Gletschereises unterschiedet sich vom 
Absorptionsvermögen des Schnees und wird daher als zusätzliche Pegelkontrollbereichs-
spezifische Kalibriergröße eingeführt. Der plausible Wertebereich für das Absorptions-
vermºgen von Gletschereis liegt etwa zwischen 0,5 é 0,8 (Albedo: 0,2 é 0,5) (vgl. 
BAUMGARTNER & LIEBSCHER 1996). 

 

Die langwellige Strahlungsbilanz ist durch folgende Grundgleichung definiert: 

7   2 2 Ͻʀ  (3.113) 
 

 

mit: 

RLatm [W/m2] Wärmestrahlung aus der Atmosphäre (Gegenstrahlung) 

RLeis [W/m2] Wärmestrahlung der Schneedecke 

ắLeis [ ] Absorptions- und Emissionskoeffizient von Eis für Wärmestrah-
lung (Programminterne Konstante: 0,93) 

 

Im Gegensatz zu Schnee wirkt Eis im Infrarot-Bereich (Wärmestrahlung) nicht wie ein 
schwarzer Strahler, sondern weist einen Emissions- und Absorptionsgrad von 0,92 é 
0,94 auf (DWD 1987: S. 24). Daher wird ein mittlerer Koeffizient von 0,93 bei der Berech-
nung der langweiligen Strahlungsbilanz berücksichtigt. 

Die Abstrahlung der Eisoberfläche wird mithilfe der Stefan-Boltzmann-Gleichung ermittelt. 
Dabei wird davon ausgegangen, dass die Oberfläche des aperen Gletschers eine Tem-
peratur von 0 °C aufweist. Zudem ist zu beachten, dass der Emissionskoeffizient bereits 
in der Bilanzgleichung berücksichtigt ist: 

 

2   ʎϽςχσȟρυ (3.114) 
 

 

Die Annahme einer Eisoberflächentemperatur von 0 °C stellt eine Vereinfachung dar. Um 
die tatsächliche Temperatur des Eiskörpers bzw. der Eisoberfläche berechnen zu kön-
nen, müssten neben der Energiebilanz auch der Energiegehalt des Eises (bzw. Kältein-
halt) sowie die Wärmeleitung im Eis mitberücksichtigt werden. Zumindest für Zeiten der 
Eisschmelze ist die Annahme einer Temperatur von 0 °C an der aperen Gletscherober-
fläche ein valider Ansatz. Während Zeiten mit komplett gefrorener Eisoberfläche (negati-
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ver Energiebilanz) liegt die Oberflächentemperatur möglicherweise unter 0 °C, sodass 
dann die Ausstrahlung überschätzt wird. Diese Ungenauigkeit ist im Vergleich zur gesam-
ten Energiebilanz jedoch als gering einzuschätzen (vgl. BAUMGARTNER UND LIEBSCHER 
1996: S. 291). 

Auch für die turbulenten Ströme fühlbarer und latenter Wärme wird vereinfachend ange-
nommen, dass die Temperatur an der Eisoberfläche 0 °C beträgt. Ausgehend von dieser 
Annahme können die turbulenten Wärmeströme mithilfe eines Dalton-Ansatzes aus den 
Differenzen der Temperatur bzw. des Wasserdampfdrucks an der Eisoberfläche und in 
der Luft berechnet werden. Dabei werden für fühlbare und latente Wärme dieselben 
windabhängigen Übergangskoeffizienten angesetzt: 

 

7   Á ÁϽÖϽ4 π (3.115) 

7   Á ÁϽÖϽɼϽÅ Å %ÉÓȟπ Ј#  (3.116) 
 

 

mit: 

v [m/s] Windgeschwindigkeit 

a0,eis [W/(m2 C̄)] Parameter des Übergangskoeffizienten für den turbulenten Wär-

mestrom über Eis (Wertebereich: 0,5 - 3,5 W/(m2 C̄)). 

a1,eis [J/(m3 C̄)] Parameter des Übergangskoeffizienten für den turbulenten Wär-

mestrom über Eis (Wertebereich: 0,8 - 2,5 J/(m3 C̄)). 

es [hPa] Sättigungswasserdampfdruck über Eis bei einer Temperatur von     
0 °C 

eLuft [hPa] Realer Wasserdampfdruck in der Luft 

ɓ [°C/hPa] Kehrwert der Psychrometerkonstante über Schnee und Eis bei 0 
°C (programminterne Konstante: 1,76 °C/hPa) 

 

Für Schnee existieren bereits Pegelkontrollbereichs-spezifische Kalibrierparameter (a0 
und a1). Um die Gletschereisschmelze separat zu kalibrieren, werden zusätzliche Kalib-
rierparameter für Eis verwendet. 

Grundsätzlich ist der Sättigungsdampfdruck über Eis etwas geringer als über (unterkühl-
tem) Wasser. Für 0 °C ergibt sich jedoch keine Differenz, sondern ein einheitlicher Wert 
von 6,108 hPa (vgl. BAUMGARTNER & LIEBSCHER 1996: S. 66). Folglich kann zur Berech-
nung des Sättigungsdampfdrucks über Eis bei 0 °C die nachfolgende Formel verwendet 
werden, indem für die Temperatur 0 °C angesetzt wird. Der Sättigungsdampfdruck (in der 
Luft und über Eis bei 0 °C) und der reale Wasserdampfdruck in der Luft werden dabei wie 
in Gleichung (3.9) bzw. (3.10) berechnet. 
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3.5.4 EISSCHMELZE AUF GLET SCHERFLÄCHEN 

Solange die Energiebilanz für die Gletschereisoberfläche nicht positiv ist (Wtot Ò 0 W/m2) 
tritt keine Eisschmelze auf dem aperen Gletscher auf. Gletschereis schmilzt dann, wenn 
Wtot positiv ist. Wie oben erläutert, werden Kälteinhalt und Wärmeleitung im Eiskörper im 
vorliegenden einfachen Ansatz vernachlässigt. Die Umrechnung von Energiestromdichte 
in Schmelzrate erfolgt dabei wie folgt: 

 

É   7 Ͻ
σφππ

Ò
              ÆİÒ 7 π (3.117) 

 

mit: 

ireal [mm/h] Aus der Energiebilanz resultierende Schmelzrate des Glet-
schereises 

rschmelz [J/kg] Schmelzwärme von Wasser (programminterne Konstante: 
334 000 J/kg) 

 

Eine Retention des geschmolzenen Wassers im Gletscher erfolgt nicht. Daher entspricht 
die aus der Energiebilanz abgeleitete Schmelzrate dem tastsächlichen Wasserdargebot 
aus der Gletschereisschmelze. 

3.5.5 ABFLUSSBILDUNG UND A BFLUSSKONZENTRATION AUF GLETSCHER-

FLÄCHEN 

Auf dem Gletscher steht das aus der Schneeschmelze resultierende Wasser oder die 
Summe aus Gletschereisschmelze und gegebenenfalls zeitgleichem Regenniederschlag 
als Wasserdargebot zur Verfügung. Interzeptionsverluste treten auf Gletscherflächen 
nicht auf und werden im Modell daher nicht berechnet. 

In der Realität fließt das Wasserdargebot zum Teil auf, im und zum größten Teil unter 
dem Gletscher ab. Dabei kann insbesondere zu Beginn der Eisschmelze eine gewisse 
Retention auftreten, die im Zuge der voranschreitenden Schmelze tendenziell geringer 
wird (z.B. STAHL et al. 2016). Im Modell können diese komplexen Prozesse naturgemäß 
nur vereinfacht nachgebildet werden. 

Im Normalfall wird für die Landnutzungs-Boden-Kompartimente der Gletscherflächen ein 
Bodenspeichervolumen von 0 mm vorgegeben. Dies führt dazu, dass das gesamte Was-
serdargebot den Gebietsspeichern für Direktabfluss zugeführt wird. In diesem Fall rea-
giert der Gletscher analog zu einer versiegelten Fläche. Die Abflusskonzentration über 
die Direktabflussspeicher erfolgt schnell und mit geringer Retention. 

Alternativ soll es jedoch auch möglich sein, ein (fiktives) Bodenspeichervolumen für die 
Gletscherflächen vorzugeben. Hierdurch kann gegebenenfalls die Retentionswirkung im 
und unter dem Gletscher vereinfacht nachgebildet werden. Die Aufteilung in die Abfluss-
komponenten (Gebietsspeicher) erfolgt dann, analog zu sonstigen Landnutzungen mit 
Bodenspeicher, je nach dessen Füllung. Somit wirkt zum einen das fiktive Bodenspei-
chervolumen retardierend und zum anderen erfolgt zumindest ein Teil der Abflusskon-
zentration über die langsamer reagierenden Gebietsspeicher für Interflow und Basisab-
fluss. Durch diese Alternative kann erforderlichenfalls eine verzögerte Abflussreaktion 
des Gletschers näherungsweise nachgebildet werden. 

Eine Verdunstung aus einem (fiktiven) Bodenspeicher wird für Gletscherflächen generell 
ausgeschlossen. 
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3.6 BODENSPEICHER UND AB FLUSSBILDUNG  

3.6.1 GRUNDLEGENDER AUFBAU  DES BODENSPEICHERS 

Der Bodenspeicher übt einen entscheidenden Einfluss auf den Wasserhaushalt aus, da 
er das aus Regen bzw. aus der Schneeschmelze stammende Wasser speichern und so-
mit für die Evapotranspiration wieder zur Verfügung stellen kann. Beim Fehlen eines Bo-
denspeichers (z.B. auf Seeoberflächen oder auf versiegelten Flächen) gelangt ein we-
sentlich größerer Anteil des Niederschlages zum Abfluss. Im Bodenspeicher findet eine 
Aufteilung des Niederschlages in die verschiedenen Abflusskomponenten (Direktabfluss, 
Interflow und Grundwasserabfluss) statt. Somit nimmt der Boden eine entscheidende 
Rolle als Regel- und Verteilersystem in der Abflussbildung ein (LEIBUNDGUT & UHLEN-

BROOK 1997, BREMICKER et al. 2011). 

Die in LARSIM implementierten Bodenspeichermodule beruhen auf dem sogenannten 
Xinanjiang-Modell, das von ZHAO (1977) entwickelt wurde. Dieser Ansatz ï oder Varian-
ten davon ï werden in der Literatur hªufig auch als ĂVariable Infiltration Capacity Modelñ 
(VIC) oder ARNO-Modell bezeichnet (vgl. TODINI 1996, LOHMANN et al. 1998, BEVEN 
2012). 

Der Xinanjiang-Ansatz beruht auf einem einzelnen Speicher für den Boden, der über un-
terschiedliche Pfade gefüllt und entleert werden kann. Die zugrunde liegende Modellvor-
stellung ist in Abb. 3-13 schematisch dargestellt. Zentrale physikalische Grundlage der in 
LARSIM implementierten Ansätze ist dabei das Speichervolumen des Bodens, das im 
Allgemeinen leicht aus digitalen Bodenkarten abgeleitet werden kann. 

Zur Parametrisierung des Bodenspeichervolumens können in LARSIM zwei unterschied-
liche Ansätze gewählt werden: Entweder wird das gesamte Bodenspeichervolumen im 
Modell vorgegeben. In diesem Fall erfolgt die Unterteilung des Gesamtbodenspeichers in 
den oberen Bodenspeicher (Grobporen), den mittleren Bodenspeicher (Mittelporen) und 
den unteren Bodenspeicher (Feinporen, nicht pflanzenverfügbar) durch Schwellenwerte 
des relativen Bodenwassergehalts (WZ, WB, vgl. Abb. 3-14). 

Alternativ hierzu können die Volumina für die nutzbare Feldkapazität und die Luftkapazi-
tät explizit vorgegeben werden. In diesem Fall entspricht die Luftkapazität dem Volumen 
des oberen Bodenspeichers, die nutzbare Feldkapazität dem Volumen des mittleren Bo-
denspeichers und die Summe aus beiden Werten dem Volumen des Gesamtbodenspei-
chers. Der untere Bodenspeicher entfällt in diesem Fall (0 mm), da das nicht pflanzenver-
fügbare Wasser in der nutzbaren Feldkapazität nicht enthalten ist.   

Auf dieser physikalischen Grundlage aufbauend berücksichtigt der Xinanjiang-Ansatz 
darüber hinaus, dass die Bereitschaft zur Bildung schnellen Abflusses (Direktabfluss) 
kleinräumig sehr heterogen ist. Diese kleinräumige Heterogenität wird implizit über die 
sogenannte Bodenfeuchte-Sättigungsflächenfunktion (BSF) berücksichtigt. Wobei diese 
Funktion nicht alleine den Sättigungsflächenabfluss sondern die schnellen Abflusskom-
ponenten insgesamt (Direktabfluss) steuert. 

Damit stellen die in LARSIM implementierten Bodenspeichermodule eine geeignete 
Kombination der zugänglichen physikalischen Grundlagen (Bodenspeichervolumen) mit 
einem statistischen Ansatz zur kleinräumigen Heterogenität bei der Bildung von Direktab-
fluss (BSF) dar. Die in LARSIM implementierten Bodenspeichermodule basieren alle auf 
dem Xinanjiang-Ansatz, unterscheiden sich jedoch in einzelnen Details. Daher wird nach-
folgend zunächst der einfachste in LARSIM implementierte Ansatz beschrieben, um da-
rauf aufbauend die verfügbaren Modifikationen dieses Ansatzes zu erläutern. 
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Abb. 3-13 Schematische Darstellung des LARSIM-Bodenspeichers 
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3.6.2 DER BODENSPEICHER MIT DREI ABFLUSSKOMPON ENTEN 

Der Wasserinhalt im Boden wird im Bodenspeicher mit drei Abflusskomponenten über 
folgende Bilanzierung aus dem Wasserdargebot (Niederschlag bzw. Schneeschmelze), 
dem Wasserentzug durch die Evapotranspiration sowie der Abflussbildung berechnet 
(Abb. 3-14): 

 7 Ô ρ  7 Ô 0Ô % Ô 13Ô 13Ô 13Ô (3.118) 

 

mit: 

W0(t) [mm]  Füllung des Bodenspeichers zum Zeitpunkt t 

P(t) [mm]  Wasser aus Niederschlag oder Schneeschmelze 

Eai(t) [mm]  Aktuelle Evapotranspiration 

QSD(t) [mm]  Direktabfluss 

QSI(t) [mm]  Laterale Drainage aus dem Bodenspeicher (Interflow) 

QSG(t) [mm]  Vertikale Perkolation aus dem Bodenspeicher (Basisabfluss)  

 

 
 

Abb. 3-14 Aufteilung des Abflusses im Bodenspeicher mit drei Abflusskomponen-
ten. 

  



-80- 

 

Der Direktabfluss repräsentiert in diesem Ansatz alle Abflussbildungsprozesse, die zu 
schnellem Abfluss führen (langsamer und schneller Direktabfluss in Abb. 3-13). Die zu-
grundeliegenden physikalischen Prozesse umfassen dabei sowohl Oberflächenabfluss 
infolge von Infiltrationsüberschuss oder Sättigungsflächen wie auch schnellen lateralen 
Abfluss im Boden (Pipeflow, Makroporenfluss etc.). Die genannten Prozesse werden 
summarisch über die implementierte Bodenfeuchte-Sättigungsflächenfunktion (BSF) be-
rücksichtigt, bei der der Anteil des Direktabflusses mit zunehmender Füllung des Boden-
speichers und bei hohen Niederschlagsintensitäten zunimmt. Dabei wird der Direktab-
fluss im aktuellen Berechnungszeitschritt über folgende Beziehungen beschrieben: 

 

 13  0 7 7  
(3.119) 

 

für 

 ρ
7

7

0

ρ Â 7
π ÕÎÄ 0 7 7   

 
 

 

bzw. 

 13  0 7 7 7 ρ
7

7

0

Â ρ7
 

(3.120) 
 

für 

 ρ
7

7

0

ρ Â 7
π 

 
 

 

mit: 

 

P [mm] Wasserdargebot (Niederschlag bzw. Schneeschmelze) im Be-
rechnungszeitschritt 

W0 [mm] Füllung des Bodenspeichers zu Beginn des Berechnungs-
zeitschrittes 

Wm [mm] Maximaler Wasserinhalt im gesamten Bodenspeicher 

b [ - ] Formparameter der Bodenfeuchte-Sättigungsflächenfunktion 

 

Abb. 3-16 bzw. Abb. 3-16 verdeutlichen die Abhängigkeit des Direktabflusses von der 
aktuellen Füllung des Bodenspeichers und der Größe des Formparameters b bzw. der 
Niederschlagsintensität. Generell nimmt der Anteil des Direktabflusses mit zunehmender 
Füllung des Bodenspeichers zu. Dasselbe gilt in geringerem Maße für die Intensität des 
Niederschlags. 

Zudem wird deutlich, wie sich der Formparameter b der Bodenfeuchte-Sättigungsflächen-
funktion auf den Direktabfluss auswirkt. Bei kleinen Werten des Parameters b (z.B. 0,1) 
tritt erst bei hoher Sättigung des Bodenspeichers eine deutliche Zunahme des Direktab-
flusses auf, wohingegen bei geringer Bodenfeuchte kaum Direktabfluss gebildet wird. Bei 
größeren Werten für b ist der Direktabflussanteil auch bei geringen Bodenwassergehal-
ten deutlich höher.  



-81- 

 

 

Abb. 3-15 Auswirkung der relativen Füllung des Bodenspeichers bei einer Nieder-
schlagsintensität von 10 mm/dt auf den Anteil des Direktabflusses am 
Wasserdargebot für unterschiedliche Formparameter b. 

 

Abb. 3-16 Auswirkung der relativen Füllung des Bodenspeichers und der Nieder-
schlagsintensität (relativ zur maximalen Füllung des Bodenspeichers) 
auf den Anteil des Direktabflusses am Wasserdargebot (exemplarisch 
für Formparameter b = 0.2). 
































































































































































































































































































































































