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Diese Dokumentation ist dem Gedenken an Herrn Dr. Karl Ludwig gewidmet (1944 i
2012). Herr Dr. Ludwig konzipierte die Struktur des flachendetaillierten N/A-Modells
FGMOD (FlussGebietsMODell) und entwickelte die erste lauffahige 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 AS3kflussmati sch
vorgdngen mitFlussg e bi et smodel Il enid i m 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) erméglicht
eine prozess- und flachendetaillierte Simulation und Vorhersage des landgebundenen
Wasserhaushaltes. LARSIM wurde als nichtkommerzielle Software Uberwiegend im
Rahmen von Auftragsarbeiten sowie teilweise im Rahmen von Forschungsvorhaben ent-
wickelt.

Die Konzeption und Koordination der programmtechnischen Weiterentwicklung von
LARSIM erfolgt Uber eine Entwicklergemeinschaft der Hochwasserzentralen der deut-
schen Bundeslander Baden-Wirttemberg, Bayern, Hessen, Rheinland-Pfalz sowie des
Eidgenotssischen Bundesamtes fur Umwelt (CH). Auch Hochwasserzentralen in Frank-
reich, Osterreich und Luxemburg setzen LARSIM zur operationellen Vorhersage sowie
teilweise auch zur Echtzeitsteuerung von Speichern ein. Weitere Anwender von LARSIM
sind Universitaten und Ingenieurbiros.

Die Vorhaltung und Verwaltung des Quellcodes erfolgt zentral bei der Landesanstalt fur
Umwelt, Messungen und Naturschutz Baden-Wirttemberg, um so eine einheitliche Pro-
grammversion sicherzustellen, die den gemeinsamen Nutzerbedirfnissen der Hochwas-
serzentralen entspricht.

Die in LARSIM enthaltenen Berechnungsverfahren sind auch fir zahlreiche weitere Fra-
gestellungen, wie z.B. Untersuchungen zu den Auswirkungen der Klimaanderung auf den
Wasserhaushalt, nutzbar. Durch einen jahrlich stattfindenden Erfahrungsaustausch aller
LARSIM-Anwender wird gewabhrleistet, dass LARSIM auch zukiinftig dem aktuellen Stand
der Technik entspricht und mit seiner Hilfe vielseitige wasserwirtschaftliche Aufgaben
bearbeitet werden kdnnen.

Die Herausgeber
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1 EINFUHRUNG UND ZIELSETZUNG

Wasserhaushaltsmodelle sind Programme zur Quantifizierung der rdumlichen 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.
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Abb. 1-1 Schematische Darstellung von Komponenten des Wasserhaushaltes
(nach WOHLRAB et al. 1992, veréndert)

Wasserhaushaltsmodelle unterscheiden sich von den konventionellen in der wasserwirt-
schaftlichen Praxis friher Ublichen Niederschlags-Abfluss-Modellen u.a. dadurch, dass
mit ihnen eine kontinuierliche, prozessorientierte Simulation und Vorhersage des gesam-
ten Abflussgeschehens auch Uber langere Zeitraume mdoglich ist, anstatt nur einzelne
Teilaspekte wie etwa Hochwasserabflisse ereignisbezogen nachzubilden. Dartber hin-
aus werden in Wasserhaushaltsmodellen auch Teilkomponenten des Wasserhaushaltes
erfasst, die in Ublichen Niederschlags-Abfluss-Modellen nicht bzw. nur in sehr vereinfach-
ter Form bertcksichtigt sind, wie etwa die Verdunstung, der Bodenwasserhaushalt oder
die Grundwasserneubildung.



Mit Wasserhaushaltsmodellen kdnnen unterschiedliche Aufgabenstellungen beantwortet
werden wie z.B.:

- Darstellung des aktuellen Systemzustandes Y

z.B. als Bewertungsgrundlage zur Verbesserung unginstiger wasserwirtschaftlicher
Zustande sowie als Eingangsdaten fur Gewassergite- und Grundwassermodelle

- Simulation (Prognose/Szenarien) gednderter Systemzustande

z.B. zur Berechnung der Auswirkungen von Klima- oder Landnutzungsénderungen
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 tag-
liche Abflussvorhersage

Eingangsdaten fiir Wasserhaushaltsmodelle sind einerseits Systemdaten wie Gelédnde-
hohen, Landnutzung, Wasserspeichervermégen der Béden und Gerinnegeometrien, an-
dererseits hydrometeorologische Zeitreihen wie Niederschlag, Lufttemperatur, Luftfeuch-
te, Windgeschwindigkeit, Globalstrahlung sowie der Abfluss zur Uberpriifung der Berech-
nungsergebnisse (HAAG & BREMICKER 2010).

Seit der Entwicklung des Stanford Watershed Model durch CRAWFORD & LINSLEY (1966)
ist eine grof3e Anzahl von Wasserhaushaltsmodellen entstanden, die aufgrund von Wei-
terentwicklungen in der Modelltechnik die hydrologischen Prozesse immer detaillierter
erfassen. Ubersichtsbeschreibungen zu verschiedenen Ansatzen in der Wasserhaus-
haltsmodellierung sind u.a. bei UBA (1995), SINGH (1995, 2002a, b) und BEVEN (2012)
zusammengestellt. Ubersichten 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 flachendetail-
lierte Simulation und Vorhersage des terrestrischen Wasserkreislaufes und der FlieRge-
wassertemperaturen ermdglicht. 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 fur vielfaltige Aufgaben eingesetzt (z.B. FA-
CKEL 1997, SCHEUER 1999, GATHENYA 1999, GERLINGER & Tuccl 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).

Zunachst werden die grundlegende Konzeption sowie die Funktionsweise der Modell-
bausteine von LARSIM dargelegt. Daran anschlieBend wird die Anwendung und Hand-
habung des Modells anhand ausgewahlter 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 Gelandehoéhen, 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 Ldsungsansatze und Pro-
zessbeschreibungen unter anderem abhangig von der gewahlten rdumlichen Prozessauf-
I6sung (BECKER 1992). Aus diesem Grunde werden hier zunachst einige grundséatzliche
Betrachtungen zu Mal3stabsfragen und zur Modellbildung gegeben.

2.1 SKALEN UND PROZESSBE SCHREIBUNG IN DER HYDROLOGIE

Allgemein zeigt sich, dass mit wachsendem BetrachtungsmafRstab immer mehr Einzelhei-
ten der hydrologischen Systeme und Prozesse hervortreten, die bei kleinerem Mal3stab
noch nicht unterschieden werden konnten (Dyck 1980: 47). Andererseits konnen die fur
kleinrAumige Standorte ermittelten hydrologischen Kennwerte bzw. Modelle im Allgemei-
nen nicht unmittelbar zur Beschreibung der Hydrologie eines grél3eren Flussgebietes
superponiert werden (Dyck 1980: 49, BECKER 1995). Zur Klassifizierung dieser unter-
schiedlichen rdumlichen (und damit verbunden oft auch zeitlichen) Maf3stdbe 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 Ubergangsbereiche gekennzeichnet (Tab. 2-1).

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

Skalen in der Hydrologie Charakteristische Charakteristische
Hauptbereich Ubergangsbereich Langen* Flachen*
- 2 100 km 2 10.000 km?
Makroskale unterer erweiterter )
Makroskalenbereich 30 - 100 km 1.000 - 10.000 km
oberer erweiterter 10 - 30 km 100 - 1.000 km?
Mesoskalenbereich
Mesoskale - 1-10km 1 - 100 km?
unterer erweiterter 5
Mesoskalenbereich 0.1-1km 0,01 -1 km
oberer erweiterter s
Mikroskale Mikroskalenbereich 30-100m 0,001 - 0,01 km
- ¢30m ¢ 0,001 km?

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

Die raumlichen 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 kleinrAumigen, homogenen Teilge-
bieten eines Einzugsgebietes stattfinden. Charakteristische FlachengréRen sind meist
kleiner als ein Hektar. Die mikroskaligen Prozesse konnen in der Regel durch elementare
physikalische Gesetze (Kontinuumsmechanik, Hydro- und Thermodynamik) angemessen
beschrieben werden, die physikalischen Grundkonstanten hierzu sind im Labor bestimm-
bar.



In der Mesoskale werden grof3ere Raumeinheiten betrachtet, die in der Regel heterogen
zusammengesetzt sind. Typisches Beispiel hierfir ist ein mehrere Quadratkilometer gro-
Bes Einzugsgebiet mit unterschiedlichen Landnutzungen, Bodentypen, Hangneigungen
und Flachenexpositionen. Die Heterogenitat der betrachteten Raumeinheit wird durch
mesoskalige Modelle im Allgemeinen nicht vollstandig beschrieben, sondern zumindest
teilweise summarisch erfasst. Weiteres Charakteristikum mesoskaliger Modelle ist, dass
die Modellparameter nicht ausschliel3lich aus physikalischen Messgrofien oder Grund-
konstanten hergeleitet werden kénnen, sondern zumindest teilweise durch Kalibrierung
an die naturlichen Gegebenheiten angepasst werden.

Unter dem Begriff Makroskale werden in der Hydrologie Raumeinheiten mit Flachengro-
Ren von meist Uber 10.000 km? zusammengefasst. Bei den dabei betrachteten Prozes-
sen stehen groRRraumige Effekte wie Klimazonen bereits starker im Vordergrund als z.B.
die kleinraumigere Untergliederung grof3er Stromgebiete in kleinere Einzugsgebiete. Hyd-
rologische Modelle fur 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 nattrlichen
Gegebenheiten angepasst werden.

Bei der Einordnung eines hydrologischen Modells in die 0.g. Skalenbereiche ist zu be-
achten, dass nicht die FlachengrofRe des gesamten Untersuchungsgebietes hierfur ent-
scheidend ist, sondern vielmehr die charakteristische Flachengrol3e, in der die Prozess-
beschreibung stattfindet. Diese Prozessbeschreibung erfolgt bei flachendetaillierten 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. fir FlachengréRen der einzelnen Teileinzugsgebiete in der
GroRenordnung von einigen Hektar bis hin zu mehreren hundert Quadratkilometern.

2.2 RANDBEDINGUNGEN FUR 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 Atmospharen-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 Griinden fir diesen Einsatz nicht geeignet (BREMICKER
1998). Grundkonzept bei der Entwicklung von LARSIM war es, relativ einfache und auf
der Basis flachendeckend verfliigbarer Systemdaten anwendbare, physikalisch basierte
Konzeptmodelle fir die mesoskalige Beschreibung des landgebundenen Wassertrans-
portes miteinander zu kombinieren.

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

- Bessere Modellierung der unteren Randbedingungen fir das Atmosphérenmodell
(Bodenfeuchte)

- Verifizierung der Uber das Atmospharenmodell berechneten Komponenten des
Wasserkreislaufes (z.B. Evapotranspiration) tber Abfliisse grof3er Flusssysteme

- Bessere Koppelung von Atmosphéaren-Modellen mit ozeanischen Zirkulationsmodel-
len



Dieser Zielsetzung folgend war ein Wasserhaushaltsmodell zu erstellen, das fur eine Fla-
chenauflésung entsprechend den damals vorliegenden regionalen Klimamodellen ein-
setzbar ist, d.h. fur Teilflachen in der Gréf3enordnung 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-
lanséatze zu verwenden.

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

Die zeitliche Prozessauflosung sollte mindestens auf Tageswertbasis erfolgen.

Die Evapotranspiration als ein entscheidender Faktor der Wasserbilanz sollte Uber
ein moglichst genaues Verfahren berechnet werden.

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

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

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

Fur die Gebietsretention sollte ein Ansatz in Abhangigkeit von Laufzeiten in Teilge-
bieten und somit indirekt von der Gebietsform gewahlt werden.

Das Modell sollte wahlweise mit rasterorientierter oder einzugsgebietsbezogener
Flachenaufteilung einsetzbar sein.

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

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

Speicher und Flussverzweigungen sollten in das Modell eingesetzt werden kénnen.

Die Modellansatze sollten auf Basis von flachendeckend verfigbaren Systemdaten
anwendbar sein und gleichzeitig eine mdglichst physikalisch basierte Modellkonzep-
tion aufweisen.



Ferner wurden folgende programmtechnischen Vorgaben getroffen:

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

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

- Programmsprache ist FORTRAN.

- Es sollte mdglich sein, Simulationen fur groBe Modelle auf einem handelsiblichen
PC innerhalb einer akzeptablen Berechnungszeit durchzufuhren.

Nach dem Klassifizierungsschema von BECKER (1995) stellt LARSIM somit ein determi-
nistisches Konzeptmodell dar, welches als raumlich verteiltes Modell firr eine flachende-
taillierte Anwendung konzipiert ist (Abb. 2-1).
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Abb. 2-1 Einordnung von LARSIM in das Klassifizierungsschema fir hydro-

logische Modelle (nach BECKER 1995)



3 MODELLTHEORIE: SIMULATION DER HYDROLOGISCHEN
PROZESSE

3.1 GRUNDLEGENDE STRUKTUR DES WASSERHAUSHALTSMODELLS LAR-
SIM

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

Im Einzelnen konnen folgende hydrologischen Prozesse in unterschiedlicher raumlicher
Auflésung simuliert werden (Tab. 3-1, Abb. 3-1):

- Interzeption und Interzeptionsverdunstung

- Akkumulation, Metamorphose und Ablation von Schnee

- Infiltration, Bodenwasserhaushalt, Abflusshildung und Tiefenversickerung

- Evapotranspiration nach Penman-Monteith oder anderen einfacheren Ansétzen

- Abflusskonzentration (Speicherung und lateraler Transport in der Flache)

- Translation und Retention in den Gerinnen

- Wirkung von Seen, Talsperren und Rickhaltebecken

- Ein-, Aus- und Uberleitungen

- Warmehaushalt der FlieRgewasser mit nattrlichen und anthropogenen Einfliissen

Die Flachenaufldsung in Teileinzugsgebiete kann in LARSIM dabei wahlweise Uber eine
Rasterung oder nach realen Einzugsgebieten vorgenommen werden. Dabei werden In-
terzeption, Evapotranspiration, Schnee und der Bodenwasserhaushalt in héherer raumli-
cher Auflésung getrennt fiir die einzelnen Landnutzungs-Boden-Kompartimente eines
jeden Teileinzugsgebietes modelliert (Tab. 3-1). Hierdurch wird dem kleinrdumigen Ein-
fluss von Landnutzung und Boden auf die Verdunstung und die Abflusshildung Rechnung
getragen.

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

zugeordnete raumliche

Hydrologischer Prozess Auflosung in LARSIM

Interzeption

Schneeakkumulation, -kompaktion

und -schmelze )
Landnutzungs-Boden-Kompartiment

Evapotranspiration Flache eines Teileinzugsgebietes
Bodenwasserspeicherung mit

Abflussbildung fur Direkt-, Interflow-

und Grundwasserabfluss

Abflusskonzentration im Einzugsgebiet Flache Teileinzugsgebiet

Translation und Retention im Gerinne Linie Gerinneteilstrecke

Seeretention bzw.

geregelte Wasserabgabe Punkt See, Talsperre, Riickhaltebecken
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Umrechnung der Klimadaten

auf die Teilgebiete

Miederschlag, Lufttemperatur, Globalstrahlung,
rel. Luftfeuchte, Luftdruck, Windgeschwindigkeit

: Interzeption
Schneespeicher Evapotranspiration

Sattigungs- laterale vertikale
flachen Drainage Perkolation

Direkt- Grund-
abfluss wasser

Wellenablauf BVerzweigungen EESTJT:'::?::P“
im Gerinne inlei i -
Einleitungen Seneruna

( Abfluss

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

Dabei ist zu beachten, dass nur der Flachenanteil jedoch nicht die explizite raumliche
Verteilung der einzelnen Landnutzungs-Boden-Kompartimente innerhalb der Teilein-
zugsgebiete bertcksichtigt wird. Grund hierfir ist, dass die Auswirkungen der raumlichen
Verteilung auf die Wasserbilanz zumeist von untergeordneter Bedeutung sind, sofern die
Flachenauflésung der Teilgebiete an die zu untersuchende Fragestellung angepasst ist.
Auf3erdem waren zur expliziten modelltechnischen Erfassung dieser rdumlichen Vertei-
lung umfangreiche Datengrundlagen erforderlich, die in der Regel nicht verfugbar sind.



Daher flieRen in LARSIM die aus den einzelnen Landnutzungs-Boden-Kompartimenten
eines Teileinzugsgebietes resultierenden Abflusskomponenten jeweils einem gemeinsa-
men Teilgebietsspeicher fur den Direktabfluss, den Interflow und den Grundwasserab-
fluss ? 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. Zunéchst 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, kénnen die o0.g. Abflusskomponenten auch beim Wassertransport im Gerinne sepa-
rat modelliert und ausgegeben werden.

Die Berechnungsmodi von LARSIM:

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

LARSIM benétigt bei der ereignisspezifischen Simulation nur den Niederschlag als mete-
orologische Eingangsgrof3e. Bei einem Einsatz des Schneemoduls sind als weitere me-
teorologische Eingangsgrofien die Lufttemperatur und die Windgeschwindigkeit erforder-
lich. Fur die kontinuierliche Wasserhaushaltsmodellierung werden zusatzlich noch Zeit-
reihen fir Globalstrahlung bzw. Sonnenscheindauer, relative Luftfeuchte bzw. Taupunkt-
temperatur sowie Luftdruck bendtigt. Der gemessene Abfluss dient in der Regel nur zur
Verifizierung der Berechnungsergebnisse, kann aber bedarfsweise auch als Eingangs-
grol3e eingelesen werden. Dabei ist zu beachten, dass das Wasserhaushaltsmodell auch
im Vorhersagemodus betrieben werden kann. Hierfir kann jeweils der komplette Sys-
temzustand als Anfangsbedingung fir die Simulation und Vorhersage eingelesen wer-
den.

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

2 Die hier gewahlten Bezeichnungen "Direktabfluss”, "Interflow" und "Grundwasserabfluss" sind
nicht als Identifizierung von Herkunftsrdumen zu verstehen, sondern als Synonyme fur unter-
schiedlich schnell reagierende FlieRBsysteme in den gesattigten bzw. ungeséttigten Boden- bzw.
Gesteinskorpern. Eine umfassende Literaturstudie zu solchen Fliesystemen wurde z.B. von
LEIBUNDGUT & UHLENBROOK (1997) erstellt.
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Berechnungs- und Diskretisierungszeitschritte:

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

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

Tab. 3-2 Berechnungszeitschritte von LARSIM

wahlbare Berechnungszeitschritte
Berechnungsmodus von LAR-

SIM Vorhersagemodus
Simulationsmodus (operationelle Vorhersage)
Ereignisbezogene Hoch- oder 5, 15, 30 Min., 5, 15, 30 Min.,
Niedrigwassermodellierung 1 bis 8 Std., 1 bis 8 Std.,
(Flussgebietsmodell) 12 Std., 1 Tag 12 Std., 1 Tag

Kontinuierliche Modellierung

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

Kontinuierliche Modellierung des

Wasser- und Warmehaushalts 5Min. bis 1 Std., 1 Tag 1 Std.
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3.2 NUTZUNG METEOROLOGISCHER ANTRIEBSDATEN

3.2.1 IN LARSIM VERWENDETE METEOROLOGISCHE ANTRIEBSDATEN

Fir die Berechnung des Wasserhaushalts mit LARSIM werden Zeitreihen der in Tab. 3-3
aufgeflihrten meteorologischen Antriebsdaten bendtigt. In den nachfolgenden Abschnit-
ten wird erlautert, wie diese zumeist punktuell vorliegenden Messwerte in LARSIM korri-
giert, umgerechnet und auf die einzelnen Teilgebiete Ubertragen werden.

Tab. 3-3 Fur LARSIM bendtigte meteorologische Zeitreihen.

MessgroRle Einheit Dateneigenschaft
Niederschlag mm Summenwert pro Zeitschritt
Lufttemperatur “Celsius Mittelwert pro Zeitschritt

rel. Luftfeuchtigkeit % Mittelwert pro Zeitschritt
bzw. Taupunkttemperatur C Mittelwert pro Zeitschritt
Windgeschwindigkeit m/s Mittelwert pro Zeitschritt
Sonnenscheindauer Stunden / Minuten Summenwert pro Zeitschritt
bzw. Globalstrahlung W/m? 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 Uberblick hierzu wird
von SEVRUK (1989) gegeben. Die Messfehler werden einerseits von der Bauart des
Messgerates, andererseits von den Aufstellungsbedingungen und den meteorologischen
Faktoren bestimmt. Die wichtigsten Fehlergré3en sind:

- Windfehler (bei Aufstellung des Niederschlagsmessers iber dem Bodenniveau)
- Benetzungsverluste am Messgerat
- Verdunstungsverluste

Da der Niederschlag die bestimmende EingangsgroRRe fir die Modellierung des Wasser-
haushaltes darstellt, enthalt LARSIM Mdglichkeiten zur Korrektur der punktuellen Nieder-
schlagsmessungen um diese drei wichtigsten Messfehler.

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

Windfehler:

Bei Aufstellung von Niederschlagsmessern tiber dem Bodenniveau findet beim gleichzei-

tigen Auftreten von Niederschlag und Wind infolge von Luftdruckunterschieden ein teil-

weises Verdriften des Niederschlages tber die Messeinrichtung statt. Als Folge wird im

Niederschlagsmesser weniger Niederschlag aufgefangen als in einer Messstelle auf Bo-

denniveau. Die GroRRenordnung des Verdriftens ist einerseits abhangig von der Windge-

schwindigkeit, andererseits von der Art und Struktur des Niederschlages. So werden bei-
-11-



spielsweise Schneeflocken oder sehr kleine Niederschlagstropfchen starker verdriftet als
Niederschlage mit relativ gro3en Tropfen. Dieser windbedingte Fehler kann in LARSIM
nach einem Verfahren von SEVRUK (1989) korrigiert werden. Dabei wird die Lufttempera-
tur als Index fur Art und Struktur des Niederschlages verwendet.

Der Korrekturfaktor fur den Niederschlag berechnet sich wie folgt:

& p miwud"  Ei40 ¢ x8I
& p mit gL  EFi40 xDF A o (3.1)
& p TipuIO"  Ei40 YIE A4
& p mmpWh  A£i4d 4
mit:
Fwind [-] Korrekturfaktor flr den Windfehler
v [m/s] Windgeschwindigkeit auf Hohe des Niederschlagsmessers
(1 m Uber der Bodenoberflache)
TL [C] Lufttemperatur (Messhohe 2 m)
T0 [C] Grenzwert fur die Lufttemperatur (0 C bei Sevruk (1989) bzw.
-2 Cin LARSIM)

Dabei ist der Korrekturfaktor fur Lufttemperaturen gréRer To in LARSIM auf 1,12 be-
grenzt. Fur tiefere Temperaturen kann die maximal zuldssige Korrektur im Bedarfsfall mit
Hilfe eines Einzelparameters ebenfalls begrenzt werden.

Abb. 3-2 zeigt die entsprechenden Zusammenhange zwischen Lufttemperatur, Windge-

schwindigkeit und Korrekturfaktor.

5 T

t<-27°C

-27°C <t< -8°C

-8°C <t< -2°C
-2°C <t

toto

Wind speed [m/s]

Abb. 3-2: Faktor zur Korrektur des windbedingten Niederschlagsmessfehlers in
Abhé&ngigkeit 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 fur 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 fir das Nordostdeutsche Tiefland (nach DWD 1995)

Benetzungs- und Tageswert der Niederschlagshéhe [mm]
Verdunstungs- 0,6- [0,9- |1,3- |1,8- |2,5- [3,5- [4,5- [6,1-

verluste [mm] fur {0,102 103 104 105 Jo'g 115 (17 |24 (34 |44 |60 (89 [° 90
Sommer 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
(Mai bis Okt.)

Winter

. . 0,04 |0,06 |0,07 (0,08 |0,09 (0,10 |0,12 (0,24 |0,16 |0,18 [0,20 |0,22 (0,26 |0,30
(Nov. bis April)

Die aufgefuhrten Korrekturverfahren beziehen sich grundséatzlich auf den vom Deutschen
Wetterdienst als Standardgerat eingesetzten Niederschlagsmesser vom Typ Hellmann
ohne Windschutz mit einer Auffangflaiche von 200 cm? und einer Messhéhe von einem
Meter Uber der Bodenoberflache. Je nach den eingesetzten Messgeraten kénnen auch
nur die Windverdriftung (z.B. bei modernen Ombrometern) oder nur Benetzung und Ver-
dunstung bei der Korrektur berticksichtigt werden.

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

0 0 20 0 (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))
Kgv [mm] Verluste bei der Niederschlagsmessung durch Benetzung und

Verdunstung (Tab. 3-4)
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Summarische Korrektur der Messfehler:

Alternativ zur oben angefiihrten Methodik kénnen 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 Niederschlagshdhe, der Lufttemperatur und der Jahreszeit
korrigiert, wohingegen die fur die Windverdriftung mafgebliche Windgeschwindigkeit
nicht explizit verwendet wird. Auch dieses Verfahren wurde flr Messgerate vom Typ
Hellmann entwickelt.

Das summarische Verfahren des DWD wird durch folgende Formel beschrieben:

0 0 wd (3.3)
mit:
0 [-] Exponent der Korrekturformel geman Tab. 3-5
b [-] Korrekturfaktor gemaf Tab. 3-5
Tab. 3-5 Korrekturfaktoren fir das summarische Niederschlagskorrekturver-
fahren nach DWD (1995)
b (in Abhangigkeit von der Horizontabschirmung)
Niederschlagstyp ;ﬂﬁfggig 0 9° 16°
maRig geschutzt stark geschutzt
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.@ T, 00,55 0,305 0,185
Schnee TL<-0,7°C 0,82 0,330 0,210

-14-



Korrekturfaktor fur den Gebietsniederschlag:

Zusatzlich zur Korrektur des punktuellen Messfehlers ist in LARSIM ein Korrekturfaktor
fur die Umrechnung der punktbezogenen Messdaten in Gebietsniederschlage enthalten,
durch den bericksichtigt werden kann, dass die punktuellen Messungen mdglicherweise
nicht reprasentativ fir das jeweilige Einzugsgebiet sind. Hieraus ergibt sich die folgende
optionale Korrektur fur den Gebietsniederschlag:

0 p 0 e)) (3.4)
mit:
Ngkor  [Mmm] Um den Messfehler korrigierter reprasentativer Gebietsnieder-
schlag fur ein Teileinzugsgebiet.
Ke [-] Korrekturfaktor fur die Umrechnung von punktuell gemessenen

Niederschlagen auf die Teilgebietsflache. Dient z.B. zum Aus-
gleich, wenn die maf3geblichen Stationen nicht reprasentativ fir
das Gebiet sind.

Hohenkorrektur fir den Niederschlag:

Die raumliche Verteilung des Niederschlags wird gewdhnlich durch einen Hohengradien-
ten gepragt. In alpinen Gebieten ist dieser durch die Verteilung der Niederschlagsstatio-
nen (in der Regel in Tallage) oft nur unzureichend abgebildet. Um die Niederschlagsin-
terpolation fiir solche Gebiete zu verbessern, kann ein Hohengradient zur orographisch
bedingten Niederschlagsverstarkung angewendet werden.

Analog zu HAIDEN & PISTOTNIK 2009 erfolgt eine lineare (multiplikative bzw. relative) Zu-
nahme mit der Hohe bei niedrigen und mittleren Niederschlagsintensitéaten. Bei hohen
Niederschlagsintensitaten erfolgt eine additive (absolute) Zunahme mit der Héhe, da dort
eine lineare Zunahme zur Uberschatzung des Niederschlags in den hohen Lagen filhren
wirde.

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

0 0 Op ’Qr‘pooini (3.5)
mit:
Nberg: ~ [mm/h] Zu ermitteInder Niederschlag fir den hoher gelegenen Punkt
Nia: [mm/h] Bekannter Niederschlag an der tiefer gelegenen Station
Hoerg:  [M] Hohenlage des hoher gelegenen Punkts (z.B. in m 0. NN.)
Hiar: [m] Hohenlage der tiefer gelegenen Station (z.B. in m 0. NN.)
kp [1/100m] Relative Zunahme des Niederschlags je 100 HOhenmeter

Ein kp von 0,05 bewirkt somit, dass der Niederschlag je 100 H6henmeter um 5 % zu-
nimmt. Der Parameter kp wird Pegelkontrollbereichs-spezifisch vorgegeben.
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Bei grofRen Niederschlagsintensitaten wird von einer absoluten Zunahme des Nieder-
schlags mit der H6he ausgegangen (additiver Ansatz). Dabei wird die absolute Zunahme
des Niederschlags je 100 Hohenmeter durch den Parameter ka definiert (hier beispielhaft
fur Korrektur von tiefer gelegener Niederschlagsmessstation auf hoher gelegenes Teilge-
biet):

w0 O
0 0 Q———— (3.6)
p T
mit:
ka [mm/h/100m] Absolute Zunahme des Niederschlags je 100 Hohenmeter

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

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

000 o (3.7)

mit:
Nwp [mm/h] Niederschlagswert bei dem der Ubergang 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 Berucksichtigung der Luftfeuchtigkeit konnen in LARSIM sowohl die Taupunkttempe-
ratur als auch die relative Luftfeuchte als Eingangsdaten verwendet werden. Zur Bertck-

sichtigung der eingehenden kurzwelligen Strahlung kénnen alternativ die Globalstrahlung
oder die Sonnenscheindauer genutzt werden.

Taupunkttemperatur und relative Luftfeuchte:

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

e 2Y 3.8
YO —o— (3.8)
y y _h_ O (3.9)
Q op XX P PSP
Q Q370 (3.10)
mit:

RF [-] Relative Luftfeuchte

€s [hPa] Sattigungswasserdampfdruck fiir gegebene Temperatur (T)

e [hPa] Realer Wasserdampfdruck in der Luft

Traupunkt [ Cl Taupunkttemperatur (2 m tGber Boden)

TL [C] Lufttemperatur (2 m tber 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-
notigt. Zur Ermittlung der langwelligen Strahlungsbilanz ist zudem die Sonnenscheindau-
er (als Ersatz fur den Bedeckungsgrad) notwendig. Daher werden, unabhangig 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 zundchst die Tageslange (=astronomisch mdgliche Sonnenscheindauer)
erforderlich. Diese errechnet sich aus den Zeitpunkten von Sonnenauf- und Sonnenun-
tergang wie folgt (THOMPSON et al. 1981):

A P Ss AR R AGAA A M p T L (3.11)

o AC'CAOAAGAQCOA3I AT

6 ¢t 0 (3.12)
5 6 (3.13)
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mit:
a [rad] Deklination der Sod4meg365 0, 41 ¢
d = Tagesnummer (1. Januar = 1)

a [rad] Geographische Breite

ty [h] Zeitpunkt Sonnenaufgang

t [h] Zeitpunkt Sonnenuntergang

N [h] Tageslange (astronomisch moégliche Sonnenscheindauer)

Hieraus lasst sich die tagliche Sonneneinstrahlung an der Atmosphéarenobergrenze be-
rechnen (THOMPSON et al. 1981):

A o e “ D “ D
Y YO0 O 0ETOET PR i @i e (3.14)
mit:
SOL  [W/m? Solarkonstante
Ra [W/m?] Tagliche Sonnenstrahlung an der Atmospharenobergrenze

Fur Modelle auf Tageswertbasis erfolgt die Abschatzung der Globalstrahlung an der Bo-
denoberflache auf Grundlage der gemessenen Sonnenscheindauer analog zum MO-
RECS-Schema (THOMPSON et al. 1981, CowLEY 1978):

Y Y0-20 &% &op - (3.15)
mit:
RC [W/m2] Globalstrahlung an der Bodenoberflache
a [ empirischer Parameter (= 0,24)
b [-] empirischer Parameter (= 0,55 im Sommer, 0,50 im Winter)
c [ empirischer Parameter (= 0,15)
d [-] Parameter: O flr Tage ohne direkte Sonnenstrahlung, sonst 1

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

. £
v Y DG e (3.16)
mit;

a [-] empirischer Koeffizient (modifizierbarer Einzelparameter,
Standardwert: 0,19)
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b [-] empirischer Koeffizient (modifizierbarer Einzelparameter,
Wertebereich: ~0,45 1 0,60)

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

Umgekehrt missen Messwerte der Globalstrahlung in Sonnenscheindauern umgewan-
delt werden, da die Sonnenscheindauer des jeweiligen Tages als Mald fir den Bede-
ckungsgrad in der Berechnung der langewelligen Strahlungsbilanz benétigt wird. Zur Ab-
schatzung des Tageswerts der Sonnenscheindauer aus der Globalstrahlung kann Formel
(3.16) entsprechend umgestellt werden:

2 (3.17)
| E—' W :bi
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3.2.4 UBERTRAGUNG METEOROL OGISCHER MESSWERTE AUF DIE FLACHE

Fur die Berechnung des Wasserhaushaltes mit LARSIM werden die in Tab. 3-3 aufge-
fuhrten meteorologischen Zeitreihen bendétigt. Diese meteorologischen GroRen kdénnen
beim Einsatz von LARSIM in einem gekoppelten Atmosphéren-Hydrologie-Modell direkt
als flachenbezogene Werte aus dem meteorologischen Modell tbernommen werden.

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

Bei dieser Ubertragung wird in LARSIM zwischen drei Effekten unterschieden:
- Reprasentativitat der Punktmessungen fir die Flache der Teileinzugsgebiete

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

- Bericksichtigung des vertikalen Abstandes (Hohendifferenz) zwischen der Messsta-
tion und der Bezugshéhe im Teileinzugsgebiet

Die fur die einzelnen meteorologischen Messgréf3en verwendeten Verfahren zur Um-
rechnung der Punktmessungen auf die mittleren Verhéaltnisse in den Teileinzugsgebieten
sind in Tab. 3-6 aufgefuhrt und werden im folgenden Text kurz erlautert.

Repréasentativitat der Punktmessungen fur die Flache:

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

Fur die Gbrigen meteorologischen MessgréRen wird angenommen, dass an den jeweili-
gen Messstationen reprasentative Werte gemessen werden.

Horizontale Ubertragung der Punktmessung auf die Teileinzugsgebiete:

Bei der Ubertragung der meteorologischen Punktmessungen auf die Teileinzugsgebiete
kann zwischen den folgenden beiden Ubertragungsverfahren gewahlt werden (vgl. Lud-
wig 1989):

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

- Modifiziertes Thiessen-Verfahren: Die meteorologische GroRRe fir das betrachtete
Teilgebiet und Zeitintervall ist gleich dem gemessenen meteorologischen Wert an
der dem Teilgebietsschwerpunkt nédchstgelegenen Messstation.

Bei beiden Umrechnungsverfahren wird die Lage der Teileinzugsgebiete durch ihren Fla-
chenschwerpunkt reprasentiert.
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Tab. 3-6

Punktmessungen auf die Teileinzugsgebiete

In LARSIM eingesetzte Verfahren zur Umrechnung meteorologischer

In LARSIM eingesetzte Verfahren zur Umrechnung

Meteo- meteorologischer Punktmessungen auf die Teileinzugsgebiete
rologische Reprasentativitat der - T vertikale raumliche
; : horizontale raumliche .
Messgrofie Punktmessung fur die g Ubertragung
y Ubertragung ) 2
Flache (Héhenabhangigkeit)
Modifizierung der Rasterpunkt- Optionale H6henge-
Niederschlag Messdaten Uber oder Thiessen- wichtung der horizonta-
Korrekturfaktor mogl.1) Verfahren len Entfernung
Optionale H6henge-
Annahme Rasterpunkt- wichtung der horizonta-
- : . len Entfernung und
Lufttemperatur reprasentative oder Thiessen- :
) Temperaturgradient
Messstationen Verfahren _
0,65 C pro
100 Héhenmeter
rel. Luft- Annahme Rasterpunkt- Optionale H6henge-
feuchtigkeit / reprasentative oder Thiessen- wichtung der horizonta-
Taupunkttemp. Messstationen Verfahren len Entfernung
Optionale H6henge-
. Annahme Rasterpunkt- wichtung der horizonta-
Wind- o . . len Entfernung und
... | reprasentative oder Thiessen- L
geschwindigkeit . logarithmisches
Messstationen Verfahren ? L
Windprofil in
Bodennédhe 2)
Sonnenschein- Annahme Rasterpunkt- Optionale H6henge-
dauer / Global- reprasentative oder Thiessen- wichtung der horizonta-
strahlung Messstationen Verfahren len Entfernung
Optionale H6henge-
Annahme Rasterpunkt- wichtung der horizonta-
- . . len Entfernung und
Luftdruck reprasentative oder Thiessen- . .
. Druckgradient gemaf
Messstationen Verfahren

der barometrischen
Hohenformel

1) Siehe Korrekturfaktor KG in Formel (3.4)
2) fur die Umrechnung der Windgeschwindigkeit in 10 m Gber Bodenoberflache auf die
Windgeschwindigkeit in 1 m Gber Bodenoberflache

Beriicksichtigung der Hohenabhangigkeit bei der raumlichen Ubertragung:

Die Niederschlagshohe variiert nicht nur Gber die horizontale Entfernung, sondern haufig
auch mit der Gebietshéhe. Daher wurde die Moglichkeit geschaffen, bei Verwendung des
Rasterpunktverfahrens auch die Héhenlage mit zu berticksichtigen. Hierzu wird das Kon-
zept einer héhengewichteten horizontalen Entfernung eingefiihrt. Dabei gilt:

p —_—

(s
0p

-21-

(3.18)

(3.19)



mit;

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

Lhorizontai [M] Ungewichtete horizontale Entfernung zwischen Station und Tei-
leinzugsgebiet

fvertikar  [-] Hohengewichtungsfaktor

oqH [m] Hohendifferenz zwischen Station und Teileinzugsgebiet

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

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

Bei der raumlichen Ubertragung von gemessenen Luftdruckdaten wird in LARSIM die
Hohenabhéangigkeit des Luftdrucks in Anlehnung an die barometrische Héhenformel (z.B.
Weischet 1983) beriicksichtigt. Nach dieser Formel gilt:

o)
P — (3.20)

mit:

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

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

hy, ho  [m] Hohe 1 bzw. 2

R [J/kg/ K] Gaskonstante (=287 J/kg/ K fur Luft)

T, T2 [K] Lufttemperatur auf Hohe 1 bzw. 2

Hieraus ergibt sich ein Druckgradient in hPa je 100 H6henmeter, der in LARSIM mit fol-
gender linearen Naherung ausgedrickt wird:

. . E E .
Yb oda;pﬁpnC)T phboco (3.21)
mit:
ap [hPa/100m] Anderung des Luftdrucks mit 100 Hohenmetern

Bei der raumlichen Ubertragung von Daten der Lufttemperatur wird programmintern als
Gradient der Lufttemperatur ein Wert von 0,65 C pro 100 Hohenmeter verwendet. Dies
entspricht in etwa einem mittleren, haufig 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 Hohe gemessenen Windgeschwindig-
keiten auf die Hohe der Niederschlagsmessung in 1 m Hohe erforderlich. Hierzu wird in
LARSIM entsprechend dem MORECS-Berechnungsschema zur Berechnung der Ver-
dunstung fur den bodennahen Bereich ein logarithmisches Windprofil zugrunde gelegt.
Diese Annahme ist eine Vereinfachung der tatsachlichen Verhéaltnisse, die strengge-
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nommen nur fir eine neutrale Atmospharenschichtung zuléssig ist. Fur die Wasserhaus-
haltsmodellierung wurde jedoch dieser vereinfachende Ansatz gewahlt, um die Anzahl
der erforderlichen Modellparameter, Systemdaten und Messdaten mdglichst niedrig zu
halten. Somit wird in LARSIM folgende Umrechnungsbeziehung verwendet:

. TIEjU _
O TE 0 0 (3.22)
mit
hi [m] Hohe 1 Gber Bodenoberflache, hier: Héhe des Anemometers (lb-
licherweise 10 m)
h. [m] Hohe 2 Gber Bodenoberflache, hier: Hohe des Niederschlags-
messers (Ublicherweise 1 m)
Ui, Uz [m/s] Windgeschwindigkeit auf Hohe 1 bzw. 2
Zo [m] Rauhigkeitslange, nach Thompson et al. (1981: 20) gleich dem

0,1-fachen der Bestandshohe, hier: zo = 0,03 m fur Wiese

Bei Einsetzen der genannten Gréf3en in die Gleichung ergibt sich, dass nach diesem An-
satz die Windgeschwindigkeit in 1 m Uber der Bodenoberflache einer Wiese etwa das
0,6-fache des in 10 m Hohe gemessenen Wertes betragt. Mit der vom DVWK (1996: 85)
angegebenen Umrechnungsbeziehung ergibt sich fiir gewelltes Gelande bzw. ebenes
Gelande mit zahlreichen Hindernissen ebenfalls ein Umrechnungsfaktor von 0,60 bei den
oben genannten Bezugshohen.

3.3 INTERZEPTIONSSPEICHER

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

o _ (3.23)

mit:
Kinz [mm] Kapazitat des Interzeptionsspeichers
LAI [-] leaf area index

Der Blattflachenindex LAl ist ein pflanzenspezifischer und jahreszeitlich variabler Index
fur das Verhéltnis der Blattoberflachen eines Bestandes zu der von ihm bedeckten Bo-
denoberflache. Die in LARSIM zu verwendenden Werte des Blattflachenindex sind als
Systemdaten in einer Datei vorzugeben und kénnen somit spezifisch fiir das Untersu-
chungsgebiet festgelegt werden.

Typische, fur gebrauchliche Landnutzungsklassen verwendete LAI-Werte sind in der Tab.
3-7 zusammengestellt. Diese monatlichen Werte des Blattflachenindex fur verschiedene
Landnutzungen wurden anhand von Literaturangaben zusammengestellt und abge-
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schatzt. 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, kdnnen diese fur das jeweili-
ge Modell landnutzungsspezifisch vorgegeben werden.

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

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

Tab. 3-7 Typische monatliche Werte des Blattflachenindex LAI flr gebréauchliche

Landnutzungen
Landnutzung Blattflachenindex LAI
Jan. [Feb. |Marz |Apr. |Mai [Juni [Juli |Aug. |Sep. |Okt. [Nov. |Dez.

versiegelt* 10 |10 |10 [0 |10 |10 |10 |10 |10 (10 (10 |10
Acker** 03 (03 |03 |10 (2,3 3,7 |38 (35 [24 |12 |0,3 (0,3
Weinbau 10 |10 |10 (15 |2,0 |35 (40 |40 |40 (15 |10 |1,0
Intensivobstbau 20 (2,0 (2,0 |20 |3,0 (35 [40 |40 (40 (25 |20 |20
Brache (bewachsen) 20 |20 |30 (40 |50 [50 |50 |50 |[50 |30 (25 |20
unversiegelt, unbewachsen j0,0 (0,0 |00 (0,0 (0,0 |00 |0,0 (0,0 |00 |0,0 (0,0 |0,0
intensives Grunland 20 |20 |20 [3,0 [35 |40 |40 (40 |35 3,0 (25 |20
Feuchtflachen 20 |20 |30 |40 [50 |50 |50 |50 |50 3,0 (25 |20
extensives Grunland 20 (2,0 (2,0 |30 |35 [40 |40 |40 (35 (30 |25 |20
locker baumbestanden 20 (2,0 (30 |45 |55 [55 |55 |55 [55 [40 |25 |20
Nadelwald 11 11 11 11 11 11 11 11 11 11 11 11
Laubwald 05 (05 |15 [40 (7,0 |11 12 12 11 80 (1,5 |05
Mischwald 30 (3,0 |40 |6,0 (8,0 |11 11,5 |1115 |11 9,0 (4,0 |30
Wasser o0 |00 |00 |00 (0,0 |00 (O, |00 [O,0 |O,0 |00 |O,0

* Fiktiver Wert, um Benetzungs- und Muldenverluste auf versiegelten Flachen zu bertcksichtigen
**Mittelwert fur verschiedene Anbausorten

Beim Auftreten von Interzeptionsverdunstung wird die aktuelle Evapotranspiration fur
einen Pflanzenbestand mit nassen Blattoberflachen entsprechend dem Ansatz von WIG-
MOSTA et al. (1994) wie folgt berechnet:

% % (3.24)
% — 0% %
%
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mit;

Eai [mm/d] Aktuelle Evapotranspiration fur Pflanzenbestande mit nassen
Blattoberflachen (Inhalt Interzeptionsspeicher > 0)

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

Eizp [mm/d] Interzeptionsverdunstung

Ea [mm/d] Aktuelle Evapotranspiration fur Pflanzenbestéande mit trockenen

Blattoberflachen
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3.4 SCHNEESPEICHER

3.4.1 GRUNDLAGEN DER SCHNEEMODELLIERUNG IN LAR SIM

Die Speicherung von Niederschlag als Schnee und die spatere Schmelze haben in ge-
mafigten Breiten haufig maRgeblichen Einfluss auf den jahreszeitlichen Gang des Ab-
flusses sowie auf die Bodenfeuchte und die Abflussbildung insbesondere im Frihjahr.
Vor allem in nival und nivo-pluvial gepragten Einzugsgebieten sind auch bedeutende
Hochwasser haufig schneebeeinflusst. Die adaquate Simulation der Schneedynamik ist
daher ein unverzichtbarer Bestandteil des Wasserhaushaltsmodells LARSIM.

In LARSIM wird die Modellierung des Schneespeichers gewdhnlich fiir jede Landnutzung
eines Teileinzugsgebietes getrennt vorgenommen. Dadurch wird es mdglich, den Einfluss
unterschiedlicher Landnutzungen auf die Schneedynamik zu beriicksichtigen.

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

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

- Akkumulation von Schnee
- Energiebilanz der Schneedecke
- Setzung und tatséchliche Schmelze der Schneedecke

Alle drei Aspekte kénnen in LARSIM mit unterschiedlichen Verfahren berechnet werden,
wodurch Unterschieden in der raumlichen Aufldsung und der Datenlage Rechnung getra-
gen werden kann. Die einzelnen Verfahren werden in den nachfolgenden Kapiteln erlau-
tert.

3.4.2 AKKUMULATION VON SCH NEE

Fur die Berechnung der Schneeakkumulation ist zunachst zu unterscheiden, ob der fiir
das jeweilige Teilgebiet berechnete Gebietsniederschlag in fester oder fllissiger Form
fallt. 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 fallt, wenn fir das jeweilige Teilgebiet im betrachteten Zeitschritt die
(bodennahe) Lufttemperatur kleiner als eine Grenztemperatur ist. Ist die Lufttemperatur
groler als dieser Grenzwert, wird der gesamte Niederschlag als Regen behandelt:

3AET AXOAKAEIKOC 4

2ACAT 1T EAAALIQOAH AC (3.25)
mit:
Touft [C] gemessene bodennahe Lufttemperatur (2 m Giber Boden)
Terenz [ C] Grenzwert fiir die Lufttemperatur (2 m tGber Boden), unterhalb de-

rer Niederschlag als Schnee fallt

Alternativ zu diesem abrupten Ubergang zwischen Schnee und Regen kann in LARSIM
auch mit einem Ubergangsbereich gearbeitet werden, in dem ein Gemisch aus Schnee
und Regen fallt (Schneeregen). In diesem Fall wird neben Tgren, auch die Spannweite des
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Ubergangsbereichs Tspann angegeben. An der unteren Grenze des angegebenen Tempe-
raturbereichs (Tarenz T ¥2 Tspann) Wird der Niederschlag dann zu 100% als Schnee, an der
oberen Grenze (Tarenz + %2 Tspann) ZU €iner 100% als Regen interpretiert. Dazwischen wird
linear interpoliert, sodass bei Tiut = Tarenz 50% Schnee und 50% Regen vorliegen.

Da der Niederschlag in hoheren Luftschichten gebildet wird, ist die bodennahe Lufttem-
peratur naturgemaR nur ein ungenauer Indikator dafir, ob der Niederschlag als Regen
oder als Schnee fallt. So ist es je nach atmosphérischer Schichtung moglich, dass bei
bodennahen Lufttemperaturen von +2 C aufgrund der niedrigeren Temperaturen in héhe-
ren Luftschichten Schnee fallt (Abb. 3-3, BRAUN 1985). Umgekehrt zeigte eine Analyse
des Winters 2010/2011 fur Sudwestdeutschland, dass aus aufgleitenden Warmfronten
bei bodennahen Lufttemperaturen kleiner 0°C auch Uber langere Zeit Regen fallen kann
(LUBW 2011b, Haag et al. 2012).

Die obigen Erlauterungen verdeutlichen, dass die Grenztemperatur fiir den Ubergang von
Schnee in Regen wetterlagenabhéngig und somit zeitlich variabel ist. Die bisherigen Er-
fahrungen fur zahlreiche mitteleuropéische Gebiete zeigen jedoch, dass mit einem Tgren:
von +0,0°C im Mittel gute Ergebnisse erzielt werden. Der im Modell verwendete Wert flr
Tarenz Kann vom Anwender teileinzugsgebietsspezifisch vorgegeben werden. Eine Varia-
tion im Wertebereich zwischen etwa -2°C und +3°C erscheint dabei plausibel.

Wenn mit einem Ubergangsbereich zwischen Schnee und Regen gearbeitet wird
(Schneeregen), kann zusatzlich die Spannweite (Tspann) des Ubergangsbereichs vorge-
geben werden. Hierflr erscheint eine Spannweite von ca. 3 bis 4°C plausibel, innerhalb
derer der Niederschlag von Regen in Schnee lbergeht (vgl. Abb. 3-3).
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Niederschlagsart [%]

30 4

20 4

10 -

-6 -5 -4 -3 -2 -1 0 1 2 3 4 5 6
Lufttemperatur [°C]

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

Das Grad-Tag-Verfahren ist eine sehr haufig eingesetzte, einfache Methode zur
Schneesimulation, bei der die Lufttemperatur als alleiniges integrales Mal3 fir die
Schneeschmelze verwendet wird. Aus der Anwendung des Verfahrens resultiert zumeist
direkt die tatsachliche Schmelzrate, d.h. die Energiebilanz einerseits sowie die Setzung
und Schmelze andererseits werden Ublicherweise nicht getrennt betrachtet (MANIAK
2005, BEVEN 2012).

In LARSIM ist das Verfahren so umgesetzt, dass der Anwender die Moglichkeit hat, zwi-
schen zwei Optionen zu wahlen: Entweder wird nur die Energiebilanz Uber das Grad-
Tag-Verfahren berechnet, wahrend die daraus resultierende Setzung und tatsachliche
Schmelze getrennt mit dem Bertle-Verfahren berechnet werden (siehe unten). Oder die
tatsachliche Schmelze resultiert unmittelbar aus dem Grad-Tag-Verfahren. Die Setzung
und der Rickhalt von flissigem Wasser in der Schneedecke werden in diesem Fall impli-
zit Uber 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 Uber einen einzelnen Parameter kalibriert wer-
den. Da lediglich die Lufttemperatur als EingangsgroRe erforderlich ist, kann das Grad-
Tag-Verfahren bei beschrankter Datenverfiigbarkeit 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-
grolRe fur die thermodynamischen Austauschprozesse zwischen der Schneedecke und
der Atmosphéare angesehen. Die kurzwellige und die langwellige Strahlungsbilanz sowie
die Strome fuhlbarer und latenter Warme werden vereinfacht Uber die Differenz zwischen
Lufttemperatur und einer Bezugstemperatur der Schneedecke abgebildet. Der Boden-
warmestrom wird vernachlassigt. Der Energieeintrag durch fliissigen Niederschlag (Re-
gen) wird in LARSIM jedoch separat berticksichtigt, um der besonderen Bedeutung von
ARai n o 4Ereinissemwliesser gerecht zu werden.

Somit ergibt sich die Energiebilanz der Schneedecke wie folgt:

(3.26)

mit:
Wiot [W/m?] Energiebilanz der Schneedecke

Wit [W/m?] Summe der Uber das Grad-Tag-Verfahren abgeschatzten
Warmestrome

Whiea  [W/Mm?] Warmestrom durch Niederschlag

Die durch flissigen Niederschlag (Regen) eingetragene Warme berechnet sich dabei wie
folgt:

. % AP (3.27)
OBcopnm
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mit;

N [mm] Ni ederschlagsmenge im Zeitschritt

Thied [°C] Temperatur des flussigen Niederschlags

Cpwasser [J/(kg °C)] Warmekapazitat des fliissigen Wassers (programminterne Kon-
stante: 4186,8 J/(kg °C))

ta [h] Rechenschrittweite in Stunden

Fur Niederschlag, der als Schnee fallt, wird angenommen, dass dieser die Temperatur

von OAC aufweist. Durch Schneeniederschl
also nicht erhoht. Dem fliissigen Niederschlag (Regen) wird normalerweise die aktuelle

Lufttemperatur zugewiesen. Somit ergibt sich folgende Beziehung fir die Temperatur des

Niederschlags:

et (3.28)
4 AQEIAQHT

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

4 4 (3.29)
4 -A@El"élnﬁT

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

Dabei ist zu berlcksichtigen, dass der Energieaustausch mit der Atmosphéare in Wald-
standorten gegeniber dem Freiland im Allgemeinen deutlich gedampft ist (z.B. KOIVUSA-
LO & KOKKONEN 2002, SPITTELHOUSE & WINKLER 2004, TAMAI et al. 1999). Entsprechend
sind die zur Schneesimulation verwendeten GTF fir Waldstandorte zumeist deutlich ge-
ringer als fir Freilandstandorte. GemaR Literaturangaben in MANIAK (2005) und SEIBERT
(2005) sind die GTF fur Wald in etwa halb so hoch wie fir Freiland. Dies steht im Ein-
klang mit den Abschétzungen, die LUBW (2006a) auf der Grundlage von Literaturdaten
zur Energiebilanz der Schneedecken unterschiedlicher Landnutzungsarten abgeleitet hat.
Daher wird LARSIM-intern fur die Wald-Landnutzungsarten (Nadelwald, Mischwald,
Laubwald) der als Kalibrierparameter vorgegebene GTF auf 50% reduziert (GTFwad = 0,5
- GTF).

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

(3.30)

. O
Er ' 4&-04 4

CT
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mit:
ip,gtf [mm] Potentielle Schneeschmelze infolge aller durch das Grad-Tag-
Verfahren abgeschatzten Warmestrome je Zeitschritt

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

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

Der entsprechende Warmestrom (Summe der tber das Grad-Tag-Verfahren abgeschatz-
ten Warmestrome in Gl. 2.1) ergibt sich nach Umformung daher wie folgt:

7 ' 434 4 O0——- (3:31)
CTI QM
mit:
rschmelz ~ [J/KQ] Schmelzwarme 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 EingangsgroRRe fiir die Berechnung der Schneesetzung nach
BERTLE (1966) verwendet (siehe unten).

Sofern das Grad-Tag-Verfahren ohne separate Berechnung der Setzung und tatsé&chli-
chen Schmelze durchgefihrt wird (Option <SNOW-COMPACTION> ist nicht vereinbart),
wird die Energiebilanz gemaR 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 tatsachlichen
Schneeschmelze, ohne dass zusétzlich die Setzung der Schneedecke und die Retention
flissigen Wassers in der Schneedecke betrachtet werden.

3.4.4 ENERGIEBILANZEN AUF GRUNDLAGE DES KNAUF -ANSATZES

3.4.4.1 VEREINFACHTES KNAUF -VERFAHREN

Fir das vereinfachte Energiebilanzverfahren nach KNAUF (1980) werden neben dem Nie-
derschlag lediglich Daten zur Lufttemperatur und zur Windgeschwindigkeit zur Abschét-
zung der potentiellen Schneeschmelze bendétigt. 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 Warme vernachlassigt. Somit ergibt sich die
Energiebilanz der Schneedecke durch folgende vereinfachte Bilanzgleichung:

(3.32)
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mit;

Wit [W/m?] Energiebilanz der Schneedecke

We [W/m?] Bodenwarmestrom

Whiea  [W/m?] Warmestrom durch Niederschlag (Formel (3.27))
Weense  [W/Mm?] Strom fuihlbarer Warme

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

. OCQTT
E 7 :O Q (3.33)
mit:
ic [mm/h] Bodenwarmestrom als Schmelzrate (Wertebereich: 0,01 mm/h bis

0,05 mm/h ~ 0,9 W/m? bis 4,6 W/m?))

Der turbulente Strom fuhlbarer Warme wird wie folgt ermittelt:

7 A A (3.34)
mit:
ao [W/(m? "C)] Parameter des Ubergangskoeffizienten fir den turbulenten War-
mestrom (Wertebereich: 0,5 - 3,5 W/(m? "C)).
ai [J/(m3 "C)] Parameter des Ubergangskoeffizienten fur den turbulenten Wér-

mestrom (Wertebereich: 0,8 - 2,5 J/((m2 "C)).

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

Die berechnete Energiebilanz wird programmintern in eine potentielle Schmelzrate um-
gewandelt. Ahnlich wie beim Grad-Tag-Verfahren kann diese potentielle Schmelzrate
entweder als tatsédchliche Schmelzrate verwendet werden oder als Eingangsgrof3e fur
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) zuséatzlich die kurzwellige Strahlungsbilanz sowie der turbulente Strom latenter
Warme bertcksichtigt. Die langwellige Strahlungsbilanz bleibt jedoch auch in diesem An-
satz unbertcksichtigt:

7 7 7 7 7 7 (3.35)
mit:
Wens  [W/m?] Kurzwellige Strahlungsbilanz
Wiatent  [W/Mm?] Strom latenter Warme (Verdunstung, Kondensation, Sublimation)

Der Bodenwarmestrom, der Warmestrom durch Niederschlag und der turbulente Aus-
tausch fuhlbarer Warme werden analog zum vereinfachten Knauf-Verfahren ermittelt.
Hinsichtlich des turbulenten Austauschs latenter Warme wird angenommen, dass hierfir
derselbe windabh&ngige Ubergangskoeffizient verwendet werden kann wie fiir den turbu-
lenten Austausch fiihlbarer Warme:

7 A AXDOrdA A (3.36)
mit:
€s [hPa] Sattigungswasserdampfdruck an der Schneeoberflache bei einer
Temperatur von 0°C (Formel (3.9))
[hPa] Realer Wasserdampfdruck in der Luft (Formel (3.10))
b [°C/hPa]  Kehrwert der Psychrometerkonstante Uiber Schnee und Eis bei

0°C (programminterne Konstante: 1,76 °C/hPa)

Die kurzwellige Strahlungsbilanz fiir die Schneeoberflache wird wie folgt ermittelt:

7 R P (3.37)
mit:
Rc [W/m?] Globalstrahlung an der Bodenoberflache
0 [-] Absorptionskoeffizient des Schnees fur kurzwellige Strahlung

(Wertebereich 0,02 bis 0,6; interner Standard: 0,3)

Das Absorptionsvermdgen (= 17 Albedo) der Schneedecke kann mit dem modellinternen
Standard von 0,3 belegt werden oder als zeitlich konstante Kalibriergrol3e 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 Eingangsgrof3e fur die explizite Simulation der Setzung der
Schneedecke und der ggf. resultierenden tatsachlichen Schneeschmelze verwendet.

3.4.4.3 VOLLSTANDIGE ENERGIB ILANZ DER SCHNEEDECK E

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

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

7 7 7 7 7 7 7 (3.38)
mit:
Wene  [W/m?] Langwellige Strahlungsbilanz
Die langwellige Strahlungsbilanz ist durch folgende Grundgleichung definiert:
7 5 5 (3.39)
mit:
Riam  [W/m?] Warmestrahlung aus der Atmosphére (Gegenstrahlung)
Rischnee [W/m?] Warmestrahlung der Schneedecke
Die atmosphérische Gegenstrahlung wird wie folgt ermittelt:
. . A N (3.40)
2 o4 C vV O)——— O -
Pl yix Xfpu O XU p TIZ O-
mit:
vl [W/(m? K#%)] Stefan-Boltzmann-Konstante
(programminterne Konstante: 5,67Q0% W/(m? K#))
n/N [-] Relative Sonnenscheindauer als Mal? fur den Bewolkungsgrad

(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 berticksichtigt werden muss (bzw. dieser gleich 1 ist):
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2 £D4 ¢ Xio (3.41)

mit:
Tschree [°C] Dynamisch berechnete Temperatur der Schneedecke

Die Temperatur der Schneedecke wird (ebenso wie deren Kalteinhalt) im vorliegenden
Fall dynamisch aus der Energiebilanz berechnet (siehe unten). Aus dieser expliziten Be-
ricksichtigung der Schneetemperatur ergeben sich auch fiir die Berechnung der turbu-
lenten Strome fihlbarer und latenter Warme (Formeln (3.34) und (3.36)) Modifikationen
gegeniuber dem oben beschriebenen erweiterten Knauf-Ansatz:

7 A AD04 4 (3.42)
7 A AXDOroA  Aa (3.43)
mit:
€s [hPa] Sattigungswasserdampfdruck tber Schnee in Abhangigkeit von

der aktuellen Schneetemperatur

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

Im Freiland (alle Landnutzungsklassen auf3er Wald) wird daher davon ausgegangen,
dass weder Transpiration der Vegetation noch Evaporation vom Boden stattfindet, solan-
ge eine Schneedecke vorhanden ist. Alle Energiestrome tragen in diesem Fall zum War-
mehaushalt der Schneedecke bei. Verdunstung (bzw. Sublimation) kann nur von der
Schneedecke stattfinden.

Kalteinhalt und Schneetemperatur

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

7%1 AD 7%l 7%l AD o] (3.44)
Owoenm
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mit:
Wiae  [W/Mm?] Kalteinhalt der Schneedecke
WEQrs [mm] Wasseraquivalent des trockenen Schnees
WEQiwt [mm] Wasseraquivalent der gesamten Schneedecke

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

Die Veranderung des Kalteinhalts ergibt sich aus der Energiebilanz der Schneedecke im
aktuellen Zeitschritt Wi (Formel (3.38)).

Sofern im aktuellen Zeitschritt mehr Energie zugefuhrt wird, als fur die Erwarmung der
Schneedecke auf 0°C erforderlich ist, steht die verbleibende Energie fir die potentielle
Schneeschmelze zur Verfigung. Diese potentielle Schmelzenergie wird als Eingangs-
grolRe zur expliziten Berechnung der Setzung der Schneedecke und der resultierenden
tatséchlichen Schneeschmelze verwendet.

3.4.4.4 DYNAMISCHE BERECHNUNG DES BODENWARMESTROMS

Im Rahmen aller Energiebilanzverfahren gemaf Knauf kann der Bodenwéarmestrom al-
ternativ zur Vorgabe eines konstanten Kalibrierwertes auch dynamisch berechnet wer-
den. Hierfir wird in vereinfachter Weise die Temperatur einer oberflaichennahen Boden-
schicht berechnet. Diese hat neben dem Bodenwarmestrom auch Auswirkungen auf das
Gefrieren des Bodenwassers und somit auf die Abflussbildung. Auf diesen Aspekt des
Bodenwarmehaushalts wird in Abschnitt 3.6.10 n&her eingegangen.

Die grundlegende Konzeption bei der dynamischen Berechnung des Bodenwéarmestroms
und der (oberflachennahen Bodengefrornis) ist in Abb. 3-4 skizziert: Die mittlere Tempe-
ratur und der Anteil gefrorenen Bodenwassers einer Bodensaule der Machtigkeit 2z wird
durch deren Energiegehalt definiert. Die mittlere Temperatur der Bodenséaule entspricht
dabei zugleich der Bodentemperatur in der Tiefe z. Diese indirekte Vorgehensweise tber
die Energiebetrachtung wurde gewahlt, um das Gefrieren und Tauen von Bodenwasser
explizit mit berlicksichtigen zu kénnen.

Der Bodenwarmestrom ergibt sich aus dem Temperaturgradienten zwischen der Boden-
oberflache (To) und der Tiefe z (T,). Je nach Auspragung des Temperaturgradienten kann
dieser Warmestrom positiv oder negativ sein.

Fir die Energiebilanz des Kontrollvolumens der Machtigkeit 2z wird zudem ein verein-
fachter Warmestrom aus tieferen Bodenschichten berlicksichtigt. Dieser kann sowohl
positiv (Warmezugewinn) oder negativ (Warmeabfuhr) sein. Bei der Energiebilanzbe-
trachtung wird zudem bericksichtigt, dass das Bodenwasser in dem 2z machtigen Kon-
trollvolumen gefrieren und tauen kann.
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Abb. 3-4 Grundlegende Konzeption zur Berechnung der oberflachenahen
Bodentemperatur, des Bodenwarmestroms und der Bodengefrornis.
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Berechnung des Bodenwarmestroms:

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

Somi t | @sst sich der Bodenw2rmestrom unter Anw
berechnen. Dabei wird der oberflachennahe Temperaturgradient durch die finite Differenz
zwischen To und T, angenéhert (vgl. Abb. 3-4):

4 4 (3.45)
7 1 .
U
mit:
6 [W/(mAC)] Warmeleitfahigkeit des Bodens (programminterne Konstante:
2 = 0,6 W/(m °C))
z [m] Halbe Machtigkeit der betrachteten Bodensé&ule (programminterne
Konstante: z = 0,1 m)
To [°C] Temperatur an der Bodenoberflache (Luft- bzw.
Schneetemperatur)
T, [°C] Bodentemperatur in der Tiefe z (entspricht der mittleren Tempera-

tur in einer Bodenséule der Méachtigkeit 2z)

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

Die Warmeleitfahigkeit terrestrischer Boden 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 wahrend der beson-
ders relevanten Wintermonate bewegen sich die Wassergehalte zumeist im Bereich der
Feldkapazitat, so dass nur geringe Veranderungen infolge variabler Bodenwassergehalte
zu erwarten sind. Eis hat eine hohere thermische Leitfahigkeit als flissiges Wasser. Den-
noch haben Vergleichsrechnungen fiir das Valdai-Gebiet mit unterschiedlichen Modellen
gezeigt, dass die Wirkung des Gefrierens und Tauens von Bodenwasser auf die Warme-
leitfahigkeit des Bodens von relativ geringer Bedeutung ist (Luo et al. 2003). Fur die hier
verfolgten Ziele kann die Warmeleitfahigkeit des Bodens daher vereinfachend als raum-
lich und zeitlich konstant angenommen werden. Testrechnungen haben gezeigt, dass mit
einem Wert von 0,6 W/(m °C) gute Ergebnisse erzielt werden kénnen. Daher wurde fir
die Warmeleitfahigkeit des Bodens as in LARSIM programmintern ein fester Wert von
0,6 W/(m °C) vorgegeben (LUBW 2006b).

Warmestrom aus dem tieferen Boden:

Der Warmestrom aus und in den tieferen Boden unterhalb von 2z wird nach dem in LAR-
SIM auch fiur die Evapotranspiration verwendeten MORECS-Schema fir den Bodenwar-
mestrom berechnet (THOMPSON et al. 1981). Dabei wird lediglich die monatsspezifische
mittlere Warmespeicherung im Boden bericksichtigt. Die Wirkung der Strahlungsbilanz
auf den Bodenwarmestrom wird beim hier vorliegenden Ansatz in der oberflachennahen
Bodenschicht gepuffert und daher nicht fur die Berechnung des Warmestroms aus dem
tieferen Untergrund verwendet.

Energieinhalt und mittlere Temperatur der Bodenséule:

Der Energieinhalt der betrachteten Bodenschicht ergibt sich wie in Abb. 3-4 schematisch
dargestellt aus dem Bodenwéarmestrom zur Oberflache und zum tiefen Boden. Ein Ener-
gieinhalt von 0,0 J/m? 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 flissig. 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:

% (3.46)

4 —
¢ A

Wenn das Bodenwasser teils flissig und teils gefroren ist, gilt:

4w (3.47)
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Wenn das gesamte Bodenwasser flissig ist, gilt:

0w M (3.48)
4 ° pm TEJR _
¢ A
mit:
Ec [3/m?] Energiegehalt des Bodens bis zur Tiefe 2z
Wa, [mm] Gesamter Bodenwassergehalt der Bodenschicht bis zur Tiefe 2z
(programminterne Konstante: W, = 80 mm)

Ce [°C] Volumetrische Warmekapazitat des Bodens (= cp A )

(programminterne Konstante: ¢ = 1,5 x 108 J/(m? °C))

Hinsichtlich des Wassergehalts der oberflachennahen Bodenschicht kann im humiden
Klima davon ausgegangen werden, dass sich dieser im Winterhalbjahr im Bereich der
Feldkapazitat bewegt. Die (prozentuale) Feldkapazitat variiert vor allem mit der Textur
und dem Humusgehalt des Bodens. Fir die meisten Béden 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 Bodensaule auf 40 % festgelegt, was 80 mm entspricht (LUBW 2006b).

Die volumetrische Warmekapazitat des Bodens cg ist eine Funktion der Bodenart und
des Wassergehalts. Sie variiert fir die meisten Bdden in feuchtem Zustand zwischen
etwa 1 x 108 und 2 x 10° J/(m® °C) (JURY et al. 1991, RANKINEN et al. 2004). Auch hier
wurden bei Testrechnungen mit einem mittleren Wert von 1,5 x 10° J/(m? °C) gute Ergeb-
nisse erzielt. Die volumetrische Warmekapazitat des Bodens wurde daher in LARSIM auf
einen konstanten Wert von 1,5 x 108 J/(m? °C) festgelegt (LUBW 2006Db).

3.4.45 DYNAMISCHE BERECHNUNG DER SCHNEEALBEDO

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

Die hierfir 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 fur die Alterung infolge des Kristallwachstums durch
Wasserdampfdiffusion sowie durch Schmelzen und Wiedergefrieren und durch die atmo-
spharische Staubdeposition werden wie folgt berechnet:

o, A ) (3.49)
d OB T O i}

¢ Xfwv ¢ xlpu 4
) A 3.50
o - EfJ EIQpﬁI (3.50)
O rnmo (3.51)
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mit;

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

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

s [-] Alterungsfaktor infolge der Staubdeposition

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

O O O . (3.52)

mit:
U [1 Dimensionsloses Alter der Schneeoberflache

Wenn zu einem spéateren Zeitpunkt Neuschnee féllt, wird das dimensionslose Alter der
Schneeoberflache wieder verringert. Dabei reicht Neuschnee mit einem Wasseraquiva-
lent von 10 mmaus, um U wi e dnelrzu setzeih. Fur kleinere Neuschneemengen wird
das dimensionslose Schneedeckenalter in geringerem Maf3e herabgesetzt:

S AQE| TP TR %1 (3.53)

A T

mit:
WEQNneuschnee [MM]  Wasseraquivalent des im aktuellen Zeitschritt gefallenen Neu-
schnees

Das dimensionslose Alter der Schneeoberflache wird als ZustandsgrtfRe in jedem Zeit-
schritt mit berechnet. Hieraus ergeben sich die aktuelle Albedo der Schneeoberflache
und der in Formel (3.37) zu verwendende Absorptionskoeffizient fir die Globalstrahlung:

z (3.54)
0] # O0—
1 1 9P 5z
R p 1 (3.55)
mit:
Uschnee [ -] Aktuelle Albedo der Schneeoberflache.
Cv [-] Wichtungsfaktor fiir die Sensitivitat der Albedo fir die Alterung

(programminterne Konstante: Cv = 0,35; LUBW 2006b).

V) [-] Albedo von Neuschnee (Wertebereich: 0,75 - 0,98).
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3.4.4.6 ABSCHATZUNG DER TEMPERATUR AN DER SCHNEEOBERFLACHE

Im einfachen und im erweiterten Energiebilanzverfahren nach Knauf wird implizit ange-
nommen, dass die Schneedecke eine Temperatur von 0°C aufweist. Bei der vollstandi-
gen Betrachtung der Energiebilanz wird die Temperatur der Schneedecke explizit be-
rechnet. Insbesondere bei machtigen Schneedecken kdnnen jedoch erhebliche interne
Temperaturgradienten auftreten, so dass die mittlere Schneetemperatur merklich von der
Temperatur an der Schneeoberflache abweichen kann. Da die turbulenten Warmestréme
(fUhlbare und latente Warme) sowie die Warmestrahlung der Schneedecke von der Tem-
peratur der Schneeoberflache abhangen, besteht in LARSIM die Mdglichkeit, die Abwei-
chung dieser Oberflachentemperatur von der mittleren Schneedeckentemperatur abzu-
schatzen (LUBW 2006Db).

Die Ursache fur die Differenz zwischen mittlerer Schneetemperatur und Oberflachentem-
peratur liegt im Energieaustausch an der Schneeoberflaiche begrindet: Die Netto-
Energiezufuhr bzw. -abfuhr an der Oberflache muss durch die Warmeleitung weg bzw.
hin zur Oberflache ausgeglichen werden. Es ist davon auszugehen, dass die Energiezu-
fuhr Uber die Oberflache und die Warmeleitung im Schnee nahe der Oberflache im
Gleichgewicht sind.

Dabei kann grundsatzlich in die Erwarmung der Schneedecke (Energiezufuhr) und deren
Abkuhlung (Energieabfuhr) unterschieden werden. Die beiden Situationen sind in Abb.
3-5 schematisch skizziert: Wird die Schneedecke Uber die Oberflache erwarmt, so muss
die Schneeoberflaiche eine hohere Temperatur aufweisen als die tiefer liegenden
Schneeschichten, so dass Warme in die Schneedecke hinein geleitet wird (Abb. 3-5
links). Kuhlt die Schneedecke uber die Schneeoberflache ab, so ist die Oberflachentem-
peratur geringer als die Temperatur in darunterliegenden Schneeschichten. Warme wird
aus tieferen Schichten des Schnees an die Oberflache geleitet (Abb. 3-5 rechts).

Erwarmung Abkihlung
Netto-Energiezufuhr Netto-Energieabfuhr
e oot Toven T
D2 ooty l X Warmeleitung \T\
Tmilhl Tmilhl
— >
T[°C T[*C]

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

Wenngleich sich in der Realitdt Erwdrmungs- und Abkihlungsvorgange selbstverstand-

lich Gberlagern kénnen (Tagesgang), wird beim hier verwendeten Ansatz vereinfachend

davon ausgegangen, dass sich das Tiefenprofil der Schneetemperatur nahe der Oberfla-

che durch einen linearen Gradienten anndhern lasst und die (durch den Energiegehalt
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gegebene) mittlere Temperatur der Schneedecke als untere Randbedingung verwendet
werden kann. Die Warmekapazitat, Warmeleitfahigkeit und Dichte des Schnees wird als
mit der Tiefe konstant angenommen.

Somit lasst sich die Warmeleitung nahe der Oberflache wie folgt annahern:

4 4 (3.56)

7 AD a o 3 .

3U
7 + 4 04 4 (3.57)

mit:
Wopert  [W/m?] Energiebilanz an der Oberflache der Schneedecke (Gesamtener-
giebilanz ohne Bodenwéarmestrom).
Tovertt  [°C] Temperatur an der Oberflache der Schneedecke.

P Btektiv  [M] Effektive Machtigkeit, des linear angenéherten Temperaturgradi-

enten an der Schneeoberflache (siehe Abb. 3-5).
Cpschnee  [J/(kg °C)] Warmekapazitat des Schnees.
Archnee  [M?/S] Warmediffusionskoeffizient des Schnees.
J schnee  [KQ/M3] Lagerungsdichte des Schnees.

KTschnee [W/(M2°C)] Effektive Warmeleitfahigkeit des Schnees
(: Cpschnee Aschnee } schnee / em@v; Konstante: 5,0 W/(m2 OC))

Da weder die effektive Machtigkeit des Temperaturgradienten, noch die aktuellen Eigen-
schaften des Schnees bekannt sind, werden diese vier GroRen zu einer effektiven War-
meleitfahigkeit zusammengefasst. Diese wird in Anlehnung an die Empfehlungen von
TARBOTON & LUCE (1996: S. 16 - 19) mit einem konstanten Wert von 5,0 W/(m? °C) ange-
nommen. Die Energiebilanz an der Oberflache (die der Warmeleitung an der Oberflache
entsprechen muss) lasst sich zugleich wie folgt ausdriicken:

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

Die langwellige Strahlungsbilanz sowie die turbulenten Strome latenter und fuhlbarer
Warme sind dabei Funktionen der Temperatur der Schneeoberflache. Daher wird es
maoglich, die Formeln (3.57) und (3.58) gleichzusetzen und nach Toperi umzustellen:

7 7 7 4 7 4 7 4 (3.59)

Diese nicht lineare Gleichung wird in LARSIM iterativ mit einer modifizierten Gradienten-
methode nach Newton geldst (Press et al. 1996). Die lteration wird solange fortgesetzt
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bis die Anderung der Temperatur an der Schneeoberflache kleiner als 0,1 °C ist. Nach-
dem die Oberflachentemperatur so berechnet wurde, wird diese anstelle der mittleren
Temperatur der Schneedecke bei der Berechnung der langwelligen Strahlungsbilanz, des
fuhlbaren und des latenten Warmestroms verwendet werden.

3.45 SETZUNG UND WASSERAB GABE AU S DER SCHNEEDECKE

Sobald die Schneedecke auf 0°C aufgewarmt wurde und durch die Energiebilanz weitere
Energie zur Verfigung steht, kommt es zur potentiellen Schneeschmelze, d.h. Teile des
zuvor gefrorenen Schnees schmelzen und liegen nun als flissiges Wasser in der
Schneedecke vor. In ahnlicher Weise wirkt Regen, der auf die Schneedecke féllt. 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 Regenniederschlagen wird zu-
nachst Uberwiegend in der Schneedecke gespeichert und verandert die Struktur des
Schnees (Setzung). Dabei steigt der Anteil des flissigen Wassers am gesamten Was-
serdquivalent 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 gréReren Umfang erst dann, wenn das Rickhaltevermégen der Schneedecke
gegeniber flissigem Wasser erschopft ist.

Der Rickhalt von flussigem Wasser, die damit einhergehende Setzung sowie die verzo-
gert einsetzende Wasserabgabe aus der Schneedecke (tatsachliche 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 (WEQuw:) und durch den Wassergehalt des gefrorenen Schnees
(Trockenschnee, WEQ:s) beschrieben.

Wenn Schnee fallt, so erhéhen sich sowohl WEQ: als auch WEQis um den gefallenen
Schneeniederschlag. Fallt Regen auf die Schneedecke, so erhoht sich nur deren WEQot,
wahrend WEQ:s unverandert bleibt. Bei potentieller Schmelze infolge eines Energietiber-
schusses schmilzt gefrorener Schnee. Somit wird WEQss verringert, wohingegen WEQiot
unverandert bleibt. Darliber hinaus werden sowohl WEQ als auch WEQss durch die Ver-
dunstung/Kondensation bzw. Sublimation/Resublimation an der Schneeoberflache in ge-
ringem Mafl3e verandert. Durch diese Prozesse andert sich das Verhéltnis zwischen ge-
frorenem Schnee und fliissigem Wasser in der Schneedecke jedoch nicht.

Maf3geblich fir den Setzungsgrad und den Rickhalt flissigen Wassers in der Schneede-
cke ist im Snow-Compaction-Verfahren das Verhaltnis zwischen gefrorenem Schnee und
flissigem Wasser. Dieses wird als prozentualer Anteil des Gesamt-Wasseraquivalents
am gefrorenen Wasseraquivalent ausgedrickt:

/%l 3.60
0 p T %1 ( )
mit:
Pw [%0] Gesamtes Wasseraquivalent in Prozent des gefrorenen Was-
seraquivalents
WEQiwt [mm] Gesamtes Wasseraquivalent der Schneedecke
WEQis [mm] Wasseréquivalent des gefrorenen Teils der Schneedecke
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Flussiges Wasser wird bis zum Erreichen eines Schwellenwerts fir das maximal spei-
cherbare Gesamtwasseraquivalent in der Schneedecke zurlickgehalten. Dieser Schwel-
lenwert ergibt sich unter Berilicksichtigung der Modelltheorie durch Umformung der Origi-
nalgleichungen von BERTLE (1966) wie folgt (vgl. LUBW 2014):

0 - pIMMTIT (3.61)
h pmm2
mit:
Pwmax [%0] Schwellenwert des maximal speicherbaren Gesamt-
Wasseraquivalents in Prozent des gefrorenen Wasseraquivalents
Rmax [%0] Parameter fir die maximale Schneeretention (optionaler Kalibrier-

parameter: 51 47%; Standardwert in LARSIM: 30 %)

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

250 /

125

100

30 40 50 &0
Rmax [%]

Abb. 3-6 Abhangigkeit des maximal speicherbaren Gesamt-Wasseraquivalents in
Prozent des gefrorenen Wasseraquivalents vom Parameter Rmax

Erst wenn der Schwellenwert Pw max durch die Zufuhr fliissigen Wassers aus potentieller
Schmelze oder Regen Uberschritten wird, wird Wasser aus der Schneedecke abgegeben
(tatsachliche Schmelze). Dabei wird so viel Wasser abgegeben, bis Pw dem maximal
maoglichen Wert Pw max entspricht. Um die Menge der Wasserabgabe zu bestimmen, wird
zunachst ermittelt, wie hoch das maximale Gesamt-Wasseraquivalent bei gegebenem
Wasseraquivalent des gefrorenen Schnees ist:

o ~
7 %1 ; p“n -7 %1 (3.62)
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mit:
WEQutmax [mMm]  Maximales Gesamt-Wasseraquivalent

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

L . . . 7.0 [0) ~
E - AgEei 671 ;/01'1 (3.63)

mit:
lakt [mm] Wasserabgabe aus der Schneedecke (tats&chliche Schmelze) im
aktuellen Zeitschritt

Mithilfe des Snow-Compaction-Verfahrens lasst sich auf Grundlage einer von BERTLE
(1966) abgeleiteten empirischen Beziehung auch die aktuelle Schneehdhe berechnen.
Hierzu missen Annahmen zur Dichte des gefrorenen Anteils des Schnees (Trocken-
schnee) und zur kritischen Lagerungsdichte des Schnees bei Sattigung gemacht werden.
In LARSIM wird (auf Grundlage der von Bertle publizierten Daten) davon ausgegangen
dass diese Dichten 130 kg/m?® bzw. 420 kg/m? betragen. Mit diesen Annahmen lasst sich
die relative Schneehdhe in Prozent der Ausgangsschneehdhe gemal BERTLE (1966) wie
folgt ausdriicken:

0 Ap AcD (3.64)
~ M M
Ap pm fﬁ—g (3.65)
. M DT T
~ Ap (3.66)
Ag DT P
mit:

Ph [%6] Schneehothe in Prozent der Ausgangshdhe

} max [kg/m?3] Grenzdichte des gesattigten Schnees (LARSIM: 420 kg/m?3)

Its [kg/m3] Dichte des gefrorenen Schneeanteils (Trockenschnee;

LARSIM: 420 kg/m?)

Die Ausgangsschneehohe entspricht dabei einer (fiktiven) Hohe des gefrorenen Anteils
der Schneedecke (Trockenschnee-Hohe), die sich unmittelbar aus dem Wasseraquiva-
lent des gefrorenen Schnees ergibt:

7 %1
3 ( pnﬂ_HMo_ (3.67)

mit:
SHis [mm] (Fiktive) Hohe des gefrorenen Anteils des Schnees (Tro-
ckenschnee-Hohe)
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Die tatsachliche Schneehdhe berechnet sich dann wie folgt:

0
3 ( 2 3¢ (3.68)
pTT
mit:
SHit  [mm] Tatséchliche Schneehthe
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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 Mal3e 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
kénnen in LARSIM mit der in Abb. 3-7 skizzierten Modellvorstellung berticksichtigt wer-
den (Option SCHNEEINTERZEPTION; AVLR et al. 2015).

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

- Riuckhalt 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 Schneeinterzeptionskapazitat nicht zum Abrutschen von Schnee
kommt. Vielmehr ist davon auszugehen, dass bereits im Kronendach befindlicher Schnee
bei sinkenden Temperaturen festfriert und somit zunachst auf dem Kronendach verbleibt.

MASSENBILANZ ENERGIEBILANZ

Nieder- Turb.Wa&rme-  Global- =~ Warme-
schlag strome strahlung strahlung

Sublimation @
Resublimation

Schnee im
Kronendach] |

Niederschlag

\

Interzeption

Turb. Warme-

2 : strome
Sublimation

Resublimation

| Abrutschen
Abtropfen

<i
<e
i

<[

Waldboden

Abb. 3-7 Abbildung der Schneedynamik fir Waldstandorte
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Ruckhalt von Schnee auf dem Kronendach

Der Rickhalt von Schnee auf dem Kronendach wird Uber die Schneeinterzeptions-
kapazitat und die Schneeinterzeptionsrate gesteuert. Die Schneeinterzeptionskapazitat
bestimmt wie viel Schnee (in mm Wasseraquivalent) maximal auf dem Kronendach zu-
rickgehalten werden kann. Sie wird als Funktion des Blattflachenindex (LAI) und der ak-
tuellen Lufttemperatur ausgedrickt:

@ 0p 0g D60 (3.69)
mit:

Flsimax [mm] Parameter der die Abhangigkeit der Schneeinterzeptionska-
pazitat vom LAl ausdrickt

LAI [] Landnutzungsspezifischer jahreszeitliche variabler Blattfla-
chenindex

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

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

Um zu bericksichtigen, dass kalter, trockener Schnee geringere Adhasionskréfte hat als
warmerer Schnee, wird ein zweiter Parameter F2simax berechnet, der als Stufenfunktion in
Abhangigkeit der aktuellen Lufttemperatur (zum Zeitpunkt des Schneefalls) definiert wird:

Q ¢8t OTDY pd (3.70)
"Q ¢® TIYDY OQPd YOY o
Q p8t OAWY od
mit:
F2simax [] Parameter zur Berechnung der Schneeinterzeptionskapazi-
tat als Funktion der Lufttemperatur
TLU [°C] Lufttemperatur

Damit ist die Schneeinterzeptionskapazitat bei Temperaturen tber -1°C doppelt so hoch
wie bei Temperaturen unter -3°C. Im Bereich dazwischen wird linear interpoliert. Wenn
die Interzeptionskapazitat infolge sinkender Temperaturen lberschritten wird, ohne dass
aktuell Niederschlag fallt, wird angenommen, dass der bereits im Kronendach befindliche
Schnee festfriert und somit zundchst im Interzeptionsspeicher verbleibt. Zusétzlich fallen-
der Schnee kann dann aber nicht im Kronendach zurtickgehalten werden.
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Die aktuelle Schneeinterzeptionskapazitét ergibt sich letztlich aus dem Produkt der bei-
den Parameter:

[ téo@HO P 0Q (3.71)

mit:
snowint_max [mm] Schneeinterzeptionskapazitat (Wasseraquivalent) als
Funktion von LAI und Lufttemperatur

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

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

@ Op 0c D60 (3.72)

mit:
FLsirate [] Parameter der die Abhangigkeit der
Schneeinterzeptionsrate vom LAI ausdrickt
P Lsirate [] Erster Parameterwert (Einzelparameter SCHNEEINZ RATE)

P2sirate [] Zweiter Parameterwert (Einzelparameter SCHNEEINZ R
TE)

Darliber hinaus hangt die Schneeinterzeptionsrate auch davon ab, wie viel Schnee be-
reits auf dem Kronendach zurtickgehalten wurde. Dies wird wie folgt ausgedriickt:

Q rs 30h (3.73)

mit:
F2sirate [1 Parameter der die Abhangigkeit der

Schneeinterzeptionsrate vom bereits zuriickgehaltenen
Schnee ausdrickt

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

WEQint [mm] Wasserdquivalent des bereits interzipierten Schnees
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Bis zum Erreichen der Interzeptionskapazitat nimmt somit die Interzeptionsrate mit der
Menge des bereits zurlickgehaltenen Schnees zu. Die aktuelle Schneeinterzeptionsrate
ergibt sich dann aus der Summe der Parameter Flsiae Und F2siae, Wobei ein Wert von 1
nicht Gberschritten werden darf:

Ol 1T xBAORERD &¢ Nop (3.74)

mit:
snowint_rate [ Anteil des im Schneeinterzeptionsspeicher zurtic
gehaltenen Niederschlags

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

Energiebilanz, Setzung und Wasserabgabe von Schnee auf dem Kronendach

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

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

Die Sublimation und Verdunstung des Schnees vom Kronendach ist aufgrund komplexer
mikrometeorologischer Einflisse zumeist hoher als bei Schnee, der im Freiland auf dem
Boden liegt (vgl. ANDREADIS et al. 2009). In LARSIM wird der Strom latenter Warme in
den AXmadfahr eni mi 4Ansaizi abgebidetDRel Stronm latenter Warme
ergibt sich hierbei aus der Differenz des Wasserdampfdrucks an der Schneeoberflache
und des Wasserdampfdrucks in der Atmosphare einerseits sowie einem windabhangigen
Ubergangskoeffizienten andererseits. Der Ubergangskoeffizient bildet somit in verein-
fachter Weise die Turbulenzverhéltnisse in der Grenzschicht ab.

In LARSIM wird der so ermittelte Strom latenter Warme an die Massenbilanz gekoppelt
(Option SCHNEE: KNAUF, 2006). Der fur die Energiebilanz der Schneedecke berechne-
te Strom latenter Warme wird somit als Verdunstung/Sublimation bzw. Kondensati-
on/Resublimation auch bei der Massenbilanz der Schneedecke berucksichtigt. Wie oben
erlautert, werden fir die Schneeinterzeption die Energiebilanz des interzipierten Schnees
und somit auch der Austausch von Wasserdampf mit berechnet. Im Kronendach ist je-
doch die Oberflache zwischen Atmosphare und Schnee wesentlich groer als bei einer

Schneedecke am Boden. Zudem wird der Schnee

Beides fuhrt zu erhgéhten Verlusten an die Atmosphare.
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Um diese hoheren Verluste (innerhalb des in LARSIM bereits enthaltenen Energiebilanz-
ansatzes) stark vereinfacht abzubilden, wird angenommen, dass die Oberflachentempe-
ratur des Schnees auf dem Kronendach nie geringer sein kann als die Lufttemperatur.
Dadurch ist der Strom von Wasserdampf immer in die Atmosphare gerichtet und die Ver-
luste durch Sublimation bzw. Verdunstung werden spirbar erhéht. Dieser pragmatische
Ansatz spiegelt die realen Prozesse und Einflussgréfen nur ndherungsweise wider. Er ist
jedoch geeignet, um die GroRRenordnung der erhdhten Sublimations-Verluste und die
Wirkung von warmen, trockenen Fallwinden (F6hn) auf die Sublimation vom Kronendach
zumindest néaherungsweise 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 zurtickgehalten wird. Wenn der Schnee auf dem Kronen-
dach schmilzt, tropft das Schmelzwasser auf die Schneedecke am Waldboden, wo es wie
Regen behandelt wird. Darliber hinaus wird auch die Energiebilanz der Schneedecke am
Waldboden in komplexer Weise durch das Kronendach beeinflusst, was in LARSIM in
vereinfachter Weise berucksichtigt ist (vgl. LUBW 2006a, Abb. 3-7).

Die Strahlungskomponenten sowie die windabhangigen turbulenten Warmestrome 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 Ausmal der Beeinflussung ist dabei von zahlreichen Faktoren, wie der Be-
standsart, der Bestandsdichte und der Bestandshtéhe abhéngig, die innerhalb des Was-
serhaushaltsmodells nicht vorliegen. Daher wird die Beeinflussung der Energiestrome auf
der Grundlage von Literaturdaten und der Analyse von Schneemessungen im Schwarz-
wald in vereinfachter konzeptioneller Weise berlcksichtigt (LUBW 2006a, LUBW &
LUWG 2015).

Die zur Ermittlung der turbulenten Ubergangskoeffizienten angesetzten Windgeschwin-
digkeiten werden fir Schnee am Waldboden daher Uber einen Faktor reduziert. Der je-
weilige Reduktionsfaktor wird dabei fur die Landnutzungsklassen Nadelwald, Laubwald
und Mischwald als Funktion des Blattflachenindex ausgedriickt (LUBW 2006a, LUBW &
LUWG 2015):

5 & % (3.75)
e ZOS z 1) (3.76)
& AgEi BF T
mit;
Viwald [-] Reduzierte Windgeschwindigkeit, die zur Berechnung des fihlba-
ren und latenten Warmestroms im Wald verwendet wird.
Fuind [-] Reduktionsfaktor fur die Windgeschwindigkeit im Wald

Die Parameter Plwing Und P2uind konnen Uber den optionalen Einzelparameter XWIND
REDUKTION WALD vorgegeben werden. Es wird empfohlen, die Parameterwerte so zu
wahlen, dass fur Nadelwald ein Reduktionsfaktor von ca. 0,3 und fur 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 flr PLuina und P2ying.
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Da die Baumkronen einen Teil der eingehenden Globalstrahlung reflektieren und absor-
bieren, wird auch die auf der Schneeoberflache unter den Baumkronen eingehende Glo-
balstrahlung durch einen Faktor reduziert. Dieser wird ebenfalls als Funktion des Blattfla-
chenindex berechnet (LUBW & LUWG 2015):

2 i & 2 (3.77)
Ao 20 7, 1) (3.78)
& Aoeil B o~
mit:
Rewad  [-] Reduzierte Globalstrahlung, die zur Berechnung der kurzwelligen
Strahlungsbilanz im Wald verwendet wird (Formel (3.37)).
Fr [-] Reduktionsfaktor fur die Strahlung im Wald

Die Parameter Plsyan und P2san kBNnen Uber einen optionalen Einzelparameter XGLOB
REDUKTION WALD vorgegeben werden. Es wird empfohlen, die Parameterwerte so zu
wahlen, dass fur Nadelwald ein Reduktionsfaktor von ca. 0,17 und fir 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 fir PLuing und P2ying.

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

2 & 2 p & OtwyX04 ¢ xfpv (3.79)
mit:
Riwad  [-] Warmestrahlung aus Atmosphéare und Baumkronen, die zur Be-
rechnung der langwelligen Strahlungsbilanz im Wald verwendet
wird.

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

Fur Waldstandorte wird beriicksichtigt, dass die Baume Bodenwasser verdunsten kon-
nen, auch wenn unter dem Kronendach noch Schnee liegt, die Kronen jedoch schneefrei
sind. Die fur die Evapotranspiration des Bodenwassers zur Verfigung 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 bertcksichtigt sind (TARBOTON & LUCE 1996). Beim UEB wird
grundsatzlich davon ausgegangen, dass sich der Zustand der Schneedecke alleine auf
Grundlage ihres Wasseraquivalents und ihres Energieinhalts beschreiben lasst. Das Ver-
fahren erfordert somit die Berechnung des Energie- und des Massenhaushalts der
Schneedecke (LUBW 2006b).

Als BezugsgrolRe des maRRgeblichen Energiegehalts der Schneedecke fungiert der Zu-
stand, bei dem die Schneedecke genau 0°C aufweist, aber kein flissiges Wasser auftritt.
Dieser Zustand entspricht einem Energiegehalt von 0,0 [J/m?]. Bei Energiegehalten klei-
ner Null ist davon auszugehen, dass die gesamte Schneedecke gefroren ist. Bei Ener-
giegehalten grofRer Null liegt ein Teil des Wasseraquivalents der Schneedecke als flissi-
ges Wasser vor. Dieser flissige Anteil der Schneedecke kann unter Bertcksichtigung der
Ruckhaltewirkung der Schneedecke aus dieser ausflieRen.

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

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

Energiebilanz und Energiegehalt der Schneedecke

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

X X X X X X X X (3.80)
mit:
Wiot [J/m?] Energiebilanz der Schneedecke (kumuliert Uber den Zeitschritt)
Wg [J/m?] Bodenwarmestrom
Whied [J/m?] Warmestrom durch Niederschlag
WRNS [J/m?] Kurzwellige Strahlungsbilanz
Wrne  [I/m?] Langwellige Strahlungsbilanz
Wsense  [J/m?] Strom fiihlbarer Warme
Wiatent  [J/m?] Strom latenter Warme (Verdunstung, Kondensation, Sublimation)
Wschmelz  [J/M?] Energieverlust durch ausflielendes Schmelzwasser

Im Gegensatz zu den oben beschriebenen Energiebilanzansatzen nach Knauf werden
die Energiestrome als kumulierte Werte je Zeitschritt in der Einheit J/m? ausgedriickt.
Hierdurch kann der Energiegehalt direkt (ohne Berticksichtigung der Zeitschrittweite) an-
gegeben werden. In Ergédnzung zum vollstdndigen Energiebilanzansatz gemald Formel
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(3.38) wird der Energieverlust durch abflieRlendes Wasser bertcksichtigt, 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 zusatzlicher Bertcksichtigung des Zeitschritts) berechnet. Nachfolgend
werden daher nur jene Teilstrome besprochen, bei denen sich Anderungen gegeniiber
der vollstdndigen Energiebilanz nach Knauf ergeben.

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

0000 . o1 QO
X —A OAD ) — 0 o (3.81)
TUTUTU PTTT
mit:
rsut [mm] Niederschlag im aktuellen Zeitschritt
rnsr [mm] Flissiger Niederschlag (Regen) im aktuellen Zeitschritt

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

i A1T_OA
X 9 D o)) (3.82)
PTTT
mit:
xmelta [mm] Aus der Schneedecke ausflieBendes 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:

% % 5 X (3.83)

>5¢

mit;

Eschnee  [J/IM?] Energiegehalt der Schneedecke (inklusive einer oberflachenna-
hen Bodenschicht).
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Aus dem Energiegehalt der Schneedecke errechnet sich die mittlere Temperatur der
Schneedecke. Hierbei wird angenommen, dass neben der Schneedecke auch eine ober-
flachennahe Bodenschicht mit am Energieaustausch beteiligt ist. Hierdurch wird auch
verhindert, dass bei sehr geringméachtigen Schneedecken extreme, unrealistisch tiefe
mittlere Schneetemperaturen ermittelt werden.

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

Wenn der gesamte Schnee gefroren ist (Eschnee O0):

%
%&DO\I\ U AD m

7 %1
pTT

(3.84)

Wenn die gesamte  Schneedecke im  Zeitschritt  abgeschmolzen ist
(Eschnee OWEQtrot Arschmelz A\dcasser):

7 %1
%
4 PR (3.85)

) ~ . ~
7p/;)TlnRAD o) U AD Om

Wenn die Schneedecke flussiges Wasser enthalt betragt die Temperatur der isothermen
Schneedecke 0°C Eschnee > 0 Und Eschnee < WEQtrot Arschmelz A\Jasser):

4 i (3.86)

mit;

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

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

Jboden  [KQ/M3] Lagerungsdichte des Bodens (programminterne Konstante nach
TARBOTON & LUCE 1 9 9 Gyien =}1700 kg/m3)
Zhoden  [M] Machtigkeit der effektiv am Warmeaustausch 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 Wasseraquivalent der Schneedecke ist dabei die einzige mitzufuh-
rende Zustandsgrof3e. Die Veradnderung der Massenbilanz im Zeitschritt wird wie folgt
berechnet:

Y7 %1 000®m4! @i Al OA (3.87)
mit:
pWwW [mm] Verédnderung des Gesamtwasseraquivalents der Schneedecke im
Zeitschritt
ETP [mm] Sublimation von der Schneedecke im Zeitschritt

Die Sublimationsverluste in Gleichung 3.10 werden dabei aus dem latenten Warmestrom
ermittelt. Das Wasseraquivalent des aktuellen Zeitschritts ergibt sich folglich aus der
Summe des Wasseraquivalents des vorhergehenden Zeitschritts und der Veranderung
der Massenbilanz im aktuellen Zeitschritt.

Zur Berechnung des Schmelzwasserausflusses wird zunéchst der Anteil des flissigen
Wassers am gesamten Wasserdquivalent der Schneedecke ermittelt. Hierbei wird in drei
Falle unterschieden:

Wenn der gesamte Schnee gefroren ist (Eschnee O0):

. fE i (3.88)

Wenn die gesamte  Schneedecke im  Zeitschritt  abgeschmolzen ist
(Eschnee OWEQtrot Arschmelz A\é/asser):

. /Epirt (3.89)

Wenn in der Schneedecke  flussiges Wasser enthalten ist
(Eschnee >0 Und Eschnee < WEQtrot Arschmelz A\&asser):

. %
R T%T (3.90)
M
P T TP

mit:
Lf [-] Relativer Anteil flissigen Wassers am Gesamtwasseraquivalent
der Schneedecke (Liquid fraction)
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Hieraus wird der relative Sattigungsgrad ermittelt, der Gber den kapillaren Ruckhalt der
Schneedecke hinausgeht (TARBOTON & LUCE 1996: 17):

’ /CE A
P& "
3! 435 m A (3.91)
M M ’
mit:
SATS [-] Uber den kapillaren Rickhalt hinausgehender Sattigungsgrad der
Schneedecke
Lc [-] Relativer Anteil des Gesamtwasseréquivalents, der in flissiger
Form gegen die Schwerkraft zurtickgehalten wird
I schnee  [KQ/M®] Lagerungsdichte des (reifen bzw. gesattigten) Schnees (nach
TARBOTON & LUCE 1 9 9 Gcinee 3 450 kg/m?)
} eis [kg/m3] Lagerungsdichte von Eis (nach TARBOTON & LUCE 1996:

J. eis — 917 kg/mg)

Hieraus wird wiederum Uber einen Darcy-Ansatz der tatsédchliche Schmelzwasseraus-
fluss im aktuellen Zeitschritt ermittelt:

Gi Al GA B 43 (3.92)
mit;

Ksat [mm/h] Gesattigte hydraulische Leitfahigkeit der Schneedecke (nach
TARBOTON & LUCE 1996: Ksa: = 20 000 mm/h)
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3.4.8 HOHENZONIERTE SCHNEEMODELLIERUNG INNERHALB VON
TEILGEBIETEN

Die hthenabhangige Ubertragung der Lufttemperatur auf die Flache erfolgt im Allgemei-
nen auf Grundlage der mittleren Hohe eines Teilgebiets. Somit weist jedes Teilgebiet fur
alle Landnutzungs-Boden-Kompartimente eine einheitliche Lufttemperatur auf. In sehr
stark relieffierten alpinen Einzugsgebieten konnen jedoch innerhalb eines Teilgebiets
Hohendifferenzen von mehreren hundert Metern auftreten, die erhebliche Temperaturun-
terschiede innerhalb des Teilgebietes bedingen. Dies hat wiederum grof3en Einfluss auf
die Akkumulation und Schmelze der Schneedecke (vgl. 3.4.2 bis 3.4.4).

Arbeitetet man mit einer mittleren Hohe je Teilgebiet, kann das in Gebieten mit ausge-
pragten Héhenunterschieden zu Fehleinschatzungen beim Verlauf der Schneeschmelze
fuhren. In der Realitat folgt die Schneeschmelze dem Ho6hengradienten im Gebiet und
verlauft somit gedampft. Beim Ansatz einer mittleren Hohe setzt die simulierte Schnee-
schmelze hingegen zu spat ein, verlauft zu intensiv und ist dann zu friih beendet. Daher
besteht in LARSIM die Moglichkeit die Schneedynamik innerhalb eines Teilgebiets ho-
hendifferenziert zu berechnen.

Hierflr stehen unterschiedliche Verfahren zur Verfigung, um die H6henzonierung inner-
halb eines Teilgebiets abzubilden (Wasserwirtschaftsamt Weilheim 2011). Im Idealfall
wird die reale Hohenverteilung innerhalb der Teilgebiete aus einem digitalen Hohenmo-
dell abgeleitet. Fur vorzugebende Hohenstufenabstande (z.B. 100 m) werden dann die
Flachenanteile der einzelnen Hohenschichten in den Teilgebieten ermittelt.

Bei der raumlichen Interpolation der Lufttemperatur werden die einzelnen Héhenschich-
ten berlcksichtigt, sodass sich innerhalb des Teilgebiets ein entsprechender Lufttempe-
raturgradient ergibt. Die Schneemodellierung erfolgt nun getrennt fur die einzelnen Ho6-
henschichten unter Berticksichtigung der jeweiligen héhenschichtspezifischen Lufttempe-
ratur.

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

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

3.4.9.1 HINTERGRUND

Die Energiebilanz der Schneedecke und damit ihr Abschmelzverhalten wird maf3geblich
von der Globalstrahlung gesteuert. Die tatsachlich auf eine Flache einwirkende Glo-
balstrahlung h&ngt wiederum in erheblichem Maf3e 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, wahrend der diffuse Anteil von der gesamten Himmelhalbkugel kommt. Die
Globalstrahlung wird in der Regel als Strahlungsfluss gegen eine horizontale Flache an-
gegeben. Da natirliche Flachen 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 kénnen bestimmte Flachen je nach Sonnenstand durch topographische Hin-
dernisse (z. B. Berge) von der direkten Sonnenstrahlung abgeschattet sein. Auch diese
Abschattung beeinflusst somit die auf einer Flache eingehende Globalstrahlung.

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

- Exposition (Himmelsrichtung, in der die betrachtete Flache ausgerichtet ist)
- Hangneigung (Neigung der betrachteten Flache)

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

Mithilfe der Schnee-Kompartimente kann der Einfluss von Hangneigung, Exposition und
Abschattung auf die direkte Sonnenstrahlung bei der Schneemodellierung bericksichtigt
werden. Zudem ermdglichen die Schnee-Kompartimente es den Einfluss der Hohenlage
und deren Wirkung auf die Lufttemperatur zu bertcksichtigen.

Darlber hinaus erlauben die vielfaltigen Mdglichkeiten zur Konfiguration der Schnee-
Kompartimente den Detailgrad der Schneesimulation an die raumlichen Gegebenheiten
des Modellgebiets anzupassen (dazu mehr in Abschnitt 3.4.9.3). So ist es beispielsweise
mdglich, im alpinen Oberlauf eines Modells innerhalb einzelner Teilgebiete unterschiedli-
che Hohenlagen, Hangneigungen, Expositionen und Abschattungseffekte bei der
Schneemodellierung zu berilicksichtigen, wahrend 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 naturraumlichen Gegebenheiten angepasst werden.

-59-



3.4.9.2 PROZESSORIENTIERTE KORREKTUR DER GLOBALS TRAHLUNG BEI DER
SCHNEEMODELLIERUNG

Voraussetzung fur die Verwendung von Schnee-Kompartimenten ist die Berechnung ei-
ner vollstandigen 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 Grole, die mafigeblich durch Hangneigung, Exposition und Abschattung beeinflusst
wird.

Die Korrektur der Globalstrahlung erfolgt in Abhangigkeit des aktuellen Sonnenstands.
Dabei wird fir jeden Berechnungspunkt (bzw. jedes Schnee-Kompartiment) und fir 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 fur den direkten Anteil der Globalstrahlung erfolgt, muss die gesam-
te Globalstrahlung zunéchst in ihren diffusen und direkten Anteil aufgespaltet werden.
MousAvI MALEKI et al. (2017) analysierten zahlreiche empirische Formeln zur Abschét-
zung des diffusen Anteils der Globalstrahlung. GemanR dieser Analyse liefert eine einfa-
che und daher recheneffiziente Formel von ORGILL & HOLLANDS (1977) gute Resultate fir
Messwerte in Wien. Die zur Vermeidung einer Diskontinuitat leicht angepasste Formel
lautet wie folgt:

DT 6T T i P TR T
Mie 61 ™UL i PB X X p& D i 3.93
DL 61 p i ™ X X

Dabei spiegelt die clearness ratio Cr das Verhaltnis zwischen der auf einer ebenen Fla-
che am Boden gemessener Globalstrahlung (Rc) und der Globalstrahlung au3erhalb der
Atmosphére wider:

51 i 3.94
Y
mit:
Ro [W/m?] Globalstrahlung au3erhalb der Atmosphére
Cr [] clearness ratio: Verhaltnis der gemessenen Globalstrahlung an
der Erdoberflache und der Globalstrahlung auRerhalb der Atmo-
sphare
I iff [] Relativer Anteil der diffusen Strahlung an der gesamten Glo-
balstrahlung Rc
Die Globalstrahlung auf3erhalb der Atmosphére (Ro) ergibt sich aus:
YOQY6@q
Ay 3.95

pTT
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mit:
RadSumRel [%] Relative Strahlungssumme fir aktuellen Zeitschritt t (nach LAU-
SCHER 1934)

Ra [Wh/m?] Sonnenstrahlung an der Atmosphéarenobergrenze (siehe Formel
(3.162))

Diese Formel liefert sehr ahnliche Ergebnisse wie der etwas rechenaufwandiger An-
satz von ERBs et al. (1982), der erfolgreich in Alpine3D (LEHNING et al. 2006) einge-
setzt wird (Abb. 3-8).
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Clearness ratio]

—Erbs et al. (Alpine3d) Orgill & Hollands (LARSIM)
Abb. 3-8 Anteil der diffusen Strahlung rqir als Funktion der clearness ratio Cr ge-
malf der in Alpine3d verwendeten Formel nach ERBS et al. (1982) und der

fir LARSIM vorgeschlagenen einfacheren Formel nach ORGILL & HOL-
LANDS (1978)

Auf Basis von rgr wird die direkte Sonnenstrahlung als Funktion der gemessenen Glo-
balstrahlung (Rc } wie folgt berechnet:

Y p 1 OY 3.96

mit:
R [W/m?] (unkorrigierte) direkte Sonnenstrahlung
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Korrektur der direkten kurzwelligen Strahlung

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

5 & Q4 GO Ao B OO0 397
: Al DOOAOEI3 OA1 Al D puyYT

mit:
Azimut [°] Einfallsrichtung der direkten Strahlung[ 0 é 3 6 0]
OZWI [rad] Ortszeitwinkel
a [rad] Deklination der Sonne =0,41*c o s (*2d- 172)/ 365)
d = Tagesnummer (1. Januar = 1)
a [rad] Geographische Breite

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

[V

0 Yo -
0 Ot GW 3.98
"Q .r[ 13
6 Hoo—rPSPYT 3.99
pC pyTm
mit:
h [] Wabhre Ortszeit
Std [1 Aktuelle Stunde in MEZ[ 0 é 2 3]
o [°] Geographische Lange
OzZWI [rad] Ortszeitwinkel

Ist der Nenner des ersten Ausdrucks in Gleichung 3.97 kleiner 0.0, dann gilt:
0 & Q& 000G Qa dpop T RIQ p¢ 3.100

d & Q4 6800 Q& dpow T "DIQ pC

Der nach Formeln 3.97 und 3.100 berechnete Azimut weifl3t im Suden einen Wert von 0°
und im Norden -180° auf (Sid-Azimut). Da in LARSIM jedoch mit einem Nord-Azimut
gearbeitet wird, gilt weiter:

B & Q& 6008 Q& GpOY Tt 3.101

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

N O “ ,
YO W OAOKIE7F DE)I Al DAITOAI OO0— T — 3.102
CT  pym
mit:
SOWI  [7] Sonnenwinkel
Abb. 3-9 veranschaulicht die beiden Gré3en (Nord-)Azimut und Sonnenwinkel.
. ~
Aamutk/
N
Abb. 3-9 Azimut (Einfallsrichtung gegen Nord) und SOWI (Einfallswinkel) der

Sonne

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

Yk YOYQéi i Y Qé i iy 3.103
mit:
Rikorr [W/m?] korrigierte direkte Sonnenstrahlung
RKoTrTabschattung [] Korrekturfaktor Abschattung
RKOITExpo,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) geprtift, ob die Flache komplett, teilweise
oder gar nicht beschattet ist. Liegt die betrachtete Flache komplett im Schatten, ist
RKoITabschattung = 0.0, ist die Flache komplett unbeschattet, betrdgt RKorrabschattung = 1.0. Ist
die Flache teilweise beschattet, liegt der Korrekturfaktor RKorr abschatung ZWischen 0 und 1.
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Sofern die Flache nicht komplett im Schatten liegt, wird im zweiten Schritt die Wirkung
von Hangneigung und Exposition mit den von BREMICKER (1990) vorgeschlagenen For-
meln bericksichtigt. Die Gesamtkorrektur flr Exposition und Hangneigung setzt sich da-
bei aus zwei Korrekturfaktoren zusammen:

YQE I i YQEIOYQE T i 3.104

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

YVOE i i p 3.105
AT ®0 @AY 0O

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

YQET AT W0 QAT ®d Qb 6@ OW0d w0 3.106
DAV 0 AT ¢ Q& 6@ ‘006 w0

mit:
SOWI [rad] Einfallswinkel der Sonne
Azimut [rad] Einfallsrichtung der Sonne zum Norden
HAEX [rad] Hangexposition nach Nord
HAWI [rad] Hangneigung

Unterschreitet Rkorr, den Wert 0.0, so liegt der entsprechende Hangbereich im Schatten
und RKorrexponeigung 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 groR3er ist als der Einfallswinkel der
Sonnenstrahlung. Fur diesen Fall wird und RKkorrexpo,neigung €benfalls auf null gesetzt.

Wahrend die Abschattung (RKorrabschattung) NUr zu einer Verringerung der direkten Strah-
lung fuhren kann, ist durch Exposition und Neigung (RKOrrexponeigung) @UCh eine Erhéhung
der auf den Hang einwirkenden direkten Strahlung méglich.

Wie bereits erwahnt, erfolgt die Korrektur der Globalstrahlung nur fur den direkten Anteil
der Strahlung (R)). Der diffuse Anteil (Rc T R)) bleibt unverandert. So ergibt sich fur das
Schnee-Kompartiment nach Korrektur der direkten Strahlung folgende gesamte Glo-
balstrahlung als EingangsgréR3e fur die Berechnung der Schneedecke:

T YOY  Yh 3.107

mit:

Rekor  [W/m?] 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 dhnliche Landnutzungen und Bo-
deneigenschaften (sowie ggf. Abfluss-Prozess-Typen) abbilden. Daher wird fur 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 Héhenzonierung fiir die Schneeberechnung dar (Ka-
pitel 3.4.8). Hier werden die TGB nochmal in H6henzonen unterteilt und es werden die
resultierenden Unterschiede der Lufttemperatur bei der Schneemodellierung berticksich-
tigt. Die in den einzelnen H6henzonen anfallende Schneeschmelze wird dann auf die
LBK verteilt.

Mit den Schnee-Kompartimenten (fortan SK) wird das Konzept der H6henzonierung er-
weitert. Die Schneemodellierung wird komplett von den LBK getrennt und erfolgt auf der
Ebene separater, unabhéangig ausgewiesener SK. Dabei sind auch diese SK als subska-
lige Kompartimente von TGB definiert. Genau wie die LBK kdnnen auch die SK aus
raumlich getrennten Bereichen innerhalb eines TGB bestehen. Entscheidend fir die Zu-
sammenfassung von Flachen als SK ist lediglich die Ahnlichkeit der Eigenschaften, un-
abhangig von der genauen Lage innerhalb des TGB.

Eigenschaften von Schnee-Kompartimenten

In SK werden Flachen innerhalb eines TGB zusammengefasst, die ahnliche fir die
Schneemodellierung relevante Eigenschaften besitzen. Dabei kdnnen folgende Eigen-
schaften berucksichtigt werden:

- Landnutzung

- Hohenlage

- Hangneigung

- Exposition

- Abschattung (als Funktion von Azimut und Sonneneinfallswinkel)

Mit Ausnahme der Landnutzung kann fir jedes einzelne SK frei gewahlt werden, welche
dieser Eigenschaften fur das SK definiert werden. (Hangneigung und Exposition missen
allerdings aufgrund der Rechenanforderungen immer gemeinsam definiert sein.) So kon-
nen beispielsweise in einem TGB die SK nach allen oben genannten Eigenschaften diffe-
renziert werden, in einem anderen wird TGB jedoch auf eine Berticksichtigung der Ab-
schattung verzichtet. In einem weiteren TGB kdnnte dann neben der Landnutzung nur die
Hohenlage als Unterscheidungskriterium herangezogen werden. Weiter besteht auch die
Moglichkeit, SK tberhaupt nur fir ausgewdahlte TGB im Modellgebiet zu definieren. Fir
die restlichen TGB ohne SK erfolgt die Schneemodellierung dann auf klassische Art, d.h.
auf Basis der LBK.
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Landnutzung

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

- Wasser

- Nadelwald

- Mischwald

- Laubwald

- Freiland

- Gdf. Gletscher

Fur Wasserflachen wird in LARSIM generell keine Schneedynamik simuliert. Der gesam-
te fallende Niederschlag wird direkt dem Abfluss zugerechnet. Fir 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
AFreilandidi zusammengefasst. F¢r diese er
dynamik.

In der Regel werden die SK also nur in 5 oder 6 Landnutzungsklassen unterteilt, wahrend
die LBK ca. 15 i 20 Landnutzungsklassen unterscheiden. Dies er¢ffnet die Moglichkeit,
mithilfe der SK den Rechenaufwand bei der Schneesimulation gegeniber dem klassi-
schen Ansatz in LARSIM sogar zu reduzieren (indem SK nur hinsichtlich Landnutzung
differenziert ausgewiesen werden).

Hohenlange, Hangneigung und Exposition

Bei der Ausweisung von SK im Rahmen der Modellaufstellung sollte fiir jedes TGB auf
eine sinnvolle Klassifizierung fur Hohenlage, Hangneigung und Exposition geachtet wer-
den. Dadurch wird gewahrleistet, dass die Anzahl der SK und damit der Rechenaufwand
bei der Schneemodellierung nicht unnétig groR 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 flir ein TGB aktuellen Werte fir den Azimut
und den Sonnenwinkel werden im Modell als Funktion von Datum, Uhrzeit und geogra-
phischer Breite berechnet. Fir die SK muss somit angegeben werden, wie grof3 die Ab-
schattung der direkten Sonnenstrahlung bei gegebenem Azimut und Sonnenwinkel ist.
Ein Punkt ist dabei entweder abgeschattet oder nicht. Da die SK durch Flachen reprasen-
tiert werden, konnen 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-
tragt 1. Bei SOWI 3 ist das SK nicht abgeschattet, der Abschattungsgrad betragt 0. Bei
Sonnenwinkeln zwischen 1 und 2 ist das SK teilweise abgeschattet, bei SOWI 2 betragt
der Abschattungsgrad beispielsweise 0.5.

-66-

fol gt

e



\
oW > ‘-)O\“

\E =/

Abb. 3-10 Abschattung eines SK in Abhangigkeit vom Sonnenwinkel (SOWI)

Um die Abschattung eines SK zu definieren, werden fir das betroffene SK Azimut-
Stitzstellen angegeben. Fir jede Azimut-Stitzstelle werden dann mindestens zwei Son-
nenwinkel angegeben, bis zu welchem Sonnenwinkel das SK komplett im Schatten liegt
und ab welchem Sonnenwinkel es vollstandig unbeschattet ist. Dazwischen kénnen fur
beliebig viele Beschattungsgrade zugehorige Sonnenwinkel angegeben werden. Liegt
der aktuelle Sonnenwinkel zwischen zwei Stitzstellen, wird der Abschattungsgrad linear
interpoliert. Dies wird schematisch anhand von Abb. 3-11 verdeutlicht.
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Abb. 3-11 Stark vereinfachte Darstellung der beiden Sonnenwinkel (SOWI) eines
SK in Abh&ngigkeit vom Azimut sowie der Nachbildung dieser Verlaufe
in LARSIM durch Azimut-Stitzpunkte. Rot bzw. gelb: SOWI, ab dem kei-
ne Abschattung vorliegt. Blau bzw. grau: SOWI, bis zu dem vollstandige
Abschattung vorliegt
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Die realen Verlaufe der Sonnenwinkel, bis zu denen komplette Abschattung vorliegt und
ab dem gar keine Beschattung des SK vorliegt, werden durch die Azimut-Stitzstellen
beschrieben. Zwischen diesen Stitzstellen wird linear interpoliert, sodass der reale Ver-
lauf angen&hert wird. Die Anzahl der Stltzstellen 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 fur einzelne SK angegeben werden, in welches nachfolgende SK der Schnee ggf.
verfrachtet wird (z.B. von einem hoher in ein tiefer gelegenes SK). Uberschiissiger
Schnee aus den am tiefsten gelegenen SK eines TGB wird in das hydrologisch nachfol-
gende TGB weitergegeben. Fir diese SK wird entsprechend kein Nachfolge-SK angege-
ben.

Aufteilung des Schneeschmelz-Wasserdargebots in die LBK

Da die SK nicht die gleichen Flachen abbilden wie die LBK, muss das Wasserdargebot
aus der Schneeschmelze aus den SK auf die LBK umverteilt werden (Abb. 3-12). Dazu
wird fur jedes SK angegeben, welcher Anteil des dort anfallenden Schmelzwassers in die
einzelnen LBK des TGB entwassert. Diese prozentualen Anteile entsprechen den Fla-
chenanteilen der SK an den LBK, die man durch raumliches Verschneiden der SK-
Flachen mit den LBK-Flachen erhalt.?

TGB
A

SK1 SK2 SK3
chneedeckenschmelze

TGB Teilgebiet
Umverteilung der SK1 Schneekompartiment
Schneeschmelzflisse Abflussbildung LBK1 Landnut_zungBoden
Kompartiment

Y
LBK1 LBK2 LBK3 e

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 Verfugung stehen, damit die Verteilungswerte durch Ver-
schneidung im GIS korrekt ermittelt werden kénnen.
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3.4.10 MASSENTRANSPORT VON SCHNEE UND EIS

In sehr hoch gelegenen, nivalen Gebieten (wie z.B. im Alpenraum) wird in der Realitét in
der Jahressumme mehr Schnee auf- als abgebaut. Infolgedessen wird in diesen Berei-
chen Schnee und Eis in fester Form talwarts verfrachtet. Dieser Massentransport findet in
erster Linie durch Lawinenabgange, Schneeverwehungen und GletscherflieRen statt.
Diese Prozesse koénnen in LARSIM mithilfe eines konzeptionellen Ansatzes summarisch
bertcksichtigt werden. Dieser Ansatz erfillt folgende Randbedingungen:

- Kein kontinuierlicher Aufbau der Schneedecke
- Einhaltung der Massenbilanz

- Grundlegende, Uberschlagige Abbildung des Massentransports unabhangig vom tat-
sachlichen Phanomen (Schneedrift, Lawinen, Gletscherflie3en)

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

Grundannahme des Verfahrens ist, dass Schnee nur bis zu einer gefalleabhangigen ma-
ximalen Menge akkumulieren kann. Wird der Schwellenwert fir die maximale Schneeak-
kumulation Uberschritten, 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 zunachst das Schneemodul voll-
standig berechnet. Uberschreitet das Schneewasseraquivalent danach den Schwellen-
wert, so wird der Anteil des Schnees, der den Schwellenwert Uberschreitet, vollstéandig in
das (gemanR der hydrologischen Vernetzung) nachfolgende Teilgebiet verfrachtet. Dabei
ist zu beachten, dass die Schneeberechnung und die Schwellenwertbetrachtung spezi-
fisch flr die Landnutzungs-Boden-Kompartimente (bzw. ggf. Schnee-Kompartimente)
durchgefuhrt werden.

Teilgebietsspezifischer Schwellenwert:

Der Schwellenwert fir die maximale Schneeakkumulation wird in Abhangigkeit der Gefal-
leverhaltnisse im jeweiligen Teilgebiet ermittelt. Dabei wird davon ausgegangen, dass bei
steilerem Relief der Massentransport von Schnee bereits friiher einsetzt. Daher wird zu-
nachst das mittlere Gefalle im Teilgebiet wie folgt berechnet:

V( (3.108
"R E— )
mit:
Gef [ a] Mittleres Gefalle im Teilgebiet.
oqH [m] Mittlere Hohendifferenz im Teilgebiet.
L [km] Charakteristische Lange der FlieBwege (Abflusskonzentration) im

Teilgebiet.
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Auf Grundlage dieses Gefalles wird ein teilgebietsspezifischer (geféalleabhéngiger)
Schwellenwert fir den Massentransport von Schnee und Eis ermittelt:

PTTM3Dx00 3Dx00 (3109
37 - 370 )
pTtm viDp A@PO-' AEAE
mit:
SWiransp [Mm] Teilgebietsspezifischer (gefalleabhéngiger) Schwellenwert fur die
maximale Schneeakkumulation
MSW  [mm] Mittlerer Schwellenwert fir die maximale Schneeakkumulation bei
mittlerem Gefélle (MGef) (Einzelparameter in LARSIM)
SpwPr  [%] Prozentuale Spannweite des Schwellenwerts bezogen auf MSW
(Einzelparameter in LARSIM)
MGef [ a] Geféalle bei dem der Schwellenwert = MSW ist (Einzelparameter in
LARSIM)
r [1 Steigung der Beziehung bei MGef (Einzelparameter in LARSIM)

Der gefalleabhangige Schwellenwert lasst sich also tUber die GroRen MGef, MSW, SpwPr

und 2 skalieren. Al |l e vier Par amet er k°nnen

Hierbei ist zu beachten, dass bei einer SpwPr von 0 % unabhangig vom Gefélle ein kon-
stanter Schwellenwert angesetzt wird.

Der Schwellenwert und der Massentransport von Schnee und Eis beziehen sich auf das
Wasseraquivalent von Schnee als Mal3zahl. Neben dem Wasser&quivalent sind je nach
dem fir die Schneesimulation verwendeten Verfahren (siehe oben) weitere interne Zu-
standsgrofRen des Schnees vom Massentransport betroffen. Diese Zustandsgrof3en wer-
den geman ihrer jeweiligen Beziehung zum Wasseraquivalent angepasst (LUBW 2011a).
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3.5 GLETSCHERMODUL

3.5.1 GRUNDLAGEN DER GLETS CHERMODELLIERUNG IN LARSIM

Fur stark glazial beeinflusste Einzugsgebiete kann die Abflussreaktion von Gletschern
einen mafgeblichen Einfluss auf das Hochwassergeschehen haben (vgl. BRAUN & WE-
BER 2002). Durch das sehr vereinfachte Modul fir 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 unberlcksichtigt. Dazu bietet LARSIM ein separates Glet-
schermodul, das die fur den Abfluss wesentlichen Prozesse vereinfacht abbildet.

Stationare Gletscher

Es wird von stationaren Gletschern mit definierter, zeitlich konstanter Ausdehnung aus-
gegangen. Die langjahrige Dynamik des Gletschers mit Vorrliicken oder Abschmelzen
wird somit nicht abgebildet, da diese fur die kurzfristige Abflussdynamik nicht relevant ist.
Bei deutlichen Veranderungen der Gletscherflaichen muss dies in den Gebietsdaten be-
riicksichtigt werden (z.B. regelméRige Korrektur der Gletscherausdehnung in Zeitinterval-
len von 5 oder 10 Jahren).

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

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

Gesonderte Hoéhenzonierung fur Gletscherflachen

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

Bei der externen Hohenzonierung wird normalerweise vereinfachend davon ausgegan-
gen, dass sich alle Landnutzungs-Boden-Kompartimente eines Teilgebiets gleichm&Rig
auf alle Hohenzonen verteilen. Fir die bestmoégliche Simulation der Schnee- und Eis-
schmelze auf den Gletscherflachen ist es jedoch wichtig, dass die reale Hoéhenverteilung
der Landnutzung Gletscher in einem Teilgebiet bestmdglich nachgebildet wird. In Verbin-
dung mit dem Gletschermodul findet daher fiir die Landnutzung Gletscher eine separate
Hbéhenzonierung statt. Damit ist sichergestellt, dass fir die Landnutzung Gletscher eine
korrekte Hohenzonierung vorliegt und die Simulation der Schnee- und Eisdynamik ho-
henzonenspezifisch erfolgt.
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3.5.2 SCHNEEDYNAMIK AUF GL ETSCHERFLACHEN

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

Schnee-Massentransport auf Gletscherflachen

Die folgenden Ausfuhrungen gelten nur fur 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 Gletscherflachen leicht mo-
difiziert. Sofern sich innerhalb des Teilgebiets mehr als 10 % Gletscher befinden, wird
Uberschussiger Schnee von anderen Landnutzungen (wenn moglich) auf den Gletscher
verfrachtet. Dabei wird der Schnee innerhalb der gleichen Héhenzone transportiert, so-
fern in dieser Hohenzone eine Gletscherflache vorliegt. Falls dies nicht gegeben ist, wird
der Uberschissige Schnee auf die nachst tiefer gelegene Hohenzone verfrachtet, in der
eine Gletscherflache vorhanden ist. Dadurch soll ein Transport des Schnees beispiels-
weise von den Hangen auf den Gletscher im Tal simuliert werden. Falls innerhalb einer
Hohenzone oder darunter keine Gletscherflache mehr vorliegt (Gletscher endet im Teil-
gebiet), dann wird Uberschissiger Schnee von Nicht-Gletscher-Landnutzungen wie ge-
wohnlich der néchst tieferliegenden Hohenzone zugefuhrt (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 fur den Massentransport auf dem Gletscher bertcksichtigt werden kann. Sofern
dann auf der Landnutzung Gletscher innerhalb einer Hohenzone tberschissiger Schnee
vorliegt, wird dieser auf dem Gletscher in die néchst tiefer gelegene Héhenzone transpor-
tiert. Ist auf dem Gletscher die unterste Hohenzone des Teilgebiets erreicht, wird der
Schnee dem né&chsten Teilgebiet zugefihrt.

Wird einem Teilgebiet Schnee aus einem stromaufwarts liegenden Teilgebiet zugefihrt,
so wird dieser Schnee auf den Gletscher (in die oberste Hohenzone) verfrachtet, sofern
der Gletscher mehr als 10% der Flache des Teilgebiets einnimmt. Andernfalls wird der
Schnee gleichmafig auf alle Landnutzungen (und Héhenzonen) des Teilgebiets verteilt.

Ubergang von Schnee zu Firn bzw. Eis

Fir die Landnutzung Gletscher wird in vereinfachter Weise bericksichtigt, dass ein klei-
ner Teil des Schnees in Firn und Eis umgewandelt wird. Hierflr wird davon ausgegan-
gen, dass ein konstanter Anteil des Schnee-Wasseraquivalents (des Schnees auf dem
Gletscher) in Eis Ubergeht. Bei einem stationéren Gletscher sollte das so im Jahresmittel
gebil dete Eis in etwa der j2hrlichen Ei
kann als Kalibrierparameter fur 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 berticksichtigt werden soll,
kann die Rate auf 0,0 %/Tag gesetzt werden.
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3.5.3 ENERGIEBILANZ AUF GL ETSCHERFLACHEN

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

Zur Berechnung der Gletschereis-Schmelze wird eine Energiebilanzbetrachtung der
Gletscheroberflache durchgefihrt. Hierfiir wird die vollstdndige Energiebilanz analog zum

Schneemodul herangezogen (Kapitel 3.4.4.3). Nicht berlcksichtigt wird dabei jedoch die

Warmeleitung im Gletscherkdrper b z w . der AK2|lteinhaltfAn des Eise:
der aperen Gletscheroberflache ergibt sich daher wie folgt:

7 7 7 7 7 7 (3.110)
mit:
Wit [W/m?] Energiebilanz der Gletscheroberflache
Whiea  [W/m?] Warmestrom durch Niederschlag

Werns  [W/M?] Kurzwellige Strahlungsbilanz

Wene  [W/m?] Langwellige Strahlungsbilanz

Weense  [W/Mm?] Strom fiihlbarer Warme

Wiaent  [W/m?] Strom latenter Warme (Verdunstung, Kondensation, Sublimation)

Der Ansatz entspricht somit dem vollstandigen Energiebilanzansatz fir Schnee (Kapitel
3.4.4.3) mit Ausnahme des Bodenwarmestroms (Wg), der fir Gletschereis keine Rolle
spielt.

Die durch flissigen Niederschlag (Regen) eingetragene Warme berechnet sich dabei wie
folgt:

. . ¥ AP (3.111)
OBcgpnm
mit:
N [mm] Ni ederschlagsmenge ©¥m Zeitschritt (a
Thied [°C] Temperatur des flissigen Niederschlags

Cpwasser [J/(kg °C)] Warmekapazitat des flissigen Wassers (programminterne Kon-
stante: 4186,8 J/(kg °C))

ta [h] Rechenschrittweite in Stunden

Fur Niederschlag, der als Schnee fallt, wird angenommen, dass dieser die Temperatur
von 0 °C aufweist. Dem flissigen Niederschlag (Regen) wird normalerweise die aktuelle
Lufttemperatur zugewiesen.
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Die kurzwellige Strahlungsbilanz fur die Eisoberflache wird wie folgt ermittelt:

7 R P (3.112)
mit:
Rc [W/m?] Globalstrahlung an der Bodenoberflache
&Eis [-] Absorptionskoeffizient des Gletschereises fur kurzwellige Strah-

lung
(Kalibriergrofie)

Das Absorptionsvermogen (= 1 7 Albedo) des Gletschereises unterschiedet sich vom
Absorptionsvermégen des Schnees und wird daher als zuséatzliche Pegelkontrollbereichs-

spezifische KalibriergroRe eingefihrt. Der plausible Wertebereich fir das Absorptions-

ver m°gen von Gletschereis |iegt etwa zwischen
BAUMGARTNER & LIEBSCHER 1996).

Die langwellige Strahlungsbilanz ist durch folgende Grundgleichung definiert:

7 ’ ’ ~® (3.113)
mit:
Riam  [W/m?] Warmestrahlung aus der Atmosphére (Gegenstrahlung)
Rieis [W/m?] Warmestrahlung der Schneedecke
Leis [1 Absorptions- und Emissionskoeffizient von Eis fir Warmestrah-

lung (Programminterne Konstante: 0,93)

Im Gegensatz zu Schnee wirkt Eis im Infrarot-Bereich (Wéarmestrahlung) nicht wie ein

schwarzer Strahler, sondern weist einen Emissions-und Absorptionsgrad vol
0,94 auf (DWD 1987: S. 24). Daher wird ein mittlerer Koeffizient von 0,93 bei der Berech-

nung der langweiligen Strahlungsbilanz berlcksichtigt.

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

5 £9¢ xim o (3.114)

Die Annahme einer Eisoberflachentemperatur von 0 °C stellt eine Vereinfachung dar. Um

die tatsachliche Temperatur des Eiskérpers bzw. der Eisoberflache berechnen zu kén-

nen, miussten neben der Energiebilanz auch der Energiegehalt des Eises (bzw. Kaltein-

halt) sowie die Warmeleitung im Eis mitberiicksichtigt werden. Zumindest flr Zeiten der

Eisschmelze ist die Annahme einer Temperatur von 0 °C an der aperen Gletscherober-

flache ein valider Ansatz. Wéhrend Zeiten mit komplett gefrorener Eisoberflache (negati-
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ver Energiebilanz) liegt die Oberflachentemperatur moglicherweise unter 0 °C, sodass
dann die Ausstrahlung Uberschatzt wird. Diese Ungenauigkeit ist im Vergleich zur gesam-
ten Energiebilanz jedoch als gering einzuschatzen (vgl. BAUMGARTNER UND LIEBSCHER
1996: S. 291).

Auch fur die turbulenten Strome fuhlbarer und latenter Warme wird vereinfachend ange-
nommen, dass die Temperatur an der Eisoberflache 0 °C betragt. Ausgehend von dieser
Annahme konnen die turbulenten Warmestrome mithilfe eines Dalton-Ansatzes aus den
Differenzen der Temperatur bzw. des Wasserdampfdrucks an der Eisoberflache und in
der Luft berechnet werden. Dabei werden fir fihlbare und latente Warme dieselben
windabhangigen Ubergangskoeffizienten angesetzt:

7 A AM2I4 m (3.115)
7 A AXDOroA A %EO # (3.116)
mit:
v [m/s] Windgeschwindigkeit

Ao eis [W/(m? "C)] Parameter des Ubergangskoeffizienten fur den turbulenten War-
mestrom Uber Eis (Wertebereich: 0,5 - 3,5 W/(m2 C)).

ayeis [J/(m3 "C)] Parameter des Ubergangskoeffizienten fur den turbulenten War-
mestrom Uber Eis (Wertebereich: 0,8 - 2,5 J/(m3 "C)).

€s [hPa] Sattigungswasserdampfdruck Uber Eis bei einer Temperatur von
0°C

eLuft [hPa] Realer Wasserdampfdruck in der Luft

b [°C/hPa]  Kehrwert der Psychrometerkonstante tber Schnee und Eis bei 0

°C (programminterne Konstante: 1,76 °C/hPa)

Fur Schnee existieren bereits Pegelkontrollbereichs-spezifische Kalibrierparameter (ag
und ai). Um die Gletschereisschmelze separat zu kalibrieren, werden zusatzliche Kalib-
rierparameter fur Eis verwendet.

Grundsatzlich ist der Sattigungsdampfdruck tUber Eis etwas geringer als tber (unterkihl-
tem) Wasser. Fir 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 Sattigungsdampfdrucks tber Eis bei 0 °C die nachfolgende Formel verwendet
werden, indem fir die Temperatur 0 °C angesetzt wird. Der Sattigungsdampfdruck (in der
Luft und Uber 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 SCHERFLACHEN

Solange die Energiebilanz fiir die Gletschereisoberflache nicht positiv ist Wt O 0 AW/ m
tritt keine Eisschmelze auf dem aperen Gletscher auf. Gletschereis schmilzt dann, wenn

Wit positiv ist. Wie oben erlautert, werden Kalteinhalt und Warmeleitung im Eiskorper im
vorliegenden einfachen Ansatz vernachlassigt. Die Umrechnung von Energiestromdichte

in Schmelzrate erfolgt dabei wie folgt:

. CQTT .
E 7 C)O— AIT70 T (3.117)
mit:
Ireal [mm/h] Aus der Energiebilanz resultierende Schmelzrate des Glet-
schereises
lschmeiz  [J/KQ] Schmelzwéarme 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 tastséchlichen Wasserdargebot
aus der Gletschereisschmelze.

3.5.5 ABFLUSSBILDUNG UND A BFLUSSKONZENTRATION AUF GLETSCHER-
FLACHEN

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

In der Realitat flie3t das Wasserdargebot zum Teil auf, im und zum grof3ten 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 kénnen diese komplexen Prozesse naturgemaf
nur vereinfacht nachgebildet werden.

Im Normalfall wird fur die Landnutzungs-Boden-Kompartimente der Gletscherflachen ein
Bodenspeichervolumen von 0 mm vorgegeben. Dies fihrt dazu, dass das gesamte Was-
serdargebot den Gebietsspeichern fur Direktabfluss zugefihrt wird. In diesem Fall rea-
giert der Gletscher analog zu einer versiegelten Flache. Die Abflusskonzentration tber
die Direktabflussspeicher erfolgt schnell und mit geringer Retention.

Alternativ soll es jedoch auch mdglich sein, ein (fiktives) Bodenspeichervolumen fir die
Gletscherflachen 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 Fillung. Somit wirkt zum einen das fiktive Bodenspei-
chervolumen retardierend und zum anderen erfolgt zumindest ein Teil der Abflusskon-
zentration Uber die langsamer reagierenden Gebietsspeicher fur Interflow und Basisab-
fluss. Durch diese Alternative kann erforderlichenfalls eine verzogerte Abflussreaktion
des Gletschers ndherungsweise nachgebildet werden.

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

3.6.1 GRUNDLEGENDER AUFBAU DES BODENSPEICHERS

Der Bodenspeicher bt einen entscheidenden Einfluss auf den Wasserhaushalt aus, da
er das aus Regen bzw. aus der Schneeschmelze stammende Wasser speichern und so-
mit fir die Evapotranspiration wieder zur Verfiigung stellen kann. Beim Fehlen eines Bo-
denspeichers (z.B. auf Seeoberflachen oder auf versiegelten Flachen) gelangt ein we-
sentlich gréRerer 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 i oder Varian-
tendavoni wer den in der Literatur h?2ufig auch als
(VIC) oder ARNO-Modell bezeichnet (vgl. TODINI 1996, LOHMANN et al. 1998, BEVEN

2012).

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

Zur Parametrisierung des Bodenspeichervolumens kdnnen in LARSIM zwei unterschied-
liche Anséatze gewahlt 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 pflanzenverfiigbar) durch Schwellenwerte
des relativen Bodenwassergehalts (Wz, Ws, vgl. Abb. 3-14).

Alternativ hierzu kdnnen die Volumina fur die nutzbare Feldkapazitat und die Luftkapazi-
tat explizit vorgegeben werden. In diesem Fall entspricht die Luftkapazitat dem Volumen
des oberen Bodenspeichers, die nutzbare Feldkapazitat dem Volumen des mittleren Bo-
denspeichers und die Summe aus beiden Werten dem Volumen des Gesamtbodenspei-
chers. Der untere Bodenspeicher entfallt in diesem Fall (O mm), da das nicht pflanzenver-
flugbare Wasser in der nutzbaren Feldkapazitat nicht enthalten ist.

Auf dieser physikalischen Grundlage aufbauend beriicksichtigt der Xinanjiang-Ansatz
dariiber hinaus, dass die Bereitschaft zur Bildung schnellen Abflusses (Direktabfluss)
kleinraumig sehr heterogen ist. Diese kleinrdumige Heterogenitat wird implizit Gber die
sogenannte Bodenfeuchte-Sattigungsflachenfunktion (BSF) beriicksichtigt. Wobei diese
Funktion nicht alleine den Sattigungsflachenabfluss sondern die schnellen Abflusskom-
ponenten insgesamt (Direktabfluss) steuert.

Damit stellen die in LARSIM implementierten Bodenspeichermodule eine geeignete
Kombination der zuganglichen physikalischen Grundlagen (Bodenspeichervolumen) mit
einem statistischen Ansatz zur kleinraumigen Heterogenitat 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 zun&chst der einfachste in LARSIM implementierte Ansatz beschrieben, um da-
rauf aufbauend die verfiigbaren Modifikationen dieses Ansatzes zu erlautern.
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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 Uber
folgende Bilanzierung aus dem Wasserdargebot (Niederschlag bzw. Schneeschmelze),
dem Wasserentzug durch die Evapotranspiration sowie der Abflussbildung berechnet
(Abb. 3-14):

7 Op 7 0 00 % O 130 130 130 (3.118)
mit:
Wo(t)  [mm] Flllung des Bodenspeichers zum Zeitpunkt t
P(t) [mm] Wasser aus Niederschlag oder Schneeschmelze
Ea(t)  [mm] Aktuelle Evapotranspiration
QSp(t) [mm] Direktabfluss
QS((t) [mm] Laterale Drainage aus dem Bodenspeicher (Interflow)
QSc(t) [mm] Vertikale Perkolation aus dem Bodenspeicher (Basisabfluss)

Abflusshildung Abflusskonzentration
(Bodenmodul) (Gebietsspeicher)

Wasserdargebot

@ —_ Direktabfluss

wZ q Interflow

Bodenspeicher

|II

Basisabfluss

k4

Abb. 3-14 Aufteilung des Abflusses im Bodenspeicher mit drei Abflusskomponen-
ten.
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Der Direktabfluss reprasentiert in diesem Ansatz alle Abflusshildungsprozesse, die zu
schnellem Abfluss fuihren (langsamer und schneller Direktabfluss in Abb. 3-13). Die zu-
grundeliegenden physikalischen Prozesse umfassen dabei sowohl Oberflachenabfluss
infolge von Infiltrationsiiberschuss oder Sattigungsflachen wie auch schnellen lateralen
Abfluss im Boden (Pipeflow, Makroporenfluss etc.). Die genannten Prozesse werden
summarisch Uber die implementierte Bodenfeuchte-Sattigungsflachenfunktion (BSF) be-
rucksichtigt, bei der der Anteil des Direktabflusses mit zunehmender Fillung des Boden-
speichers und bei hohen Niederschlagsintensitaten zunimmt. Dabei wird der Direktab-
fluss im aktuellen Berechnungszeitschritt Uiber folgende Beziehungen beschrieben:

13 0 7 7 (3.119)
far
T 9 oTe 7 7
P37 0 A7 m
bzw.
13 o0 7 ; ; 7 T 0 (3.120)
P 7 A o7
far
7T T 0
P 7 0o A7 n
mit:
P [mm] Wasserdargebot (Niederschlag bzw. Schneeschmelze) im Be-
rechnungszeitschritt
Wo [mm] Fullung des Bodenspeichers zu Beginn des Berechnungs-
zeitschrittes
Wm [mm] Maximaler Wasserinhalt im gesamten Bodenspeicher
b [-] Formparameter der Bodenfeuchte-Sattigungsflachenfunktion

Abb. 3-16 bzw. Abb. 3-16 verdeutlichen die Abhangigkeit des Direktabflusses von der
aktuellen Fullung des Bodenspeichers und der GroRRe des Formparameters b bzw. der
Niederschlagsintensitat. Generell nimmt der Anteil des Direktabflusses mit zunehmender
Fullung des Bodenspeichers zu. Dasselbe gilt in geringerem MalRe fir die Intensitat des
Niederschlags.

Zudem wird deutlich, wie sich der Formparameter b der Bodenfeuchte-Séattigungsflachen-
funktion auf den Direktabfluss auswirkt. Bei kleinen Werten des Parameters b (z.B. 0,1)
tritt erst bei hoher Sattigung des Bodenspeichers eine deutliche Zunahme des Direktab-
flusses auf, wohingegen bei geringer Bodenfeuchte kaum Direktabfluss gebildet wird. Bei
gréReren Werten fir b ist der Direktabflussanteil auch bei geringen Bodenwassergehal-
ten deutlich hoher.
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Abb. 3-15 Auswirkung der relativen Fillung des Bodenspeichers bei einer Nieder-
schlagsintensitat von 10 mm/dt auf den Anteil des Direktabflusses am
Wasserdargebot fur unterschiedliche Formparameter b.

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