3 Methoden und Daten

Aufgrund der wenigen vorhandenen Messdaten, die z.T. nur in kurzen Zeitreihen vorliegen, werden
zur Bestimmung der Evapotranspiration im Untersuchungsgebiet Simulationen mit dem nicht-
hydrostatischen, mesoskaligen meteorologischen Modell FOOT3DK durchgefiihrt. Fiir den
Antrieb werden Simulationen des LM (Lokal Modell, Forschungsversion der Universitit Bonn)
genutzt, die einer Nestingkette entstammen und im ersten Schritt mit Simulationen des GME
(Global-Modell des Deutschen Wetterdienstes) angetrieben werden. Um die Simulationszeit in
einem realisierbaren Rahmen zu halten, gleichzeitig aber eine dynamische Kopplung an
groflskalige  Zirkulationsmodelle = zu  ermdglichen,  wird  zur  Erstellung  der
Verdunstungsklimatologie die Methode der statistisch-dynamischen Regionalisierung (Fuentes und
Heimann, 2000; Heimann, 2001) genutzt.

In diesem Kapitel wird zunichst das in der Arbeit verwendete Modell FOOT3DK vorgestellt. Da
der Realisierung der Interaktion zwischen Boden, Vegetation und Atmosphére in dieser Arbeit
besondere Bedeutung zukommt, wird das in FOOT3DK genutzte Soil-Vegetation-Atmosphere
Transfer (SVAT) Modul in einem eigenen Unterkapitel ausfiihrlicher vorgestellt. Anschlieend
wird die Nestingkette beschrieben, die die Eingangsdaten fiir die FOOT3DK-Simulationen liefert.
Das darauffolgende Unterkapitel beschiftigt sich mit den statistischen Methoden, die zur Erstellung
der Verdunstungsklimatologie zum Einsatz kommen, insbesondere mit der Berechnung von
Windrichtungsklassen und der Methode der statistisch-dynamischen Regionalisierung. SchlieBlich

werden noch die Daten beschrieben, die flir die Untersuchung genutzt wurden.

3.1 Das Modell FOOT3DK

Das hier verwendete Modell FOOT3DK ist ein nicht-hydrostatisches, mesoskaliges
meteorologisches Modell. Es wurde urspriinglich fiir die Simulation der Grenzschicht in den
mittleren Breiten entwickelt. Die in dieser Arbeit verwendete Version ist jedoch in der Lage, die
gesamte Troposphdre zu simulieren. Die Tauglichkeit des Modells fiir die Simulation der
wesentlichen atmosphérischen Prozesse in den Tropen und Subtropen ist durch Sensitivitdtsstudien
von Sogalla et al. (2001) nachgewiesen.

Das Modell kann sowohl genestet, als auch ungenestet betrieben werden. Im ungenesteten Betrieb
erfolgt die Initialisierung mittels eines vorgegebenen vertikalen Temperatur- und Feuchteprofils aus
einem Radiosondenaufstieg und einer geostrophischen Anstromung am Modelloberrand. Dieser
Antrieb kann wéhrend der Simulationszeit in mehreren Intervallen wiederholt werden. Das Modell

kann sowohl in sich selbst, als auch in verschiedene andere Modelle genestet werden. In dieser
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Arbeit wird es mit Simulationen des Lokal Modells des Deutschen Wetterdienstes (LM)
angetrieben.

Die horizontale Auflosung des Modells kann zwischen ca. 10 km und 300 m liegen. In dieser
Arbeit wird eine Auflosung von 3 km Gittermaschenweite benutzt. Sie stellt einen Kompromiss
zwischen den Notwendigkeiten einer moglichst feinen Auflosung der berechneten GroBen
einerseits und eines hinreichend grolen Gebietes zur Simulation andererseits dar. Bei einer
Gitterpunktsanzahl von 40 x 40 Punkten ergibt sich ein Simulationsgebiet von 120 x 120 km, das
den Bereich des mittleren Draa abdeckt (vgl. Abb.2.1). Die Simulationszeit einer nicht-
parallelisierten Version steht auf einer SUN Ultra 60 mit 2 Ultra SPARC-II Prozessoren a 450 MHz
in einem Verhiltnis von ca. 1:1 zur Integrationszeit. Auf einer SUN Fire V440 mit 4 Ultra SPARC-
III Prozessoren a 1062 MHz kann dieses Verhéltnis auf ca. 1:2 optimiert werden.

Die im Modell verwendeten Kataster liegen im Gauss-Kriiger Koordinatensystem vor. In diesem

System wird die Koordinate in West-Ost-Richtung als Abstand in
Metern zu einem Bezugslingengrad als sogenannter Rechtswert
angegeben, die Koordinate in Nord-Siid-Richtung beschreibt den
Abstand vom Aquator in Metern und wird Hochwert genannt. Da die
Meridiankonvergenz  in  diesem  Koordinatensystem  nicht
beriicksichtigt wird sollte die Kantenldnge des Simulationsgebietes
wenige 100 km nicht iiberschreiten, da es sonst zu Verzerrungen

kommt.
~ Die vertikale Auflésung des Modells ist variabel und betrigt fiir die
vorliegende Untersuchung 35 Schichten. Um eine hdhere vertikale
Auflosung am Modellunterrand zu erméglichen, sind die vertikalen
/ Schichten nicht dquidistant, sondern werden unter Verwendung einer
vorzugebenden mittleren Schichtdicke der untersten Modellschicht,
~ der Obergrenze des Modellgebietes und der Anzahl der Schichten
~ mittels einer Iteration erstellt. In den hier gezeigten Untersuchungen

- wurde als unterste Schichtdicke 50 m gewdhlt. Der Oberrand des

Simulationsgebietes kann frei gewéhlt werden und liegt bei 13 km.

Die Schichten orientieren sich an einer geldndefolgenden Koordinate

n (Pielke, 1984), die folgendermafen definiert ist:

Abbildung  3.1: topogra- ) _ % —h
phiefolgende Hohenkoordi- H-h
nate n .

mit
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z = Vertikalkoordinate im kartesischen System,
h = Hohe der Topographie und
H = Hohe des Modelloberrandes.

Die Spreizung der Schichten wird mit dem Spreizfaktor ¢ berechnet:
H-h=Yc*VAz [2]
k=1

mit:

n; = Anzahl der vertikalen Schichten und

Az,,;» = Schichtdicke der untersten Schicht.

Die Dicke der k-ten Modellschicht Az, am Referenzpunkt ist damit:

Azk = c(k_l)AZmin [3]

In Abb. 3.1 ist das Prinzip der topographiefolgenden 7-Koordinate und der Spreizung der
vertikalen Schichten dargestellt.

Die Integrationszeit des Modells betrdgt typischerweise einen bis drei Tage. Der
Integrationszeitschritt betridgt ca. 10 Sekunden, doch werden die simulierten Felder fiir die hier
dokumentierten Arbeiten nur stiindlich abgespeichert, um die Datenmengen in einem vertretbaren
Rahmen zu halten.

Die Berechnung der Variablen erfolgt auf einem Arakawa-C-Gitter (Mesinger und Arakawa, 1976).
Dabei liegen die Werte der skalaren Gréfen (z. B. Temperatur, Druck, Feuchte) jeweils im
Mittelpunkt einer Box, die vektoriellen GroBen (Winde, sowie Gradienten und turbulente
Transporte skalarer Gro3en) werden im Mittelpunkt der Einstrom- bzw. Ausstromfldache berechnet.
Die turbulenten Impulstransporte (u’v’, u’w’, v’w’) liegen in der Mitte der Schnittkanten der
jeweiligen Ein- bzw. Ausstromflichen. Dadurch liegen die Werte fiir die unterste
Atmosphédrenschicht (auBler fiir Vertikaltransporte) in einer Hohe von ca. 25 m iiber Grund
(abhdngig von der lokalen Schichtdicke der untersten Schicht {iber der Orographie). Fiir den
Vergleich zwischen Mess- und Modelldaten in Kapitel 4 werden die simulierte Werte der untersten
Atmosphérenschicht auf eine Hohe von 2 m liber Grund extrapoliert. Die Extrapolation erfolgt iiber
die Profilfunktionen der Monin-Obukhov-Ahnlichkeitstheorie, wobei die Stabilitit der Atmosphire
in Form der Bulk-Richardson-Zahl beriicksichtigt wird (Beljaars und Holtslag, 1991).

Die atmosphérischen Felder werden oberhalb der Verdrangungsschicht berechnet, d. h. die Groen
iiber Grund werden oberhalb der Bewuchsschicht berechnet, anderenfalls wiirden zuséitzliche
Parameterisierungen  erforderlich. Die Hohe der Verdringungsschicht ist in  der

Topographieinformation  enthalten und betrdgt iblicherweise 2/3 der Hohe der
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Rauhigkeitselemente. Die Rauhigkeitslinge wird dann oberhalb der Verdringungsschicht
eingesetzt.

Im Modell koénnen optional zwei verschiedene Advektionsschemata benutzt werden. Das
klassische, flussbasierte ,,Upstream‘“-Schema oder ein quasi-monotones Semi-Lagrange-Verfahren
(QMSL, Bermejo und Staniforth, 1992). Wéhrend beim ,,Upstream“-Schema in die Berechnung der
Impulsfliisse lediglich Informationen aus der Richtung der Advektion einflieBen, werden beim
QMSL-Schema alle umliegenden Gitterpunkte beriicksichtigt. Das QMSL-Schema ist dem
,Upstream“-Verfahren besonders in stark gegliedertem Gelidnde deutlich {iberlegen, da es eine
bessere Signalerhaltung zeigt und nicht so stark glittend wirkt wie das ,,Upstream®-Schema
(Briicher, 1997). Allerdings ist es nicht exakt massen- und energieerhaltend. Das ,,Upstream*-
Verfahren ist zwar massenerhaltend, hat aber eine hohere numerische Diffusion. In den hier
vorgestellten Untersuchungen wird ausschlielich das QMSL-Schema verwendet.

Die Berechnung der turbulenten Fliisse erfolgt in FOOT3DK {iber einen Gradientansatz. Fiir den

turbulenten Fluss einer skalaren GroBe ¢ in Richtung x; gilt:

Fo-wg--K_ 22 i=1,..,3 [4]

X X ax
i

Fiir die Impulsfliisse lautet die Beziehung:

ou :
F ., =uu'=-K_ : +% —5l..ge ij=1,..3 (5]
e "\ ox,  ox, 73

Dabei stellt der Parameter K den jeweiligen Diffusionskoeffizienten dar. Der zweite Term auf der
rechten Seite von Gleichung [5] ist notwendig, um die Berechnung der turbulenten kinetischen

Energie (TKE) konsistent aus dieser Berechnung zu ermoglichen. Es ist:

2
R e
e=—=—W'u"+vV'v'+w'w 6
ST ‘
Die vertikalen Diffusionskoeffizienten werden nach der Methode von Mellor und Yamada (1982)

bestimmt. Die prognostische Gleichung der TKE fiir vertikale Bewegungen lautet:

%:i Kzeﬁ +Pb +R —-& i=1,...,3 [7]
ot Ox, Ox, ‘
mit:
g:éwv' [8]
ou,
P=—uu —— 1,j=1,...,3 9
! M y [9]
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3

q
&= 10
0.74/ [10]

Der Auftriebsterm, P, wird dabei aus dem vertikalen turbulenten Transport der virtuellen
potentiellen Temperatur berechnet, der Scherungsterm, P, enthélt die turbulenten Impulstransporte
in alle drei Raumrichtungen und die Dissipation, &, ist proportional zu q3 und umgekehrt
proportional zur Mischungsweglinge /. Um die Entstehung von Turbulenz in konvektiven
Systemen berechnen zu konnen, wurde der Scherungsterm im Unterschied zu Mellor und Yamada
(1982) in alle drei Raumrichtungen erweitert.

Die vertikalen Diffusionskoeffizienten fiir die TKE, K., fiir Temperatur und Feuchte, K.y, und fiir
Impuls und alle anderen GroBen, Ky, werden aus der Mischungsweglinge, der TKE und

empirischen Parametern Sy und S), bestimmt.

K. =1g0.2 [11]
K., =4S, [12]
K., =4S, [13]

Die horizontalen Diffusionskoeffizienten entsprechen in FOOT3DK den um den Faktor 2,5
erhohten vertikalen (Gross, 1988), sofern nicht folgende Parameterisierung (7ag et al., 1979) einen

hoheren Wert liefert:

2 2 2
T ) +2{(g_u) (g_]] 4
X oy X 4

Am Unterrand des Modells werden die Fliusse nach der Monin-Oboukhov-Theorie iterativ

bestimmt. Dabei werden die Profilfunktionen nach Beljaars und Holtslag (1991) fiir stabile
Schichtungen und nach Businger et al. (1971) und Benoit (1977) fiir labile Schichtungen genutzt.
Fiir Wetterlagen mit vorherrschend freier Konvektion ist eine Erweiterung nach Abdella und
McFarlane (1996) enthalten.

Alternativ zur hier beschriebenen iterativen Methode, kann auch eine explizite Berechnung nach
einer analytischen Naherungslosung von Louis (1979) verwendet werden. Da die iterative Methode
jedoch besonders in labilen Situationen der analytischen Néherungsldsung iiberlegen ist (Beyer,
2002), werden die im weiteren Verlauf dieser Arbeit durchgefiihrten Simulationen mit der
iterativen Methode berechnet.

Der Einfluss der Strahlung wird im wesentlichen in Form einer parameterisierten Strahlungsbilanz
am Erdboden beriicksichtigt. Die Erwdrmung und Abkiihlung innerhalb der Atmosphére aufgrund
der Divergenz des Strahlungsflusses kann derzeit nur fiir den langwelligen Strahlungsanteil

berticksichtigt werden.
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Die Strahlungsbilanz setzt sich zusammen aus:

O=(1-a)S, +L, - L, [15]

Dabei ist a die kurzwellige Albedo, S, der abwirts gerichtete kurzwellige Strahlungsfluss am
Unterrand der Atmosphére und L| und L, die entsprechenden langwelligen Fliisse.

Die Transmissivitidt der Atmosphére fiir kurzwellige Strahlung bei wolkenfreiem Himmel, T, as*,
wird nach Mahrer und Pielke (1977) berechnet. Sie ist abhdngig vom Zenitwinkel der Sonne und
dem Wasserdampfgehalt der Atmosphére. Falls sich Wolken bilden, wird die Transmissivitdt nach

Stull (1988) fiir hohe, mittelhohe und niedrige Wolken modifiziert.
T, =T.(1-0.4n, N1-0.7n, J1-0.4n, ) [16]

Dabei sind n.4, nen und n. die Bedeckungsgrade hoher, mittelhoher und niedriger Wolken. Die
Bedeckungsgrade werden iiber die maximale relative Feuchte der zugehorigen Modellschichten
berechnet.

Die kurzwellige Strahlungsbilanz am Erdboden ergibt sich daraus als:

Q, =cos(AO)1-a)T S, [17]

mit der Solarkonstante Sy und dem Winkel zwischen der einfallenden kurzwelligen Strahlung und
der Flichennormalen des Untergrundes A6. Zusitzlich werden Abschattungseftekte der Orographie
berticksichtigt, jedoch nur fiir die direkte kurzwellige Strahlung, nicht fiir den diffusen Anteil.
Durch die Kopplung an das Bodenschema kann am Unterrand der Atmosphére die langwellige
Gegenstrahlung berechnet werden. Damit werden Abkiihlungs- und Erwédrmungsraten in den
einzelnen atmosphérischen Schichten bestimmt.

Das Modell verfiigt liber zwei alternativ zu nutzende Konvektionsschemata. Das erste entspricht
einer konventionellen Konvektionsparameterisierung. Darin wird {liblicherweise eine iibersittigte
Atmosphérenschicht in der gesamten Gitterzelle vorausgesetzt um Konvektion auszuldsen.
Alternativ dazu kann in FOOT3DK ein hybrides Schema gewihlt werden, bei dem Konvektion in
einem Teil der Gittermasche einsetzen kann, auch wenn nicht fiir die ganze Gittermasche
Feuchteiiberséttigung vorliegt (Sommeria und Deardorff, 1977; Redelsperger und Sommeria,
1986). Die konventionelle Parameterisierung der Konvektion basiert auf einem Massenfluss-
Schema nach Tiedtke (1989), welches urspriinglich fiir groB3skalige Modelle entwickelt wurde. Um
es auf der Mesoskala anwenden zu konnen, muss berilicksichtigt werden, dass bei feiner
Gitterauflosung Konvektion z. T. explizit berechnet werden muss und nicht ausschlieBlich
parameterisiert werden kann. Daher wurde eine Unterscheidung von konvektiver und ,,subgrid*
Skala eingefiihrt (Sogalla und Kerschgens, 2001). Diese Technik ermoglicht Interaktionen
zwischen aufgeloster, d.h. explizit berechneter, und parameterisierter Konvektion. Im

Konvektionsschema wird zwischen Aufwinden (engl.: updrafts) und Abwinden (engl.: downdraffts)
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unterschieden. Niederschlag kann entweder aus der Parameterisierung der Abwinde
(konventionelles Schema), oder durch ein explizites Transportschema berechnet werden in dem nur
die Aufwinde parameterisiert werden, die Abwinde aber explizit berechnet werden (hybrides
Schema). Die Konversion von Wolkenwasser in Regenwasser wird in Anlehnung an Sungvist
(1988) und Sundqgvist et al. (1989) parameterisiert. Im Unterschied zur urspriinglichen
Formulierung wird eine neue Beschreibung der Vertikalbewegungen und Temperaturprofile
innerhalb der Wolke eingefiihrt, die die Verwendung eines einheitlichen Parametersatzes fiir
konvektive und stratiforme Wolken ermdglicht (Sogalla und Kerschgens, 2001). Im
Konvektionsschema ist eine zusitzliche SchlieBungsannahme an der Wolkenuntergrenze
erforderlich. Dazu stehen drei Optionen der SchlieBung in FOOT3DK zur Verfiigung. Die
Feuchtekonvergenz-SchlieBung (7iedtke, 1989) erfordert Massenkonvergenz unterhalb der
Wolkenbasis oder skaligen Vertikaltransport. Im Unterschied zur OriginalschlieBung enthilt
FOOT3DK eine einheitliche Parameterisierung fiir hohe, mittelhohe und flache Wolken, die die
beiden Kriterien der OriginalschlieBung integriert. Die CAPE-SchlieBung (Nordeng, 1994) basiert
auf der Annahme, dass Konvektion die vorhandene atmosphérische potentielle Energie (CAPE) in
einer charakteristischen Zeit T abbaut. Als Weiterfiihrung der Methode von Nordeng (1994) wird
die Zeit T in FOOT3DK nicht konstant gesetzt, sondern als Variable umgekehrt proportional zur
mittleren Aufwirtsstromung berechnet. Schlielich steht als dritte Moglichkeit eine aus diesen
beiden Ansitzen kombinierte SchlieBung zur Verfiigung. Die kombinierte SchlieBung verbindet die
Vorteile der beiden Ansdtze und reduziert die jeweiligen Schwichen. Wéhrend die CAPE-
SchlieBung realistischere Werte des konvektiven Massenflusses liefert als die Feuchtekonvergenz-
SchlieBung, wird bei alleiniger Verwendung des CAPE-Kriteriums Konvektion zu schnell
ausgelost, da eine einzige instabile Schicht dazu bereits ausreicht. In der kombinierten SchlieBung
wird daher der Massenfluss nach dem CAPE-Kriterium berechnet, aber Konvektion kann erst
einsetzen, wenn auch die Kriterien der Feuchtekonvergenz-SchlieBung erfiillt sind (siehe dazu
Sogalla und Kerschgens, 2001).

Die im Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrten Simulationen nutzen das hybride Konvektionsschema
um subskalige Konvektion zu ermoglichen und die kombinierte SchlieBung aus

Feuchtekonvergenz- und CAPE-Kriterium.

3.2 Das SVAT Modul in FOOT3DK

Das Boden- und Oberflichenschema (Soil-Vegetation-Atmosphere Transfer — SVAT Modul) des
Modells besteht aus zwei Bodenschichten und einer Vegetationsschicht. Fiir die Vegetationsschicht

wird der sogenannte ,,big-leaf approach" verwendet, d.h. die Vegetation wird so behandelt, als
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bestlinde sie nicht aus vielen einzelnen Bléttern sondern einem einzigen, grof3en Blatt. Niederschlag
teilt sich auf in einen Anteil, der auf den Boden fillt und von dort in die obere Bodenschicht
versickert (P,) und in einen Anteil, der auf Pflanzenoberflichen fallt (P;). Wird die
Pflanzenoberfldche durch Niederschlag benetzt, kann das Interzeptionswasser (d.h. das Wasser auf
den benetzten Pflanzenoberflichen, W;) von dort entweder verdunsten oder zum Boden

durchtropfen.

t’r
El’

Die Komponenten des Boden- und Vegetations-

schemas sind in Abb. 3.2 schematisch dargestellt.

r

Bodentemperatur und -feuchte werden nach der

»Extended Force-Restore“ (EFR) Methode

1=

TS
S | T D)W,

TR e

Abbildung 3.2: Komponenten des Bodensche-
mas in FOOT3DK. W,, W,, W, sind Wasser-
gehalte der obersten Bodenschicht, der gesam-
ten Bodenschicht und der Vegetationsschicht. P,
und P, sind Niederschlag, der auf Pflanzen, bzw.
der auf den Boden fillt. E,, E, und E, sind
Verdunstung vom Boden, von der Vegetations-
schicht und Transpiration. D; ist die Schicht-
dicke der oberen Bodenschicht, D, die Dicke der
gesamten Schicht. R ist der Restore-Term. T; ist
die Oberflichentemperatur, T,, die Temperatur
an der Grenze zwischen oberer und unterer
Bodenschicht und T; die Temperatur am
Unterrand des Bodenmodells.

berechnet (Deardorff, 1978; Jakobsen und Heise,
1982; Noilhan und Planton, 1989). Dabei reagiert
die obere, diinne Bodenschicht schnell auf duflere
Anregungen (z. B. Einstrahlung oder Niederschlag;
»Forcing®). Das Signal wird an die tiefere Schicht
weitergegeben, die eine Pufferfunktion erfiillt und
gespeicherte Wiarme und Feuchte wiederum an die
dartiber liegende Schicht zuriickgibt (,,Restoring®).
Das Bodenschema im Modell FOOT3DK verfiigt
iber zwei Schichten, analog zum Bodenschema der
zum Antrieb vorgesehenen Modelle des DWD. Die
Dicke der oberen Schicht (D;) betrdgt ca. 9 cm, der

Unterrand der zweiten Bodenschicht (D;) liegt bei 1 m (vgl. Abb. 3.2). Die Tiefe der unteren
Schicht wurde urspriinglich so gewéhlt, dass eine Temperaturwelle mit der Dauer von einem Tag
am Unterrand nicht reflektiert wird (Deardorff, 1978). Eine prognostische Gleichung der
Temperatur am Unterrand des Bodenmoduls ermoglicht auch die Wiedergabe von niedrigeren
Frequenzen (z. B. Jahresgang) ohne Amplituden- und Phasenfehler (Jakobsen und Heise, 1982).
Die Verwendung von zwei Bodenschichten ermdglicht die Bestimmung des Bodenwérmestroms
nicht nur als Residuum der Energiebilanzgleichung, sondern iiber die Berechnung mittels
Gradientansatz als:

p=-2L
Oz

Dabei ist B der Bodenwirmestrom, 4 die Warmeleitfahigkeit des Bodens, T die Temperatur und z

[18]

die Eindringtiefe (positiv nach unten). Die Warmetransportgleichung lautet dann:
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pcha_T:_a_B:g(ﬂa_Tj [19]
ot 0z 0Oz\ Oz

wobei p; die Dichte und ¢, die Warmekapazitit des Bodens ist.

Die mittleren Temperaturen der beiden Bodenschichten werden zeitlich variabel aus den
Temperaturen an den Schichtgrenzen bestimmt:

9 =T T, [20]

9 =T T, [21]

Hier sind 7, die Temperatur an der Oberfliche, 7, die Temperatur am Unterrand der oberen
Bodenschicht und 7, die Temperatur am Unterrand der unteren Bodenschicht. Die
Temperaturtendenzen an der Oberfliche und an der Grenzfliche zwischen oberer und unterer
Bodenschicht lassen sich dann berechnen als:

09,

=-a 4 +p9, +r7.B [22]
ot
09
f=—a 8 +6 9 23

Die Koeffizienten o, o, fs und f, werden aus den Frequenzen der zu behandelnden Effekte
bestimmt (hier: w;=27/3h, w,=2n/ld). Der Faktor p; beriicksichtigt die Eindringtiefen der
betrachteten Temperaturwellen in Abhingigkeit von der Dichte und der Wiarmekapazitit des
Bodens.

Die Gleichungen der zeitlichen Entwicklung der Bodenfeuchte in der oberen (W,) und der

gesamten (/>) Bodenschicht lauten:

ow, ¢ C
—= :TIIDI(Pg —Eg)—Tz(Wg -Ww,,) [24]
ow, 1

s b (p,-E,-E,) [25]

Es ist: p,, die Dichte von Wasser, D; und D, die Tiefen der oberen und der gesamten Bodenschicht,
P, der Niederschlag der den Boden erreicht, £, die Evaporation am Boden, £, die Transpiration der
Pflanzen (siche Abb. 3.2) und 1 eine charakteristische Reaktionszeit (hier: 1 Tag). Der Faktor Wy,
beschreibt den Gleichgewichtswassergehalt bei dem der zweite Term von Gleichung [24] (sog.
Restore-Term) verschwindet. Der Gleichgewichtswassergehalt hingt vom aktuellen Wassergehalt
der gesamten Bodenschicht (,) sowie vom bodenartspezifischen Sattigungswassergehalt (W) ab.

Die Koeffizienten C; und C; aus Gleichung [24] werden folgendermalen berechnet:

b
—+1
W 2
Cl = Clsat[ - J [26]
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W,
C, = CW(W — +10-2J [27]
2

sat
Die Parameter Cjy, Carerund b hidngen ebenso wie der Séttigungswassergehalt von der Bodenart ab
(sieche Tab. 3.2). Die Tendenz des Wassergehaltes in der Pflanzenschicht (W,) wird aus der
Differenz des Niederschlages und der Verdunstung des Intezeptionswassers gebildet:

w, -P-E [28]
ot

Der Interzeptionswassergehalt I, ist nach oben begrenzt durch W, =0,2-veg LAl [kg/m?].

Dabei ist veg der Vegetationsbedeckungsgrad und LA/ der Blattflichenindex (d.h. das Verhiltnis
von m” Blattoberfliche pro m* Boden).

Bei der Berechnung der Verdunstung lassen sich drei Anteile unterscheiden (siche Abb. 3.2): Die
Verdunstung vom Boden (E,) die Verdunstung von Regenwasser auf Pflanzenoberfldchen (£,) und
die Transpiration (Ej,).

E=E,+E +E, [29]

Die einzelnen Anteile werden wie folgt berechnet:

1
E,=(-veg)p,L,—~(hq,(T)-q)) [30]
S,
Er :veg'pwl’v R (q\(Ts)_ql) [31]
E, =veg- p,L,~—2(¢,(T.)-4,) [32]
tr wy Ra +RS s\"s 1

In den Gleichungen [16] bis [18] bezeichnet L, die spezifische Verdampfungswirme von Wasser,
qs(Ts) die spezifische Sattigungsfeuchte am Boden und ¢, die spezifische Feuchte in der untersten
Luftschicht. Der aerodynamische Widerstand (R,) parameterisiert die FEinfliisse der
Rauhigkeitslinge und der atmosphérischen Stabilitit. Der in die Berechnung der Transpiration
eingehende Stomatawiderstand (R;) wird weiter unten ausfiihrlicher betrachtet. Die Faktoren 4, und
o, beschreiben den Einfluss der Bodenfeuchte in der oberen Bodenschicht (Wg) und des

Interzeptionswassers (W,) auf E; und E,. Es ist:

1 w
—| 1—cos(z| ==
h=12 W, ) |->w, <w, 133]
I SW, W,
2
3
5, =[ L j 34)
WrmaX
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Der Parameter W, =0,75-W,,, beschreibt die Feldkapazitit. Oberhalb der Feldkapazitit kann der
Boden zwar noch Wasser aufnehmen, dieses fiihrt aber nicht zu einer weiteren Steigerung der
Verdunstung oder Transpiration.

Der in die Berechnung der Transpiration (E;) eingehende Stomatawiderstand (R,) wird ausgehend
von der Annahme eines minimalen Stomatawiderstandes (Rynin) fiir jede Bewuchsklasse berechnet
(Jarvis, 1976; Sellers et al., 1986). Der maximale Stomatawiderstand (Ryn.) wird fiir alle

Bewuchsklassen einheitlich auf 5000 s/m gesetzt.

s max ?

b Rsmin - - -
R, =min(R 7T FFFF™) [35]

Der Stomatawiderstand berechnet sich nach Gleichung [21] durch die Vergroerung des minimalen
Wertes durch die Faktoren F'/ bis F4. Sie beriicksichtigen die variablen Einflussgrofen Strahlung,
pflanzenverfiigbares Bodenwasser, sowie Dampfdruckdefizit und Temperatur in der untersten
Luftschicht. Die maximal mogliche Verdunstung einer bestimmten Bewuchsklasse wird somit
durch die limitierenden Faktoren der Bedingungen im Boden und in der untersten
Atmosphérenschicht begrenzt.

Der Strahlungseinfluss wird folgendermaflen errechnet:

Fo 1t [36]
f_+_ Rsmin
Rsmax
LAI Qsl

Der Parameter O, bezeichnet die direkte kurzwellige Einstrahlung. Der Einfluss der Strahlung wird
durch einen vegetationsabhdngigen Strahlungsbeiwert (Q,) begrenzt.

Der Einfluss der Bodenfeuchte wird durch folgende Formulierung wiedergegeben:

- 1W ->W,>W,
Ey=1 22— L. <W,<W, [38]
Wﬂ - me
O - WZ S Wwilt

dabei stellt W,,;; den Welkepunkt dar, d.h. den Wert unterhalb dessen die Pflanzen kein Wasser
mehr aus dem Boden ziehen kénnen. Der Welkepunkt ist abhidngig von der Bodenart und nimmt
(ebenso wie der Sittigungswassergehalt) mit der Feinkornigkeit des Bodens zu (d.h. Welkepunkt
und Séttigungswassergehalt von Lehm sind hoher als von Sand).

Der Einfluss des atmosphérischen Sattigungsdampfdefizites wird parameterisiert mittels:
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1

T 140.0004Pa " p (q.(T,) - q,) B
Darin ist p; der Luftdruck am Boden.
Die Temperaturabhingigkeit wird berechnet als:
F, =1-0.0016K > (298K - T})* [40]

Anschaulich beschreibt der Stomatawiderstand die Abhéngigkeit der Transpiration von dufleren
Einfliissen durch Offnen und SchlieBen der stomatiren Blattoffnungen. Die Stomata werden
geoftnet bei kurzwelliger Einstrahlung, wenn ausreichend Wasser im Boden vorhanden ist, bei
geringem Sattigungsdampfdruckdefizit, d.h. bei nicht zu trockener Luft und wenn die Temperatur
in der Umgebung der Pflanze liber 298 K steigt.

Die prognostische Behandlung der Bodenfeuchte ermoglicht es, den Einfluss des
Bodenwassergehaltes auf die Warmeleitfahigkeit und Warmekapazitidt des Bodens zu berechnen
(die in FOOT3DK von der Landnutzungsklasse bestimmt werden). In diese Berechnungen geht die
Kapillaritit der Bodenart in Form des hydraulischen Potentials y ein (siehe Tab. 3.2).

Die Berechnung der Oberfldchenparameter fiir eine Gitterzelle erfolgt in FOOT3DK in Form eines
mit dem jeweiligen Anteil der Landnutzungsklasse an der Fliache der Gitterbox gewichteten
Mittelwertes. Hiervon ist nur die Rauhigkeitsldnge ausgenommen, die folgendermaflen berechnet

wird.

AnzLNK
zy = exp( ;zi In(z,,)) [41]

In dieser Gleichung stellt AnzLNK die Anzahl der moglichen Landnutzungsklassen dar, /; ist der
prozentuale Anteil der i-ten Landnutzungsklasse an der betreffenden Gitterzelle und zy; ist die
Rauhigkeitsldnge, die dieser Landnutzungsklasse zugeordnet ist.

Die in dieser Arbeit verwendeten Landnutzungsklassen und die ihnen zugeordneten Parameter
(u. a. Vegetationsbedeckungsgrad, Blattflichenindex, Albedo, Rauhigkeitsldnge) werden in Kap. 4
vorgestellt und diskutiert. Die Parameter Warmekapazitit und —leitfahigkeit, die in die Berechnung
des Bodenwiérmestroms eingehen, werden einheitlich auf 2,0 J/kgK und 1,3 J/smK gesetzt. Fiir
Wasserflichen betragen die entsprechenden Werte 4,2 J/kgK und 100,0 J/smK, allerdings kommen
offene Wasserflachen im Kataster des Simulationsgebietes nicht vor.

Das Modell kann mit sieben verschiedenen Bodenarten betrieben werden: Fels, Sand, Sandlehm,
Lehm, Tonlehm, Ton und Torf. Die spezifischen Eigenschaften der Bodenarten sind in Tabelle 3.2
angegeben. Dabei stellt Wy [cm’/cm’] den Sattigungswassergehalt dar, Wi [cm’/cm’] den

Welkepunkt und W, [m] das hydraulische Potential bei Sattigung. Die Parameter Cigy, Corer und b
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werden in Gleichungen [26] und [27] zur Berechnung der Tendenz des Wassergehaltes in der

oberen Bodenschicht (W, Gl. [24]) benotigt.

Bodenart Wiat Wawite Wat Clsat Coref b
Fels 107 10 -1.0 10° 10”° 1.0
Sand 0.395 0.0677 -0.12 0.082 3.1 4.05

Sandlehm 0.435 0.1142 -0.218 0.132 1.8 4.9

Lehm 0.451 0.1547 -0.478 0.191 0.8 5.39

Tonlehm 0.477 0.22 -0.45 0.23 0.6 7.5
Ton 0.482 0.2864 -0.405 0.342 0.3 11.4
Torf 0.863 0.3947 -0.356 0.25 0.8 8.0

Tabelle 3.1: Parameter der Bodenarten

Das SVAT Modul kann mit einer anderen horizontalen Aufldsung betrieben werden, als der
atmosphirische Teil des Modells. Nach Shao et al. (2001) liefert eine Erhohung der Auflosung der
Boden- und Oberfldchenschemas eine deutliche Verbesserung der Simulationsgiite in heterogenem
Geldnde. Da die Landnutzungsdaten in einer Auflosung von 1kmx 1km (der LANDSAT
Datensatz sogar in einer Auflosung von 28.5 m x 28.5 m) vorliegen, wird das Modell in den hier
gezeigten Untersuchungen mit einer Auflosung des SVAT Schemas von 1 km x 1 km betrieben
(explizite Methode, vgl. Kap. 1.2.4). Dadurch kénnen Qualitdtsverluste durch Aggregation der
Landnutzungsdaten zu groflen Gitterboxen vermieden oder zumindest reduziert werden. Dieses
Verfahren bezieht sich nur auf die Komponenten Bodenart und Landnutzung, nicht auf die
Orographie. Diese kann nicht hoher aufgeldst werden als der atmosphirische Teil des Modells, da

sonst die geldndefolgende Vertikalkoordinate nicht mehr realisierbar wére.

3.3 Beschreibung der Nestingkette

Als Nestingvorgabe fiir FOOT3DK dienen Simulationen des Lokal Modells (LM) in einer
Forschungsversion der Universitidt Bonn, welche durch GME-Simulationen angetrieben werden. Im
Rahmen von IMPETUS werden diese Simulationen als Antrieb fir FOOT3DK zur Verfiigung
gestellt. Das LM wird zunéchst mit einer Auflésung von 0.25° (ca. 28 km) betrieben und in einem
weiteren Nestingschritt wird die Aufldsung auf 0.0625° (ca. 7 km) erhdht. In die resultierenden
LM-Simulationen wird das Modell FOOT3DK mit einer Gittermaschenweite von 3 km genestet.
Die Simulationsgebiete der hier beschriebenen Nestingkette sind in Abbildung 3.3 dargestellt.
Alternativ wurde eine Nestingkette getestet, in der FOOT3DK mit einer Auflosung von 6 km
Gittermaschenweite in das LM mit 0.25° Auflsung genestet wurde. Die Ergebnisse liefern keine

signifikanten Unterschiede zwischen den beiden Nestingketten (nicht gezeigt). Daher werden im
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weiteren Verlauf dieser Arbeit nur die Simulationen des LM mit 0.0625° Auflosung in der
Nestingkette genutzt. Der Antrieb aus dem LM wird an den seitlichen Réndern, sowie am Oberrand
des FOOT3DK-Simulationsgebietes stiindlich vorgegeben. Die unteren Randbedingungen (Boden-
und Oberflichentemperatur und —feuchte) werden nur im ersten Zeitschritt zur Initialisierung
vorgegeben und im weiteren Verlauf der Simulation durch die modellierten Prozesse in FOOT3DK
gesteuert. In der ersten Stunde der Simulation wird eine Diastrophiephase erlaubt, in der die grober

aufgeloste Orographie aus dem LM graduell auf die feiner aufgeldste Orographie in FOOT3DK

interpoliert wird.

Abbildung 3.3: Topographie Marokko. In doppelt umrandeten Rahmen sind die Simulationsgebiete des LM
(0,0625° Aufléosung) und des FOOT3DK dargestellt. Die gestrichelte Linie bezeichnet die Landesgrenzen. Die
weilen Punkte bezeichnen Stidte, deren Niederschlagsmeldungen in Kap. 5 verwendet werden. Die
durchgezogene Umrandung umschlielt das Draa Einzugsgebiet. Der Stausee dstlich von Ouarzazate, der Dades
(von Osten in den Satusee miindend) und der Draa sind in schwarz eingezeichnet. Die gepunktete Linie
siidwestlich des FOOT3DK-Simulationsgebietes markiert die Abflusslinie des Draa, der Wadi ist in diesem
Bereich die meiste Zeit trocken.

3.4 Statistische Methoden

In diesem Kapitel wird zundchst beschrieben, wie und auf welcher Basis die

Verdunstungsklimatologie fiir das Untersuchungsgebiet erstellt wird. Da der Bodenwassergehalt
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den zentralen Steuerungsmechanismus fiir die Evapotranspiration im Untersuchungsgebiet darstellt
(vgl. Sogalla et al., 2001), sind die Bewisserung und die Niederschlagsverteilung von wesentlicher
Bedeutung fiir die Ergebnisse der Klimatologie. Weitere Einflussfaktoren sind die Bewolkung,
bzw. Einstrahlung, sowie Temperatur, Feuchte und Wind in Bodennihe. Daher ist eine Methode
erforderlich, mit der die bestimmenden Witterungsmerkmale fiir die Evapotranspiration und ihre
klimatologische Verteilung erfasst werden konnen. Die statistisch-dynamische Regionalisierung
(Fuentes und Heimann, 2000) wird in dieser Arbeit verwendet, um aus mesoskaligen Simulationen
der Evapotranspiration eine Klimatologie der Verdunstung fiir das Untersuchungsgebiet zu
erstellen. Im Unterschied zu einem rein statistischen Verfahren kann mit dieser Methode die
rdumliche Verteilung und die Abhidngigkeit von heterogenen Feldern der Bodenfeuchte
hochaufgelost dargestellt werden. Eine Klimatologieerstellung aus einer dynamischen
Regionalisierung ist aus Griinden der Rechenzeit nicht realisierbar. Die statistisch-dynamische
Regionalisierung beruht auf einem statistischen Zusammenhang zwischen einem Parameter, der aus
grofiskaligen Daten oder globalen Klimamodellen gewonnen werden kann und der zu
untersuchenden GroBe auf der kleineren Skala. Die resultierenden Klassen sollen disjunkt und
moglichst klar voneinander abgegrenzt sein, keine Redundanzen aufweisen und moglichst eng mit
dem zu untersuchenden Parameter auf der kleineren Skala verkniipft sein. Als Variable auf der
groBBen Skala wird in dieser Arbeit das aus Bodendruckdaten gewonnene bodennahe Windfeld
genutzt. Es ist physikalisch mit den GroBen Niederschlag und Bewdlkung im Untersuchungsgebiet
verkniipft (sieche Kap. 5) und liefert klar voneinander abgrenzbare Klassen. Zusitzlich hat dieser
Parameter den Vorteil, dass die zu seiner Berechnung benétigten Daten (Bodendruckdaten mit
einer Auflésung von 5°x5°) fiir einen langen Zeitraum vorliegen (NCEP Re-Analysen von 1958-
2004) und dass diese Daten auch aus verschiedenen Szenariensimulationen mit Klimamodellen zu
erhalten sind. Damit ist gewihrleistet, dass die Methode auch zur Analyse mdglicher kiinftiger
Entwicklungen einsetzbar ist. Im Rahmen der Validierungsmdglichkeiten und der Unsicherheiten
der Modellsimulationen erscheint die Reprisentation der Stromungsfelder durch tégliche
Windrichtungsklassen angemessen.

In der hier vorgelegten Untersuchung werden Windrichtungsklassen fiir einzelne Tage nach der
objektiven Methode von Jones et al. (1993) bestimmt und als Steuerparameter fiir die statistisch-
dynamische Regionalisierung auf der grofen Skala verwendet. Die Windrichtungsklassen werden
aus Bodendruckfeldern fiir den Bereich Westafrika erstellt. Unter der Annahme, dass auch in
Bodenndhe der Wind in erster Ndherung durch ein Kréftegleichgewicht zwischen der

Druckgradient- und der Corioliskraft beschrieben werden kann, kdnnen hierfiir die Gleichungen fiir
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den geostrophischen Wind verwendet werden. Die Formel fiir den geostrophischen Wind (v, )

lautet
V, =iu, +jv, [42]
mitty =P, 1P [43]

Tyt
pf oy pf ox
wobei i und j die Einheitsvektoren in zonaler und meridionaler Richtung sind, p ist der Druck

auf Meeresniveau in hPa, p ist die Luftdichte und /' der Coriolisparameter.
Die geostrophische Vorticity () lasst sich daraus wie folgt berechnen:

ov, oOu

G [44]

Aus den Gleichungen [42] bis [44] lassen sich durch Ubergang von der differentiellen zur diskreten

Schreibweise aus einer gegebenen Druckverteilung geostrophische Anstromklassen erstellen.

30°N

30°W 30°0

Abbildung 3.4: Zentrum der Berechnung der Windrichtungsklassen (dicker Punkt), Positionen an denen die
Bodendruckdaten zur Berechnung der Klassen genutzt werden (x).

In Abb. 3.4 sind die Punkte dargestellt, an denen die Druckwerte zur Berechnung der
Anstromklassen genutzt werden. Das Zentrum der Berechnung befindet sich bei 30°N, 5°W. Die
Punkte, die in die Berechnung eingehen sind in Nord-Siid-Richtung jeweils 5°, in Ost-West-
Richtung jeweils 10° voneinander entfernt.

In der Berechnung der Windrichtungsklassen muss die Meridiankonvergenz und die Anderung des
Coriolisparameters f berilicksichtigt werden. Daher werden trigonometrischen Vorfaktoren
eingefiihrt, die dieser Tatsache Rechnung tragen.

Die westliche Stromung (W) ergibt sich aus der Druckdifferenz siidlich und nérdlich des

Berechnungsmittelpunktes:
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W =— 1
sin(30°)

1 1
(E(pn +p13)—5(p4 +p5)) [45]

Ist W positiv, so liegt eine westliche Windrichtungskomponente vor, falls W negativ ist, eine
oOstliche. Die siidliche Stromung (S) wird analog aus der Druckdifferenz 6stlich und westlich des
Zentrums errechnet:

S =— 1
sin(30°)

1 1
(Z(ps +2p, +p13)_z(p4 +2py +p1z)] [46]

Fiir positive S ergibt sich eine siidliche Windrichtung und fiir negative eine ndrdliche. Damit ergibt

sich die Stérke der direktionalen Strémung (F) zu:

F=AS"+W?* [47]

Um die Zirkulationsstirke einer Druckverteilung zu ermitteln wird zundchst die westliche
Scherungsvorticity (WV) berechnet. Sie ergibt sich aus der Scherung siidlich des
Berechnungszentrums minus der Scherung nordlich davon:

- 1 1
sin(25°) sin(35°)

(%(pIS +p16)_%(p8 +p9)j_ (%(ps +p9)—%(p1 +p2)] [48]

Analog wird die siidliche Scherungsvorticity (SV) aus der Scherung Ostlich des Zentrums der

Berechnung minus der Scherung westlich davon bestimmt:

1 1 1 1 1
V= sin(30°) |:[Z(p6 +2pi + Pu) _Z(ps +2py + pis )j - (Z(p4 +2pg+ ppy) _Z(ps +2p; + pn)j}
[49]
Die gesamte Scherungsvorticity (V) ist die Summe der Einzelterme:
V=wV+SV [50]

Liegt eine direktionale Windrichtungsklasse vor, so heben sich die Terme in der Berechnung der
Scherungsvorticity auf und die Windrichtung setzt sich aus den Komponenten # und S zusammen.
Bei zirkuldren Windfeldern heben sich die Terme der westlichen und siidlichen Strémung auf. Da
die Druckverteilungen nicht immer eine so eindeutige Zuordnung ermoglichen, werden zusétzlich
Mischklassen aus direktionalen und zirkuldren Klassen definiert. Die Grenzwerte wurden nach

Jones et al. (1993) folgendermaBlen gewdhlt:

Falls |V| > 2F ist liegt eine zyklonale oder antizyklonale Wetterlage vor, ist |V| < F so wird eine
direktionale Wetterlage diagnostiziert. Mischformen der direktionalen und zirkuldren Klassen
ergeben sich fiir Fille, in denen F < |V| < 2F 1ist. Damit ergeben sich zehn Windrichtungsklassen

oder Zirkulationsklassen (Circulation Weather Types — CWTs): NO, O, SO, S, SW, W, NW, N,

zyklonal und antizyklonal, sowie 16 Mischklassen aus direktionalen und zirkuldren Klassen. Nach
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Jones et al. (1993) werden schwach windige Termine, in denen sowohl F als auch V kleiner als 4
sind, als unklassifizierte Termine eingeordnet. In der vorliegenden Arbeit wurden die
Windrichtungsklassen sowohl mit der Bedingung der unklassifizierten Termine, als auch ohne sie
durchgefiihrt. Damit ldsst sich einerseits die Bedeutung von Schwachwindsituationen im
Untersuchungsgebiet abschitzen, andererseits werden so alle Termine einer Klasse zugeordnet.

Auf Basis der Windrichtungsklassen wird mit dem Verfahren der statistisch-dynamischen
Regionalisierung eine Klimatologie fiir das mittlere Draa-Tal erstellt. Dazu werden zunéchst alle
Tage des NCEP-Reanalyse Zeitraumes 1958 bis 1997 nach der oben beschriebenen Berechnung in
die CWTs eingeteilt. Hieraus werden statistische Verteilungen der CWTs fiir das Jahresmittel,
sowie fiir mittlere Monate erstellt (sieche Kap. 5). Um Niederschlag im Untersuchungsgebiet
auszuldosen muss einerseits Feuchte in die Region advehiert werden und andererseits ein
Mechanismus vorliegen, die Atmosphédre zu labilisieren und Hebung zu ermoglichen. Da
Feuchtetransporte von den umliegenden Kiistenregionen zu erwarten sind und eine Labilisierung
durch positive Vorticity erreicht werden kann, wird im Folgenden der Zusammenhang der
einzelnen Windrichtungsklassen mit dem Niederschlag in der Region untersucht. Aus tiglichen
Niederschlagsdaten der Stationen Ouarzazate (30°56’N, 6°54°’W, WMO-Nr. 60265, siche Abb.
2.1), Bechar (31°37°N, 2°14°W, WMO-Nr. 60571) und Er-Rachidia (31°56°N, 4°24°W, WMO-Nr.
60210) die ab 1978 vorliegen, werden fiir den Zeitraum 1978 bis 1998 Kreuzkorrelationen der

einzelnen CWTs mit dem Niederschlag in Ouarzazate nach folgender Formel berechnet:

n

2 —u v —u,)

po = [51]

Dabei stellt p,, den Kreuzkorrelationskoeffizient zwischen Zeitreihen x und y dar (in diesem Fall
CWTs und Niederschlag) und #n ist die Anzahl der Zeitpunkte. Der Mittelwert jeder Zeitreihe wird
mit x4 bezeichnet und die Standardabweichung mit o.

Fiir die statistisch-dynamische Regionalisierung werden aus den Gruppen oder Klassen des
Parameters auf der groflen Skala (hier: CWTs) ein oder mehrere Termine ausgesucht (siche Kap.
5.2), die die gesamte Gruppe oder Klasse reprasentieren. Diese Termine werden Repriasentanten der
Gruppen oder Klassen genannt. Fiir die Représentanten werden dynamisch an das groBskalige Feld
gekoppelte  Simulationen  durchgefiihrt. Die Simulationsergebnisse werden nach der
Auftrittshaufigkeit der Klasse, fiir die der betreffende Représentant steht, gewichtet und addiert.
Damit kann eine hochaufgeldste, dynamisch gekoppelte Simulation eines langen Zeitraumes durch
wenige Simulationen kiirzerer Zeitrdume approximiert werden.

Um Redundanzen zu vermeiden und die Zahl der benétigten Nachsimulationen gering zu halten,
werden die CWTs in meteorologisch sinnvolle Gruppen zusammengefasst (sieche Kap. 5). Innerhalb
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der i-ten Gruppe (C;) wird nach Tagen mit (Cigg) und ohne Niederschlag (C;,zr) unterschieden. Fiir
jede der resultierenden Gruppen von Windrichtungsklassen werden Reprédsentanten (R;) fiir Tage
mit (R{Cigr)) und ohne Niederschlag (R/(Cj,zr)) ausgewdhlt. Um der jahreszeitlichen Verteilung
und der rdumlichen Niederschlagsvariabilitdt gerecht zu werden, werden nach Moglichkeit fiir jede
Gruppe mit und ohne Niederschlag zwei Reprisentanten zur Nachsimulation ausgewéhlt. Hierfiir
werden nur Tage herangezogen, bei denen keine Mischform aus direktionaler und zirkulédrer Klasse
vorliegt. Die erwiinschte Anzahl von Terminen pro Gruppe ist nicht immer realisierbar, da nur fiir
den Zeitraum November 2001 bis Dezember 2002 Nestingvorgaben des LM bereitstehen und
manche Windrichtungsgruppen mit bzw. ohne Niederschlag in diesem Zeitraum nur selten
auftraten (siehe Kap. 5).

Die prozentuale Gewichtung jedes Reprisentanten (W(R;)) in der Klimatologie wird fiir Tage mit
Niederschlag aus folgender Gleichung berechnet:

W(R)=(C,)-w(RR,)/ Anz(R,(Cyry)) [52]

und fiir Tage ohne Niederschlag aus:

W(R,) = (y(C,)-(100% ~y(RR,))/ Anz(R,(C,pz) [53]

Dabei ist w(C;) die Auftrittshdufigkeit der Windrichtungsgruppe (in %), fiir die der Représentant R;
steht, und w(RR;) der prozentuale Anteil von Niederschlagstagen in dieser Gruppe. Anz(R;(Cizr)) ist
die Anzahl der simulierten Repréisentanten fiir die i-te Gruppe mit Niederschlag und Anz(R;(Ci,rr))
die Anzahl der simulierten Reprédsentanten fiir die betreffenden Gruppe ohne Niederschlag.

Tage mit Laché werden zusdtzlich simuliert. Sie werden mit einer Gewichtung von einem Tag
(0.27 %) beriicksichtigt. Zum Ausgleich wird pro Tag mit Laché die Auftrittshdufigkeit einer der
am hiufigsten vorkommenden Gruppen um einen Tag reduziert.

Im Modell FOOT3DK wird die Evapotranspiration als Energieflussdichte in W/m? fiir jeden
Zeitschritt angegeben. Daher werden zundchst die Werte zu den vollen Stunden mit einem als
konstant angenommenen Wert der spezifischen Verdampfungswirme von Lv=2,5-10°J/kg
multipliziert und unter der Annahme konstanter Evapotranspiration iiber eine Stunde zunichst als
Stundenwerte, danach als Tageswerte akkumuliert. AnschlieBend werden die akkumulierten Werte
der Evapotranspiration der simulierten Reprasentanten nach Gleichungen [52] und [53] gewichtet.
Um die Verdunstungsklimatologie zu erstellen, werden die gewichteten, akkumulierten
Verteilungen der Evapotranspiration fiir jede Gitterbox im Simulationsgebiet addiert. Daraus ergibt
sich fiir das Simulationsgebiet eine rdaumlich hoch aufgeldste, durch Reanalysen angetriebene

Verdunstungsklimatologie, die einen mittleren Zustand des Zeitraumes 1958-1997 beschreibt.
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3.5 Daten

Zur Erstellung der Windrichtungsklassen werden die Druckfelder auf Meeresniveau der Reanalysen
des National Centre for Environmental Prediction (NCEP) fiir den Zeitraum von 1958 bis 2002 mit
taglicher Auflosung (00 UTC Termin) genutzt. Tdgliche Niederschlagsdaten der Stationen
Ouarzazate (30°56’N, 6°54°W, WMO-Nr. 60265), Er-Rachidia(31°56’N, 4°24°W, WMO-Nr.
60210) und Bechar(31°37°N, 2°14°’W, WMO-Nr. 60571) fiir den Zeitraum 1978 bis 1997 wurden
vom DWD zur Verfligung gestellt, monatlicher Niederschlag der Stationen Ouarzazate von 1951
bis 2001 und Foum Zguid (30°05°N, 6°52’W) von 1993 bis 2001 von der Direction de la
Météorologie Nationale (Marokkanischer Wetterdienst). Zur Auswahl der Reprisentanten der
verschiedenen Windrichtungsgruppen werden Bodendruck- und 500 hPa-Karten des Europdischen
Wetterberichts (Quelle: Deutscher Wetterdienst) herangezogen.

Dem Modell wird ein Kataster aus Daten des US Geological Service (USGS) unterlegt. Dabei wird
der Datensatz GTOPO30 fiir die Topographie benutzt, der eine nominelle Auflésung von 30
Bogensekunden hat, sowie der Landnutzungsdatensatz Global Land Cover Characteristics
(GLCC), der ebenfalls nominell in einer Aufldsung von 30 Bogensekunden vorliegt. Der Datensatz
wurde aus Satellitendaten des Advanced Very High Resolution Radiometer (AVHRR) des
Zeitraumes April 1992 bis Mérz 1993 erstellt. Insbesondere der Landnutzungsdatensatz ist von
seiner Qualitdt nicht optimal; der Stausee ,,E1 Mansour Ed Dahbi*“ bei Ouarzazate, der eine
Oberfliche von ca. 43 km® (bei maximaler Fiillnohe) hat und im Jahr 1972 angelegt wurde, ist im
GLCC Datensatz nicht verzeichnet, obwohl dieser nach dem Baudatum des Stausees erstellt wurde.
Im Laufe der IMPETUS Untersuchungen wurde fiir einen Teil des Untersuchungsgebietes ein
Landnutzungsdatensatz aus LANDSAT Satellitenaufnahmen erstellt (Schmidt, 2003; Schmidt und
Schottker, 2003), der deutlich besser aufgelost (28,5 m) und wesentlich verlésslicher ist (die
Zuordnung von Reflexivititen zu Bewuchsklassen wurde durch direkten Vergleich ermittelt).
Dieser Datensatz deckt jedoch in der hier vorliegenden Form nicht das ganze Untersuchungsgebiet
ab. Wo moglich, wird der LANDSAT Datensatz als Katastergrundlage verwendet. Gebiete, die im
LANDSAT Datensatz nicht klassifiziert sind, werden mit dem USGS Datensatz aufgefiillt.
Vergleichssimulationen mit beiden Datensidtzen finden sich im Kap. 4 dieser Arbeit. Dort wird
auch die Methode erldutert, nach der die beiden Datensitze miteinander verschnitten werden.

Daten iiber Lacher zur Bewisserung der Flussoase wurden vom Office Regionale de Mis en Valeur
Agricole de Ouarzazate (ORMVAO) zur Verfiigung gestellt. Dabei handelt es sich um den
taglichen Turbinendurchfluss der Wasserkraftanlage am Staudamm ,,E1 Mansour Ed Dahbi®.
Informationen iiber die Bewésserungspraxis in der Oase entstammen personlichen Mitteilungen

von IMPETUS Mitarbeitern.
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Abbildung 3.4: Klimastation Lac Iriki (IRK, 29°58°23”°N, 6°20°57°°W, 445 m ii. NN). Foto: IMPETUS

Entlang eines Hohen- und Ariditdtsgradienten wurden zwolf Klimastationen (sieche z. B. Abb. 3.4)
im Untersuchungsgebiet aufgebaut. Die Positionen dieser Stationen sind in Abb. 2.1 dargestellt. An
diesen Stationen werden unter anderem Niederschlag, Temperatur, Wind und Feuchte in 2 m tiber
Grund stiindlich gemessen. Vier Klimastationen liegen im Simulationsgebiet, das in dieser Arbeit
behandelt wird: El Miyit (EMY, 30°21°50°’N, 5°37°44’W, 792 m 1. NN), Asrir (ASR,
30°21°25°N, 5°50°10°W, 732 m ii. NN), Jebel H’'ssain ou Brahmin (JHB, 29°56’12°°N,
5°37°43>°W, 725 m 1. NN) und Lac Ikriki (IRK, 29°58°23*’N, 6°20°57°’W, 445 m ii. NN, siche
Abb. 3.4). Die gemessenen Daten fiir Niederschlag und atmosphérische Felder in 2 m {iber Grund
werden mit simulierten Werten in den entsprechenden Gittermaschen verglichen, um die Qualitit
der Modellergebnisse zu liberpriifen und das Modell zu kalibrieren.

An den Stationen El Miyit und Asrir wurden im Rahmen des IMPETUS-Projektes
Transpirationsmessungen an standorttypischen Pflanzen durchgefiihrt (vgl. Abb. 3.5). Auch diese

Daten werden mit simulierten Werten verglichen und zur Kalibrierung genutzt.

Abbildung 3.5: Transpirationsmessungen mit LICOR 6400 an einer Dattelpalme (links, Station ASR) und einer
Akazie (rechts, Station EMY). Fotos: F.Gresens
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