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1

1 EINLEITUNG UND PROBLEMSTELLUNG 

 

Das Klima ist ein hochkomplexes nicht-lineares System, dessen Variationen durch externe 

Faktoren (Sonnenaktivität, Vulkanausbrüche), Zusammensetzung der Atmosphäre (Treibhausgase, 

Aerosole) sowie durch interne Wechselwirkung der verschiedenen Komponenten (Landoberflächen, 

Ozeane, Biosphäre, Eisschilde, Atmosphäre) bestimmt werden. Durch die Dynamik des Strahlungs- 

und Energiehaushalts ergibt sich die räumliche Differenzierung der Klimaelemente, deren Analyse 

von ökonomischer, ökologischer und sozialer Bedeutung ist. Dies wird nicht nur durch die in den 

vergangenen Jahrzehnten vermehrt in den Blickpunkt gerückte Problematik der Klimavariabilität 

und des globalen Klimawandels verdeutlicht.  

 

Klimadaten in ausreichender zeitlicher und räumlicher Auflösung sind ein wichtiger limitierender 

Faktor bei der Anwendung landwirtschaftlicher, hydrologischer und ökologischer Modelle. Diese 

Daten werden für Ertragsschätzungen und Wachstumssimulationen in Land- und Forstwirtschaft, 

Validierung von Klima- und Wettervorhersage-Modellen, Modellierung der Verdunstung sowie für 

Modelle der Massenbilanz von Gletschern oder des Kohlenstoffkreislaufs benötigt. Hydrologische 

Modelle haben sich bei der Prozessmodellierung, der Hochwasservorhersage und -analyse, dem 

Talsperrenmanagement für die Trinkwasser- und Energiegewinnung sowie für Klimaszenarien 

bewährt. Die flächendifferenzierende Erfassung der meteorologischen Eingangsvariablen ist dabei 

von großer Wichtigkeit für die Qualität der Modellierung. Für die Modelle ist es von Vorteil, wenn 

die Klimavariablen für jeden Gitterpunkt eines gleichmäßigen Rasters vorliegen bzw. wenn aus 

den vorhandenen Klimadaten verlässliche Punktschätzungen durchgeführt werden können.  

 

Der Niederschlag als eines der variabelsten Klimaelemente entscheidet in seiner räumlichen und 
zeitlichen Verteilung über das verfügbare Wasserdargebot, das Auftreten von Hochwasser und 
Dürren oder die Deposition von Schadstoffen. Starkniederschläge sind potentielle Auslöser von 
Überschwemmungen, Lawinen- und Murenabgängen sowie der Bodenerosion (DEHN 1999). Die 
präzise Erfassung der Niederschlagsverteilung und -menge bestimmt den Anwendungserfolg von 
Niederschlag-Abfluss-Simulationen. Die räumliche Verteilung der Lufttemperatur beeinflusst 
biologische (z.B. Wachstum, Atmung, Phänologie) und physikalische Prozesse (z.B. Wasserbilanz, 
Aggregatzustände und -wechsel). Sie spielt neben der Strahlung eine entscheidende Rolle bei der 
Modellierung von Schneeschmelze (RICHARD & GRATTON 2001) und Bodenfrost (VENÄLÄINEN 

ET AL. 2001, FARRINGTON & GILDEA 2002). Die Strahlung der Sonne ist die Energiequelle aller 
biologischen und atmosphärischen Prozesse auf der Erde und hat entscheidenden Einfluss auf die 
anderen Klimagrößen. Sie steuert alle biologischen (z.B. Pflanzenwachstum und -verbreitung) und 
mikrometeorologischen (z.B. Luftbewegung, Boden- und Lufttemperatur, Verdunstung) Prozesse. 
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Schnee-, Gletscher- und Permafrostschmelze werden insbesondere im Hochgebirge maßgeblich 
von der zeitlichen und räumlichen Variation der Globalstrahlung und der fühlbaren Wärme 
gesteuert (SCHROTT 1994). Daher ist die Strahlung maßgeblicher Faktor bei der Modellierung der 
Permafrost-Verbreitung (KELLER 1992, HOELZLE 1994, GRUBER & HOELZLE 2001). Nicht zu 
vergessen ist die Bedeutung der Solarenergie durch immer knapper werdende fossile Energieträger. 
Der Wind als eine der räumlich und zeitlich variabelsten und am schwierigsten zu messenden 
Klimagrößen besitzt eine enorme Bedeutung als Klimaelement (WAGNER 1994). Flächendeckende 
Windmessdaten werden beispielsweise zur Modellierung von Verdunstung und Winderosion, 
Standortplanung von Windkraftanlagen, Modellierung von Gezeiten und Wellen, die Statik hoher 
Bauwerke oder die Berechnung von Schadstoffausbreitungen benötigt. Die Windgeschwindigkeit 
ist für die Versicherungswirtschaft bedeutend, da große Schadensfälle durch Sturmereignisse 
entstehen. Als Beispiel seien die Orkane in West- und Mitteleuropa im Oktober 2002 genannt. Die 
Luftfeuchtigkeit steht i.a. nicht im Zentrum der Betrachtung, wenn von den wichtigsten 
Klimaelementen gesprochen wird. Sie ist als Maß für den Wasserdampfgehalt der Atmosphäre eine 
Steuergröße der Energieumwandlungsprozesse, was sich in der Ausprägung der Klimaelemente 
niederschlägt. Nicht zu vergessen ist die Bedeutung der Luftfeuchte für die Photosynthese und 
Verdunstung. 
 
Da die beschriebenen Klimaelemente flächendeckend benötigt, abgesehen von Wetterradar- und 

Satellitenmessungen aber nur punktförmig erfasst werden, ist eine Ableitung flächendeckender 

Wertefelder aus den Punktmessungen erforderlich (GOSSMANN 1991). Die dazu verwandte 

Methodik wird in den Geowissenschaften als Regionalisierung bezeichnet (BRAUN 1998). 

Ursprünglich wurde unter diesem Begriff die Unterteilung der Landschaft nach bestimmten 

Eigenschaften und Parametern in möglichst homogene Untergebiete (Regionen) verstanden 

(MUES 2000). Diese Form der Regionalisierung entwickelte sich zur Übertragung punkthaft 

erhobener Messwerte in die Fläche durch mathematische und statistische Verfahren. Bei dieser 

Form der Regionalisierung ist es das Ziel, für jeden beliebigen Punkt in einer durch Messungen 

abgedeckten Region den Wert der Untersuchungsvariablen vorherzusagen, wobei Vorhersage in 

statistischem und nicht in zeitlichem Sinne verwendet wird. In der Hydrologie wird die 

Regionalisierung allgemein als die räumliche Übertragung von hydrologischen Informationen (z.B. 

Zustandsgrößen, Modellparameter, Berechnungsvorschriften) über verschiedene Skalen hinweg 

und von einem Ort auf einen anderen verstanden (BECKER 1992, KLEEBERG 1999). Sie umfasst 

die Aggregation von punkt- oder teilflächenbezogenen Informationen (upscaling), die 

Disaggregation von großflächig vorliegenden Informationen auf Teilflächen oder Rasterelemente 

(downscaling) sowie das Bestimmen der flächenmäßigen Verteilung ohne Skalenwechsel. Die 

Stärke der Geographie ist hier die Kenntnis und Analyse der übergeordnete Raumstrukturen und 

Geofaktoren, die die räumliche Ausprägung der Klimagrößen bedingen (GOSSMANN ET AL. 1993). 
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Bei der Modellierung müssen auf Grund fehlender oder stark unsicherer Parameter oft 

vereinfachende, physikalisch weniger detaillierte Verfahren eingesetzt werden (KRAUSE 2001). Die 

einschränkenden Faktoren führen bei der Modellierung zu einer relativ hohen systemimmanenten 

Modellunsicherheit, die nicht zusätzlich durch zu stark vereinfachende Regionalisierungsverfahren 

erhöht werden sollte. Dies erfordert eine Abschätzung der Regionalisierungsgüte, da der Fehler 

der Regionalisierung wesentlich zum Modellfehler beiträgt, aber kaum beachtet wird (PHILLIPS & 

MARKS 1996). Sowohl der Modell- als auch der Regionalisierungsfehler werden wiederum von der 

Genauigkeit der eingehenden Klima- und Geländedaten beeinflusst. Die Effekte der Fehler in den 

Eingangsdaten können nicht einzeln quantifiziert werden, aber ihre kombinierte Auswirkung auf 

die Modellschätzungen, d.h. in den Abweichungen der Modell- von den Messwerten.  

 

Diese Diplomarbeit im Studiengang Geographie beschäftigt sich mit der Regionalisierung von 

Klimaelementen für die hydrologische Modellierung. Sie wurde im Rahmen des Saale-Projekts am 

Lehrstuhl für Geoinformatik, Geohydrologie und Modellierung des Instituts für Geographie der 

Friedrich-Schiller-Universität Jena durchgeführt. Wichtiger Teilaspekt des Saale-Projekts ist die 

regionale hydrologische Modellierung des Saale-Einzugsgebiets im Rahmen des übergeordneten 

Projekts „Integriertes Flussgebiets-Management am Beispiel der Saale“ (vgl. BONGARTZ ET AL. 

2002) des Umweltforschungszentrums Halle-Leipzig (UFZ), für die flächendeckende Klimadaten 

benötigt werden.  

Ziel dieser Arbeit ist Ermittlung geeigneter Regionalisierungsverfahren für die hydrologische 

Modellierung des Einzugsgebietes der Saale und deren Beurteilung hinsichtlich der Güte der 

Regionalisierung. Aus dieser Zielsetzung ergibt sich der Aufbau der Diplomarbeit. So wird nach 

der hiermit vollzogenen Einleitung in die Thematik zunächst der Stand der Forschung der 

Messung und Regionalisierung von Klimaelementen (Kap. 2) dargestellt. Im Anschluss daran 

erfolgt darauf aufbauend die Auswahl der Verfahren für die Regionalisierung und die Präzisierung 

der Problem- und Zielstellung (Kap. 3). In Kap. 4 wird auf Material und Methoden eingegangen, 

was die Darstellung des Untersuchungsgebietes, der Datengrundlage und -analyse sowie der 

Regionalisierung beinhaltet. Anschließend werden die Ergebnisse der Regionalisierung dargestellt 

und diskutiert (Kap. 5). Den Abschluss der Arbeit bilden die Zusammenfassung und Ausblick 

(Kap. 6).  
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2 MESSUNG UND REGIONALISIERUNG VON KLIMAELEMENTEN 

2.1 MESSUNG DER KLIMAELEMENTE 

Das synoptische klimatologische Messnetz des Deutschen Wetterdiensts (DWD) besteht 
momentan aus 121 hauptamtlichen und 52 automatischen Wetter- sowie 480 nebenamtlichen 
Klimastationen (DWD 2002). Die Ablesung der Instrumente an den Klimastationen erfolgte bis 
zum 31.12.1985 um 07 Uhr (I), 14 (II) und 21 Uhr (III) mittlerer Ortszeit (MOZ) (Mannheimer 
Stunden), seit dem 01.01.1986 um 07.30, 14.30 und 21.30 Uhr MEZ (CAPPEL ET AL. 1998). Die 
nebenamtlichen Niederschlags- und Klimastationen werden durch ehrenamtliche Mitarbeiter 
zumeist in der Nähe ihrer Wohnungen betreut. Bei der Auswahl seiner Stationen und der 
Platzierung der Messvorrichtungen achtet der DWD i.a. darauf, dass die Messergebnisse nicht von 
orographischen Besonderheiten, Vegetation oder Bebauung in der Stationsumgebung beeinflusst 
werden. Somit sollen einheitliche und vergleichbare Messungen ermöglicht werden. Durch 
Beobachterwechsel oder Umzug des Beobachters kann es zu Verlegungen der Stationen und somit 
zu Inhomogenitäten in den Aufzeichnungen kommen.  
Klimadaten des Stationsmessnetzes liegen als vieljährige Reihen über einen langen Zeitraum (ca. 
ab 1900) vor, der z.B. von Fernerkundungsdaten (ca. ab 1970) nicht abgedeckt wird. Ein Nachteil 
des Stationsmessnetzes ist die ungleichmäßige räumliche Stationsdichte, die eine Interpolation 
erforderlich macht, sowie die unzureichende Abdeckung über Seegebieten. Neben den ortsfesten 
Netzen betreibt der DWD mobile Wetterstationen, so z.B. auf Schiffen, Bojen, Flugzeugen und 
anderen Plattformen (DWD 2002). Seit den 50er Jahren des 20. Jahrhunderts werden Wetterradar, 
LIDAR (LIght Detection And Ranging), SODAR (SOund Detection And Ranging), Wind-Profiler 
und Blitzortungssysteme eingesetzt.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 2.1: Das Wetterradar-Messnetz des DWD (DWD 2002)
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Der DWD unterhält ein Netz von 16 bodengestützten Wetterradarstationen, die das Bundesgebiet 
nahezu vollständig abdecken (vgl. Abb. 2.1) und der Ortung gefährlicher Wettererscheinungen 
(z.B. Gewitter, Starkniederschlag, Hagel) und der Niederschlagserfassung dienen (DWD 2002). 
Das Netz wird automatisch betrieben, zentral gesteuert und liefert alle 15 Minuten Radarbilder der 
einzelnen Standorte, die zu einem deutschlandweiten Gesamtbild zusammen gesetzt werden. Im 
Gegensatz zu den Punktmessungen an Einzelstandorten können so in gleichen Zeitabständen 
wiederkehrende flächenhafte Strukturen eines Ereignisses erkannt werden. Das Wetterradar deckt 
mit einer Reichweite bis 250 km und einer räumlichen Auflösung von 0.5-5 km alle 5-15 min fast 
ganz Europa ab (VENÄLÄINEN 2001). 
Satelliten-getragene Sensoren ermöglichen seit den 80er Jahren mit einer höheren räumlichen 
Auflösung als konventionelle Messnetze eine flächendeckende Klimaüberwachung (BISSOLLI & 
GELHARDT 2002). Die Klimagrößen werden indirekt über Modelle aus den Messungen abgeleitet, 
die eine Vereinfachung der Wirklichkeit darstellen und mit Bodendaten validiert werden müssen. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 2.2: Das globale System der Wettersatelliten (DWD 2002) 

 
Das weltumspannende Netz der Wettersatelliten ist von besonderer Bedeutung in den datenarmen 
Gebieten der Ozeane sowie Polar- und Wüstenregionen. Anhand des Orbits werden geostationäre 
(z.B. METEOSAT, GOES) und polumlaufende Satelliten (z.B. NOAA, METEOR) unterschieden 
(Abb. 2.2). Ihre Sensoren decken dabei den sichtbaren (0.4-0.7 µm) und infraroten (0.7-12 µm) 
Spektralbereich ab. Langwellige Infrarot-Aufnahmen sind für die Bestimmung der Temperatur 
von Landoberflächen (LAKSHMI ET AL. 2001) und Wolkenbedeckung in regionalem oder 
kontinentalem Maßstab geeignet. Die Bestimmung von Temperatur und Feuchte in 2 m Höhe 
über Grund ist mit Fernerkundungsmethoden aber immer noch problematisch. 
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2.1.1 Niederschlag 

Der Niederschlag wird durch den DWD an ca. 3800 Niederschlags- und 480 Klimastationen 
messtechnisch erfasst (DWD 2002). Die Niederschlagsstationen bestehen aus je einem 
Niederschlagsmesser (Pluviometer, Totalisator) und -schreiber (Pluviograph, Ombrometer) nach 
HELLMANN. Die Messung erfolgt an den Klimastationen dreimal täglich, an den reinen 
Niederschlagsstationen nur einmal täglich um 07.30 Uhr MEZ. Dazu wird der im Totalisator 
gesammelte Niederschlag in ein Messglas gegossen und dessen Höhe in [mm] abgelesen. Die 
Niederschlagshöhe ist die Höhe, bis zu der der gefallene Niederschlag in flüssiger Form den 
Erdboden bedecken würde, wenn er nicht abfließen, verdunsten oder versickern könnte; 1 mm 
entspricht dabei 1 l Flüssigkeit auf 1 m² Boden. Bei Messgeräten ohne Heizung wird der feste 
Niederschlag geschmolzen. Der morgendliche Messwert wird seit 1991 einheitlich dem 
vorangegangenen Kalendertag zugeschrieben. Zusätzlich werden seit 1979 (alte Bundesländer) 
bzw. 1991 (neue Bundesländer) Höhe der Schneedecke und des Neuschnees bestimmt.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 2.3: Niederschlagsmesser nach HELLMANN (DYCK & PESCHKE 1995, S. 323) 

 
Der HELLMANN ist einer der am weitesten verbreiteten Niederschlagsmesser in der Welt und 
das Standardmessgerät in über 30 Ländern, so z.B. Deutschland, Schweiz, Ungarn, Dänemark, 
Polen, Österreich, Chile, Argentinien oder Türkei (YANG ET AL. 1999). Er besteht aus einem 46 
cm hohen Auffanggefäß mit einer Auffangfläche von 200 cm², das mit diversen Mess- und 
Registriereinrichtungen kombiniert werden kann. Das Auffanggefäß (A) mit kreisförmiger 
Auffangöffnung (F) und nach innen abgeschrägtem Rand ist einem Schutzgehäuse (S) aufgesetzt 
und wird an einem Pfahl (H) 1 m über dem Boden installiert (Abb. 2.3) (DYCK & PESCHKE 1995). 
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Somit kann kein Spritzwasser in das Messgerät gelangen. Diese Aufstellhöhe gilt für Höhenlagen 
bis 500 m ü. NN, darüber sollte auf Grund des höheren Schneeanteils in 1.50 m über Grund und 
über 800 m ü. NN in 2 m Höhe installiert werden. Im Auffanggefäß befindet sich ein mit der 
Wand verlöteter Trichter (T), dessen Ausflussrohr unmittelbar in den Hals der darunter stehenden 
Sammelkanne (K) reicht. Die Sammelkanne ist durch eine 3 cm dicke Luftschicht von der äußeren, 
der unmittelbaren Besonnung ausgesetzten Mantelfläche getrennt und somit gegen Verdunstung 
weitgehend geschützt (CAPPEL ET AL. 1988). Im Winter wird in das Auffanggefäß ein Blechkreuz 
(B) als Windschutz eingesetzt.  
Die Messung kann über Schwimmer, Niederschlags- oder Kippwaagen und die Registrierung über 
Trommel- oder Bandschreiber sowie digital über Datenlogger oder Funk erfolgen (SEVRUK & 
KLEMM 1989, NYSTUEN 1999). Beim klassischen Regenschreiber gelangt das aufgefangene Wasser 
in ein Gefäß, in dem ein Schwimmer mit dem Wasserspiegel steigt (CAPPEL ET AL. 1988). Ist das 
Schwimmergefäß mit 10 mm Niederschlag gefüllt, lässt ein Saugheber den Inhalt in die 
Sammelkanne laufen und der Schwimmer kehrt in die Ausgangslage zurück, wobei die 
Schwimmerbewegung mittels eines Schreibers auf eine Registriertrommel übertragen wird. Der 
Entleervorgang dauert 10 bis 20 s, der in dieser Zeit fallende Niederschlag geht verloren. Beim 
Waagenprinzip wird das Sammelgefäß auf die eine Waagschale gestellt, während die andere 
Waagschale durch ein zylindrisches Gegengewicht ersetzt ist, das teilweise in Öl getaucht ist. Fällt 
Niederschlag und nimmt damit die Gewichtskraft des Sammelgefäßes zu, so wird der Zylinder aus 
dem Öl gehoben, wobei diese Bewegung wieder mit einem Hebelarm auf eine Registriertrommel 
aufgezeichnet wird. Die Registrierstreifen werden später ausgewertet und digitalisiert. Bei dem 
Kippwaagen-Prinzip werden die Kippvorgänge einer unter dem Auffangtrichter angebrachten 
Wippe gezählt (SUMNER 1989). Dabei füllt sich zunächst die eine Schale mit Wasser, wodurch bei 
Erreichen eines bestimmten Gewichts die Wippe umkippt und so einen elektrischen Impuls liefert. 
Die erste Schale leert sich und die zweite wird gefüllt. Bei Starkregenereignissen geht der während 
des Kippvorgangs gefallene Niederschlag verloren, da die Waage eine gewisse Trägheit besitzt. 
Trotz oder gerade wegen des denkbar einfachen Messprinzips ist die Niederschlagserfassung nicht 
fehlerfrei. Neben dem dominierenden Windeinfluss (Herauswehen durch Turbulenz und 
Wirbelbildung) können Aufbau und die Eigenschaften des Messinstruments (Maße, Form, 
Installationshöhe, Material, Farbe, Alter, Isolation) sowie eventuell auftretende Geräte- (Lecks, 
Herausspritzen, Verdunstung, Benetzung) und Beobachterfehler (z.B. bei Ablesung Messzylinder 
schief halten) zu systematischen Fehlern führen (vgl. Abb. 2.4) (SEVRUK & NESPOR 1994). Die 
von der Niederschlagsintensität und der Häufigkeit des Niederschlagsereignisses abhängigen 
Fehler führen zu einer Unterschätzung des wahren Niederschlages. Nur Kondensations- und 
Spritzwasser sowie Schneeverwehungen können den Messwert nach oben hin verfälschen 
(SUMNER 1988). Nicht-systematische Fehler entstehen durch die Übertragung von der Messung 
zur Archivierung, Gerätefehler oder Vervollständigen von lückenhaften Zeitreihen.  
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Abb. 2.4: Faktoren des systematischen Messfehlers (SEVRUK 1989, S. 26) 

 
Der dominante Windfehler entsteht, da das Messgerät ein Hindernis für die anströmende Luft 
darstellt, wodurch die Strömung teilweise abgelenkt und beschleunigt wird (NESPOR 1996). In 
Abhängigkeit von Niederschlagsart und Windstärke werden so leichtere Niederschlagsteilchen 
systematisch an der Auffangöffnung verdriftet und es wird zu wenig Niederschlag registriert. Dem 
kann zum Teil durch einen Windschutz begegnet werden. Haftwasserverluste durch die Benetzung 
der Innenwände des Messgerätes sind in erster Linie von den Abmessungen und der Form des 
Niederschlagsmessers sowie von der Anzahl der Niederschlagsereignisse und -tage abhängig 
(REISS ET AL. 1992). Verdunstungsverluste zwischen Niederschlagsbeginn und Messung werden 
von Windgeschwindigkeit, Luftfeuchte, Strahlung und Temperatur gesteuert. Diese Verluste sind 
durch die potentielle Verdunstung nach oben begrenzt und wesentlich durch die Konstruktion des 
Messgerätes bestimmt (GRAF 1984). Während der Haftwasser- und Verdunstungsfehler bei 
stärkeren Ereignissen sehr klein ist, ist die Nichterfassung von Nebel und Reif in Höhenlagen 
bedeutend. Spritzwasserverluste in Folge des Rückpralls der Regentropfen sind abhängig von der 
Niederschlagsintensität und dem Tropfenspektrum (SEVRUK 1993). Zusätzlich können 
Schneeverwehungen in das Messgerät hinein oder aus dem Messgerät heraus auftreten. 
Umfassende Untersuchungen der Fehler und deren zusammenfassende praktikable Korrektur 
finden sich bei GOLUBEV (1980), MADSEN (1977), LEMMELÄ & SOLANTIE (1977), GRAF (1984), 
DE BRUIN (1986), GOODISON ET AL. (1989), SEVRUK & KLEMM (1989), GÜNTHER & GRAF 

(1991), YANG ET AL. (1999) und RAPP (2000). Für den HELLMANN zeigen SEVRUK & HARMON 
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(1984), SEVRUK (1981, 1989), GÜNTHER (1993), SEVRUK & ZAHLAVOVA (1994), RICHTER (1995) 
und GOODISON ET AL. (1998) von Windgeschwindigkeit und Niederschlagsform abhängige 
Korrekturfunktionen, die teilweise Temperatur und Niederschlagsintensität (ALLERUP & MADSEN 
1980, FØRLAND ET AL. 1996, RUBEL & HANTEL 1999) mit einbeziehen.  
Neben dem systematischen Messfehler ist die Repräsentativität der Messorte ein weiterer 
Unsicherheitsfaktor. Die starke räumliche und zeitliche Variabilität des Niederschlags bedingt, dass 
trotz des dichtesten Messnetzes aller Klimaelemente diese nur zum Teil erfasst wird. Dies gilt 
insbesondere für Gebirgsregionen, deren Hochlagen nicht angemessen repräsentiert sind. 
 
Für die Erfassung von Kurzzeitereignissen wird zu den konventionellen Stationsmessungen oft 
das bodengestützte Wetterradar herangezogen. Dabei ist zu beachten, dass beide Systeme 
verschiedene Phänomene in unterschiedlicher zeitlicher und räumlicher Auflösung messen. 
Während der Regenschreiber quasi kontinuierlich in der Zeit und punktuell im Raum misst, nimmt 
das Radar den Niederschlag flächenmäßig auf und punktuell in der Zeit. Der größte Vorteil des 
Wetterradars ist die hohe räumliche und zeitliche Auflösung sowie die direkte räumliche Erfassung 
(BARTELS & WEIGL 1998). Grundlagen des Wetterradars für die Niederschlagserfassung stellen 
HUEBNER (1985), RIEDL (1995), COLLIER (1996) und JOSS & GERMANN (2000) dar. Durch 
verschiedene Fehler liegt der Wert der Radarinformation in erster Linie in der Erfassung der 
räumlichen Verteilung der Niederschläge (JOSS & MÜLLER 1985). Die Angaben über die 
Niederschlagsstärke sind vor allem qualitativer Art, für quantitative Daten ist die Aneichung mit 
konventionellen Aufzeichnungen erforderlich. 
Satelliten-getragene Sensoren ermöglichen die Erfassung des Niederschlags im regionalen bis 
kontinentalen Maßstab. Passive Methoden unterscheiden anhand der Ausstrahlung der 
Niederschlagsteilchen im Infrarot- und Mikrowellenbereich modellbasiert Wolken mit 
Niederschlag von solchen ohne (BAUER & MAHFOUF 2003). Aktive Radarverfahren geben durch 
die Reflexion der Wolken und Regentropfen Auskunft über Gebiete mit Niederschlag.  
 

2.1.2 Lufttemperatur 

Die Lufttemperatur ist eine den Wärmezustand charakterisierende physikalische Größe und im 
Gegensatz zum Niederschlag raum-zeitlich kontinuierlich. Sie wird vom DWD mit Quecksilber-
Thermometern in 2 m Höhe über Grund strahlungsgeschützt täglich um 07, 14 und 21 Uhr 
mittlerer Ortszeit (MOZ) gemessen (CAPPEL ET AL. 1988). Zusätzlich werden zum Termin III (21 
Uhr MOZ) auch Maximum und Minimum der Lufttemperatur erfasst. Aus auf 1/10 °C 
abgelesenen Werten der 3 Messtermine wird das Tagesmittel Tm nach folgender Formel berechnet: 
 

4
2 IIIIII

m
TTTT ++

=  
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Da sich die Klimastationen zumeist in oder am Rand von Städten befinden, macht sich die 
erhöhte Temperatur der urbanen Wärmeinsel gegenüber dem Umland bemerkbar, die durch die 
höhere Wärmekapazität des versiegelten Bodens und Freisetzung anthropogener Abwärme 
bedingt ist (FUCHS ET AL. 1998). Die Modifizierung durch das Relief äußert sich durch die 
Abnahme der Lufttemperatur mit der Höhe ü. NN, strahlungsbedingt erhöhte Temperaturen an 
Südhängen und nächtliche Kaltluftabflüsse, die sich in tiefer gelegenen konkaven Geländeformen 
zu Kaltluftseen sammeln. Zusätzlich beeinflussen Wolkenbedeckung und nahe Wasserkörper die 
tägliche Temperaturspanne.  
 

2.1.3 Globalstrahlung und Sonnenscheindauer 

Das Messnetz für die Globalstrahlung ist im Vergleich zu Niederschlag und Temperatur äußerst 
weitmaschig. Die Globalstrahlung wird in Deutschland momentan an 42 Stationen erfasst, die 
Sonnenscheindauer hingegen mit höherer Messdichte, da die messtechnischen Anforderungen im 
Vergleich zur Strahlung viel geringer sind (DWD 2001). Die Globalstrahlung wird mit dem 
Pyranometer nach MOLL-GORCZYNSKI in [W/m²] gemessen (CAPPEL ET AL. 1988). Die 
Sonnenscheindauer erfasst die Direktstrahlung und wird mit dem Sonnenscheinautograph nach 
CAMPBELL-STOKES in [h] registriert. Im Brennpunkt einer Vollglaskugel werden dabei die 
Sonnenstrahlen gesammelt, die beim Überschreiten einer Bestrahlungsstärke der direkten 
Strahlung von 120 W/m² eine Spur in einen Registrierpapierstreifen brennt. Die Brennspur wird 
auf 1/10 h genau manuell ausgewertet, wodurch im Sommer Fehler in der Tagessumme von 0.5-
1 h (4-8 %) und im Winter von 0.2-0.3 h (2 %) auftreten können. Messbedingt können durch 
Verunreinigung und Beschädigung der Sensoroberfläche Fehler auftreten. 
Neben der Messgenauigkeit spielt die Modifizierung der räumlichen Verteilung der Strahlung als 
mögliche Fehlerquelle eine Rolle. Das Einstrahlungsmuster auf der Geländeoberfläche wird neben 
der geographischen Breite und der Jahreszeit von Orographie (Hangneigung, Exposition, 
Horizonteinschränkung), Bewölkung und Albedo beeinflusst. Die maximal mögliche 
Sonnenscheindauer eines Ortes ist durch die reliefbedingte Abschattung kürzer als die 
astronomisch mögliche und wird durch die Bewölkung auf die aktuelle Sonnenscheindauer 
reduziert. Die registrierte Globalstrahlung wird bei bedecktem Himmel mit hohem diffusen Anteil 
wesentlich von der Mehrfachreflexion kurzwelliger Strahlung zwischen Erdoberfläche und 
Atmosphäre bestimmt (PRECHTEL 1992). Die reliefbedingte Abschattung wird durch die 
Aufstellungsvorschriften innerhalb des Messnetzes minimiert, da die Horizonthöhe nicht über 5° 
liegen darf. Im Mittelgebirge sind dadurch aber Hochflächen- und Kuppenlagen gegenüber 
Tallagen überrepräsentiert. Hier variieren zusätzlich Nebel- und Dunsthäufigkeiten auf kurzer 
Distanz zwischen Tal- und Hochlagen. Die erhöhten Aerosolkonzentrationen über Stadt- und 
Industriegebieten schwächen die einfallende Strahlung besonders Winter.  
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Die im regionalen und globalen Maßstab geringe Strahlungsmessdichte kann durch Daten von 
satelliten-getragenen Sensoren kompensiert werden. Diese sind zwar weniger genau als 
Bodenmessungen, besitzen dafür aber eine hohe räumliche Abdeckung und zeitliche Auflösung 
(0.5-12 h). In der Jahressumme sind die Messungen ausreichend genau, bei Momentanwerten sind 
größere Abweichungen möglich (QUASCHNING 1996). Dabei ist zu beachten, dass es sich bei den 
Bodendaten in der Regel um zeitlich gemittelte, an einem Punkt aufgenommene Daten handelt, 
während die Satellitendaten einem räumlich gemittelten Wert entsprechen (HAMMER 2000). 
Überblicke über die Bestimmung der Strahlungsbilanz am Erdboden aus Satellitendaten geben 
NOIA ET AL. (1993a,b) und HOLLMANN & DAMMANN (1999).  
 

2.1.4 Luftfeuchtigkeit 

Die Luftfeuchtigkeit beschreibt den Wasserdampfgehalt der Luft (CAPPEL ET AL. 1988). Während 
die absolute Feuchte der in 1 m³ feuchter Luft enthaltene Wasserdampf in Gramm [g] ist, gibt die 
relative Feuchte (RF) das Verhältnis von tatsächlich vorhandenem Dampfdruck zu maximal 
möglichem Dampfdruck bei gegebener Temperatur in Prozent [%] an. Die relative Feuchte ändert 
sich mit der Temperatur, auch wenn die absolute Feuchte konstant bleibt. 100 % relative Feuchte 
bedeutet gesättigte Luft, bei weiterer Zufuhr von Wasserdampf würde dieser kondensieren. Die 
spezifische Feuchte [g/kg] ist das Verhältnis der Wasserdampfs [g] zur Gesamtmasse der feuchten 
Luft [kg] und somit der tatsächliche Wassergehalt (MUES 2000). Der Sättigungsdampfdruck ist der 
maximal mögliche Partialdruck des Wasserdampfes bei einer bestimmten Temperatur.  
Die Messung der relativen Feuchte erfolgt zumeist mit dem Psychrometer, das aus einem 
trockenen und einem feuchten Thermometer besteht und durch einen beständigen Luftstrom mit 
einer Geschwindigkeit von 2-3 m/s belüftet wird (CAPPEL ET AL. 1988). Aus diesen Werten wird 
dann die relative Luftfeuchte über den aktuellen Dampfdruck und Sättigungsdampfdruck mit der 
Psychrometertafel berechnet. Mit abnehmender Temperatur nimmt die Genauigkeit ab, da die 
Psychrometerdifferenz kleiner wird. Einstellzeit der Fühler, Einfrieren des Wassers im Winter und 
Verschmutzung des Schutzgehäuses sind weitere mögliche Fehlerquellen (THAMM 2000). Die 
relative Luftfeuchte kann auch mit dem Wetterradar erfasst werden (LAURENCE ET AL. 2002).   
 

2.1.5 Wind 

Der Wind setzt sich als vektorielle Größe aus Windrichtung und -geschwindigkeit zusammen und 
wird an ca. 350 DWD-Stationen erfasst. Die Windgeschwindigkeit wird zumeist mit einem 
Schalenkreuzanemometer in 10 m Höhe über Grund in Knoten [kn], Meter pro Sekunde [m/s] 
oder Kilometer pro Stunde [km/h] gemessen. Die Windrichtung wird i.a. mit Windfahnen erfasst, 
wobei die Angabe der Windrichtung seit dem 01.01.1970 in einer 8teiligen Skala im Uhrzeigersinn 
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von Nord (0°) über Ost (90°), Süd (180°) und West (270°) nach Nord (360°) erfolgt (CAPPEL ET 

AL. 1988).  
Bei der Windgeschwindigkeitsmessung können Fehler durch Trägheit, Reibung der Lager, 
Festfrieren im Winter sowie Veränderung des aerodynamischen Profils durch Anlagerung von 
Schnee oder Eis auftreten (THAMM 2000). Die Forderung nach einheitlichen Messtechniken und 
Stationsumgebungen ist in der Praxis kaum zu erfüllen. An Stadt- bzw. Stadtrandstationen oder 
auf stark bewaldeten Kuppenlagen erfolgt die Messung z.T. in größeren Höhen als 10 m. Die 
Variation der Strahlung erzeugt einen Tagesgang der Windgeschwindigkeit und die Ausbildung 
lokaler Windsysteme. An der Oberseite von Bergkämmen oder Geländerücken wird der Wind 
verstärkt, an den Fußpunkten und in Tälern hingegen abgeschwächt. Die Orographie kann 
zusätzlich zu Um- und Überströmungen von Bergen oder Kanalisierung in Tälern führen. Da die 
Messungen zumeist in Wohnungsnähe der Mitarbeiter durchgeführt werden, muss auch die 
Modifikation durch die städtische Bebauung berücksichtigt werden. Dies führt bodennah zu einer 
Verringerung der Windgeschwindigkeit, da die Rauhigkeit durch die Bebauung ansteigt 
(FRIEDRICH 2000). Dies trifft zumindest auf Stationen im Innenstadtbereich zu, nicht aber für 
Stadtrandlagen oder Flughäfen. Ein weiteres stadtspezifisches Phänomen ist die Ausbildung von 
Flurwinden. 
Die Windgeschwindigkeit kann als Windstärke nach der 12gradigen BEAUFORT-Skala ohne 
Messgeräte entsprechend der Auswirkungen des Windes geschätzt werden (Tab. 2.1).  

Tab. 2.1: Windstärke nach der BEAUFORT-Skala (nach CAPPEL ET AL. 1988, S. 11) 

Grad Bezeichnung Auswirkung auf Binnenland [m/s] [km/h] [kn]
0 Still Rauch steigt gerade empor 0.0-0.2 < 1 < 1 
1 Leiser Zug Windfahne zeigt nichts an, aber Rauch 0.3-1.5 1-5 1-3 
2 Leichte Brise Säuseln von Blättern, bewegte Windfahne 1.6-3.3 6-11 4-6 
3 Schwache Brise Dünne Zweige bewegen sich 3.4-5.4 12-19 7-10
4 Mäßige Brise Zweige und dünnere Äste bewegen sich 5.5-7.9 20-28 11-15
5 Frische Brise kleinere Laubbäume schwanken 8.0-10.7 29-38 16-21
6 Starker Wind dicke Äste bewegen sich 10.8-13.8 39-49 22-27
7 Steifer Wind Bäume in Bewegung 13.9-17.1 50-61 28-33
8 Stürmischer Wind Zweige brechen 17.2-20.7 62-74 34-40
9 Sturm Kleinere Schäden an Häusern 20.8-24.4 75-88 41-47
10 Schwerer Sturm Bäume werden entwurzelt 24.5-28.4 89-102 48-55
11 Orkanartiger Sturm Verbreitet Sturmschäden 28.5-32.6 103-117 56-63
12 Orkan Schwerste Verwüstungen > 32.7 118-133 64-71

 
Die bodengestützte Fernerkundung von Windgeschwindigkeitsfeldern umfasst Doppler-Radar 
(BAYNTON ET AL. 1977, GAO ET AL. 1999, STEINER ET AL. 2003) und SODAR (WÖLFELMAIER ET 

AL. 1999, EMEIS 2001). Über den Ozeanen wird satellitengestütztes RADAR in Form des 
Synthetic Aperture Radar (SAR) eingesetzt, so z.B. ERS-1 und ERS-2 (vgl. BENTAMY ET AL. 
1996a,b, KORSBAKKEN ET AL. 1998, LEHNER ET AL. 1998, HASAGER 2000). 
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2.1.6 Bewölkung 

An den hauptamtlichen Klimastationen werden Gesamtbedeckung, Dichte der Bewölkung und 
Wolkengattung  beobachtet (CAPPEL ET AL. 1988). Die Bewölkung wird an den 3 Terminen visuell 
in Achteln (Okta) des Himmelsgewölbes geschätzt. Es wird 1/8 angegeben, sobald eine einzige 
Wolke zu sehen ist; bei 8/8 ist der Himmel ganz bedeckt. Die 9 wird vergeben, wenn z.B. wegen 
dichten Nebels keine Wolken zu erkennen sind. Das Tagesmittel wird als arithmetisches Mittel der 
3 Beobachtungen auf 1/80 genau berechnet. Für den Vergleich der Mengenangaben der 
Bewölkung in Zehnteln (bis 31.12.1970) mit der in Achteln (ab 01.01.1971) werden diese in 
Prozent [%] angegeben. Diese manuellen Wolkenbeobachtungen unterliegen im Gegensatz zu den 
automatischen mit Digitalkameras (SEIZ & BALTSAVIAS 2000) der Subjektivität des Beobachters. 
Der globale Bedeckungsgrad wird durch Wettersatelliten erfasst, da Wolken auf Grund ihrer im 
Gegensatz zum Erdboden sehr kalten Oberkantentemperatur und sehr hohen Reflektivität vom 
Satelliten aus sehr gut detektierbar sind. Hierzu werden zumeist NOAA (KARLSSON 1997, 
KÄSTNER & KRIEBEL 2001) und METEOSAT (TJEMKES & WATTS 2000, ROSENOW ET AL. 2001, 
BISSOLLI & GELHARDT 2002) verwendet.  
 

2.1.7 Luftdruck 

Als Luftdruck wird die Gewichtskraft der sich über dem Beobachtungsort befindenden und bis 
zur Grenze der Atmosphäre reichenden Luftsäule, bezogen auf eine Grundfläche von 1 m², 
bezeichnet (CAPPEL ET AL. 1988). Er ist abhängig von der Höhe über NN, Temperatur, 
Eigenschwingungen der Atmosphäre und den Gezeiten. Die Zunahme des Luftdrucks mit 
steigender Temperatur ist durch die schnellere Bewegung der Luftmoleküle begründet. Die 
Luftdruckabnahme mit der Höhe ü. NN erfolgt logarithmisch gemäß der barometrischen 
Höhenformel. Obwohl die großräumige Luftdruckverteilung für die atmosphärische Strömung 
und somit für die Wetterentwicklung von größter Bedeutung ist, spielt der Luftdruck als 
Klimaelement oft nur eine untergeordnete Rolle (KLUGE & MÜLLER-WESTERMEIER 2000). Dies 
liegt mit daran, dass man die täglichen Druckschwankungen praktisch nicht spürt.  
An den Klimastationen wird der Luftdruck durch Gefäßbarometer mit reduzierter Skala gemessen 
(CAPPEL ET AL. 1988). Die Angabe des Luftdrucks erfolgte bis zum 31.12.1979 in Millimeter 
Quecksilbersäule [mm], ab dem 01.01.1980 in Millibar [mbar] und seit dem 01.01.1985 
ausschließlich in Hektopascal [hPa]. Bei der Messung sind Stationsverlegungen mit 
Höhenänderungen besonders problematisch.  
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2.2 REGIONALISIERUNG DER KLIMAELEMENTE 

 
Die Regionalisierung der Klimaelemente kann durch klassische Interpolation, Methoden der 
Fernerkundung sowie physikalische und numerische Modelle erfolgen. Die Klassifizierung dieser 
Verfahren erfolgt in der Literatur nach verschiedenen Ansätzen. DOBESCH ET AL. (2001) 
unterscheiden Verfahren, die nur die Messwerte selbst verwenden und räumliche Kontinuität 
verlangen (konventionelle Interpolation) von Methoden mit Berücksichtigung von Topographie 
oder meteorologischen Daten als zusätzliche Information. Mathematische Verfahren basieren nur 
auf der Geometrie des Messnetzes, sind leicht zu verstehen und zu berechnen, im Gegensatz zu 
den stochastischen Verfahren erfolgt aber die Annahme über den Zusammenhang zwischen den 
Werten unabhängig von der Variablen und den jeweiligen Gebietseigenschaften (BARCELO 2002). 
Deterministische Methoden basieren auf einer empirischen Beziehung zwischen den Mess- und 
Hilfsvariablen, die durch die Regressionsanalyse beschrieben wird. Stochastische Verfahren 
umfassen die Geostatistischen Methoden der Kriging-Familie, Optimale Interpolation (OI) 
(GANDIN 1965, 1970) oder multivariate Methoden wie Hauptkomponentenanalyse (PCA) und 
empirische Orthogonalfunktionen (EOF). Numerische Modelle beschreiben die Dynamik der 
Atmosphäre und können sowohl für die Wettervorhersage als auch die Regionalisierung eingesetzt 
werden (VENÄLÄINEN 2001, GROSS ET AL. 2002). Sie lösen die Erhaltungsgleichungen für Masse, 
Impuls und interne Energie in verschiedenen Näherungen. Von Nachteil sind hierbei lange 
Rechenzeiten und die aufwändige Bereitstellung von Datensätzen für die Initialisierung.  

Tab. 2.2: Anwendungsbeispiele für die Regionalisierung von Klimaelementen  

Autor Region Time scale Auflösung Verfahren 

HABERLANDT (1999) Elbe-Einzugsgebiet 
(Deutschland) Tageswerte 5 km NN, IDW, 

EDK, OK 

LANDAU & BARNETT (1996) England 
(Großbritannien) Tageswerte k.A. IDW, Regression, 

TSA, OK 

ASHRAF ET AL. (1997) Nebraska, Kansas 
(USA) Tageswerte k.A. OK, CK, IDW 

JEFFREY ET AL. (2001) Australien Tageswerte 
Monatswerte 0.05° TPS, OK 

XIA ET AL. (1999) Bayerischer Wald 
(Deutschland) Monatswerte 1 km Barnes, IDW, 

Cressman, MRA 
LEFEVRE ET AL. (2002) Europa Monatswerte 5’ IDW, NN 

 NN  Nearest Neighbor  IDW  Inverse Distance Weighting  OK Ordinary Kriging
 TPS Thin Plate Splines  EDK External Drift Kriging   CK Co-Kriging 
 TSA Trendflächenanalyse  MRA Multiple Regressionsanalyse  k.A. keine Angabe 
 
Die konventionelle räumliche Interpolation setzt eine hohe räumliche Autokorrelation in den 
Daten voraus und verwendet u.a. die inverse Distanz als Hilfsvariable für die Ähnlichkeit (LOIBL 

& SCHWARZ 2001). Tab. 2.2 gibt einen Überblick über die Interpolation von Klimaelementen. 
Häufig werden nur Niederschlag und Temperatur zusammen dargestellt, so z.B. bei MÜLLER-
WESTERMEIER (1998), HARTKAMP ET AL. (1999), GOLDBERG & BERNHOFER (2000), SHEN ET AL. 
(2001) und BRYAN & ADAMS (2002).  
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Distanzbasierte Verfahren wie die von SHEPARD (1968) (vgl. GORDON & WIXOM 1978, BARNHILL 

ET AL. 1980, WATSON 1996), CRESSMAN (1959) oder BARNES (1973) verwenden den inversen 
Abstand der Stützstelle von dem zu schätzenden Punkt als Gewicht des Stützstellenwerts bei der 
Interpolation. Daher werden diese auch Inverse Distance Weighting (IDW) genannt. Durch die 
Potenzierung der inversen Distanz wird eine nicht-lineare Abnahme des Gewichts erreicht, wobei 
sich der Schätzwert als Summe der gewichteten Stützpunktwerte ergibt. Um den Einfluss 
unterschiedlicher Messdichten und Richtungsabhängigkeiten zu mildern, kann der Suchradius in 
Quadranten aufgeteilt und in diesen der jeweils nächste Stützpunkt herangezogen werden 
(MENDEL 1979). Da so z.T. auch weit entfernte Punkte berücksichtigt werden, ist die Schätzung 
aber oft nicht viel besser (ISAAKS & SRIVASTAVA 1989). Obwohl das Ergebnis durch die Angabe 
von Stützstellen bzw. Suchradius und Exponenten gesteuert werden kann, bleiben Wissen und 
Erfahrung des Bearbeiters weitgehend unberücksichtigt. Durch die Mittelung innerhalb des 
Suchradius wird der Wertebereich der Eingangsdaten nicht erweitert, es entstehen aber 
Kreisstrukturen in der erzeugten Oberfläche als Artefakte des Verfahrens (bulls eye effect). Da 
eine hohe räumliche Autokorrelation angenommen werden muss, sind die Ergebnisse bei 
komplexer Topographie oft ungenügend (LOIBL & SCHWARZ 2001).  
 
Empirische Regressionsmodelle verwenden die Beziehung der Klimaelemente zu Hilfsvariablen 
wie Höhe ü. NN, geographische Breite und Länge, Küstennähe oder Exposition und Neigung zur 
Regionalisierung. Anwendungen zeigen GOLDBERG (1999), AGNEW & PALUTIKOF (2000), 
NINYEROLA ET AL. (2000) und BROWN & COMRIE (2002). Die Beschränkung auf nur eine Variable 
liefert oft unbefriedigende Ergebnisse, so die geographische Lage bei der Trendflächenanalyse 
(TSA). Da nicht nur die Eigenschaften des Geländes direkt am Messpunkt Einfluss auf die 
Messwerte haben, sondern auch die in einer größeren Umgebung, sollten neben der Höhe ü. NN 
auch Geländeformen und die Landnutzung in eine multiple Regressionsanalyse (MRA) eingehen. 
Bei nicht unabhängigen Hilfsvariablen besteht das Problem der Multikollinearität, die 
wechselseitige Abhängigkeit der unabhängigen Variablen, was zu hohen Standardabweichungen 
der Regressionskoeffizienten und unzureichender Interpretierbarkeit dieser führt. Für eine robuste 
MRA sollte die Anzahl der Hilfsvariablen nicht mehr als 30% der Stationsanzahl ausmachen 
(HAAN 1977). Einer inhomogenen Messdichte kann dabei durch Unterteilung des Gebiets und 
Anpassung separater Regressionen begegnet werden (RUSSO ET AL. 1993). In Gebirgs- und 
unbewohnten Gebieten sind die regionalen Regressionsmodelle auf Grund der zu geringen 
Messdichte aber oft nicht brauchbar. Durch die MRA können Werte für die Punkte geschätzt 
werden können, an denen zwar die Geländeparameter bekannt sind, aber keine Messdaten der 
Klimavariablen vorliegen (THAMM 2000). Die unabhängigen Variablen verringern zusätzlich die 
alleinige Abhängigkeit von den Messdaten. Da die Beziehungen zu den Hilfsvariablen erst bei 
entsprechender zeitlicher Mittelung ausgeprägt sind, führt die MRA bei Tageswerten nicht immer 
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zu akzeptablen Ergebnissen. Häufig werden lineare Beziehungen unterstellt, obwohl insbesondere 
bei Inversionswetterlagen Abweichungen davon auftreten können.  
Die Abweichungen der Modellergebnisse von den Werten an den Messstationen werden als 
Residuen bezeichnet und oft durch Interpolation in die Modelle integriert (LOIBL & SCHWARZ 
2001). Somit beschreibt die MRA den deterministischen Anteil, im Fall einer Höhenabhängigkeit 
die vertikale Komponente, die zu interpolierenden Residuen den stochastischen Anteil als 
horizontale Komponente der Variation. Gegen dieses Vorgehen bestehen theoretische Bedenken, 
da die Residuen unabhängig und unkorreliert sein sollten (Homoskedastizität), die Interpolation 
aber räumliche Autokorrelation voraussetzt (DELFINER 1975). Erfolgt die Residuenschätzung mit 
Ordinary Kriging (s.u.), wird dies Residual Kriging (HOLDAWAY 1996), Kriging mit einem 
Trendmodell (JOURNEL & HUIJBREGTS 1978) oder Detrended Kriging (PHILLIPS ET AL. 1992) 
genannt. Dies liegt auch den Modellen AURELHY (Analysis Utilisant le Relief pour 
l’Hydrometeorologie) (BENICHOU 1986, 1987), RegioMod (KLEIN 1994) und FREIM (Freiburger 
Regionalisierungsmodell) (GOSSMANN ET AL. 1993) zu Grunde. Die Bedeutung des Verfahrens 
liegt weniger in der Korrektur der Vorhersage an den Stützpunkten, als vielmehr in der 
Objektivierung der Interpolation für die restliche Fläche des Zielgebiets (MUES 2000). Die 
Interpolation der Residuen vollziehen NALDER & WEIN (1998) und PRICE ET AL. (2000) mit IDW, 
HULME ET AL. (1995) und BRYAN & ADAMS (2002) mit Splines. 
 
Splines sind bei der Regionalisierung von Klimaelementen weit verbreitet (HUTCHINSON 1995b). 
Bei den Thin Plate Splines (TPS) (WAHBA & WENDELBERGER 1980, HUTCHINSON & GESSLER 

1994) werden Polynomfunktionen einer begrenzten Anzahl von Punkten so angepasst, dass eine 
minimal gekrümmte Oberfläche entsteht. Da an den Nahtstellen zu den verschiedenen 
Teilintervallen Stetigkeit vorgeschrieben wird, treten keine Knickstellen auf und die Oszillation 
höhergradiger Polynome wird vermieden (MEIJERINK ET AL. 1994). Die einfachen Bausteine der 
Teilintervalle werden dabei Basissplines (b-splines) genannt. Durch die Oszillation kann über den 
von Minimal- und/oder Maximalwert der Eingangsdaten definierten Wertebereich extrapoliert 
werden. Splines erreichen bei geeigneter Messdichte oft die Ergebnisse des Kriging, sind aber 
robuster und benötigen keine vorausgehende Schätzung der räumlichen Kovarianzstruktur 
(MATHERON 1981, DUBRULE 1983, WATSON 1984, HUTCHINSON 1993). Während Splines die 
Oberfläche als eine unbekannte Funktion betrachten, schätzt Kriging die wahrscheinlichsten 
Werte dieser Zufallsvariable. Der Vorteil der TPS bei der Berücksichtigung der Höhe ü. NN 
gegenüber dem Co-Kriging ist die einfachere Berechnung. ANUSPLIN (HUTCHINSON 1995a, 
2001) als TPS-Software wird von HUTCHINSON ET AL. (1996), KESTEVEN & HUTCHINSON (1996), 
NALDER & WEIN (1998), NEW ET AL. (1999, 2000), DE PAUW ET AL. (2000) und PRICE ET AL. 
(2000) auf Monatswerte angewandt. 
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Geostatistische Verfahren basieren auf der Theorie der Regionalisierten Variablen (MATHERON 

1971) und betrachten die Messwerte als Realisationen von Zufallsfunktionen, wobei die räumliche 
Kontinuität (Autokorrelation) durch die Variogrammanalyse bestimmt wird. Die Verfahren sind in 
dem Sinn optimal, dass die räumliche Abhängigkeit explizit in die invers-distanzgewichtete 
Interpolation einbezogen wird und die unbekannten Feldwerte gemäß den Kriterien eines BLUE-
Schätzers (Best Linear Unbiased Estimator) berechnet werden (BUCHER 1998). Zusätzlich haben 
die Quantifizierung der Schätzvarianz als Maß der Unsicherheit, die Erweiterung auf multivariate 
oder nicht-stationäre Prozesse und der Einbezug externer Zusatzinformation zu einer enormen 
Entwicklung der ursprünglich für die Lagerstättenkunde entwickelten Verfahren geführt (PAULY & 
DRÜEKE 1997). Ausführliche Darstellungen bieten JOURNEL & HUIJBREGTS (1978), ISAAKS & 
SRIVASTAVA (1989), ENGLUND (1990), HEINRICH (1992), CRESSIE (1993) und SCHAFMEISTER 
(1999). Im Gegensatz zu den deterministischen Verfahren kann die Geostatistik auch bei 
ungleichmäßiger Messdichte sinnvoll angewandt werden, benötigt dazu aber eine gewisse 
Datenquantität. Bei gleichmäßiger Messdichte ist die Verbesserung hingegen oft nur gering und 
rechtfertigt den großen Rechenzeitbedarf nicht (CHAUVET 1993). Akademische Geostatistische 
Software sind GSLIB (DEUTSCH & JOURNEL 1992, 1998), Geo-EAS (ENGLUND & SPARKS 1991) 
und GSTAT (PEBESMA 1993, 1997). 
Mit dem Oberbegriff Kriging wird eine Reihe von lokalen Schätzverfahren mit gewichteter 
räumlicher Mittelwertbildung bezeichnet, deren Gewichte mit dem Variogramm in dem Sinn 
optimiert werden, dass die Varianzen der geschätzten Werte (Krige-Varianz) minimal und die 
Schätzwerte erwartungstreu (unbiased) sind, d.h. dass im Mittel die Abweichung zwischen wahren 
und geschätzten Werten Null und die Summe der Gewichte Eins ist (HEINRICH 1992). Dabei wird 
im Gegensatz zum IDW nicht nur die Distanz zwischen Schätzpunkt und Stützstellen 
berücksichtigt, sondern auch die Abstände der Stützstellen voneinander. Liegt zwischen einem 
Messpunkt und dem zu schätzenden Punkt ein anderer Messpunkt, dann wird ersterer von diesem 
abgeschirmt und erhält ein niedrigeres Gewicht als es seiner Entfernung zu dem zu schätzenden 
Punkt entspräche (screen effect). Die Größe der Gewichte für jeden Schätzpunkt wird durch das 
Kriging-Gleichungssystem anhand des Variogramms bestimmt, wodurch die Distanzgewichtung 
weitestgehend subjektiven Einflüssen entzogen wird. Bei stark geclusterten Daten und hohem 
Zusammenhang im Nahbereich können auch negative Gewichte und somit Extrapolation über 
den Wertebereich der Messdaten hinaus auftreten (MÜCK 2000). Die Kriging-Varianz ist wie das 
Kriging-Gleichungssystem nur vom Variogramm-Modell und der Geometrie der verschiedenen 
Messpunkte abhängig, nicht aber von der absoluten Größe der einzelnen Werte. So können zwar 
keine effektive Schätzgenauigkeiten angegeben, bei Annahme einer bestimmten Verteilung aber 
Vertrauensbereiche dargestellt werden (JOURNEL 1986).  
Bekanntester Vertreter der Kriging-Familie ist das von KRIGE (1951) und MATHERON (1963) 
entwickelte Ordinary Kriging (OK). Voraussetzung für die Anwendung ist die Intrinsische 
Hypothese, bei der der räumliche Zusammenhang von der relativen Lage von Orten zueinander 
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abhängt, nicht aber von ihrer absoluten Lage. Somit treten keine Richtungsabhängigkeiten auf 
(Isotropie) und der Erwartungswert der Zufallsfunktion ist im gesamten Gebiet konstant 
(Stationarität). Diese Annahmen treffen bei Tageswerten und im Gebirge selten zu, was neben der 
fehlerträchtigen Variogramm-Modellierung die Anwendbarkeit einschränkt.  
Die fehlende Berücksichtigung zusätzlicher Information als eine Schwäche des OK wurde durch 
Entwicklung weiterer Verfahren behoben. Das stationäre Co-Kriging (CK) (MATHERON 1971) 
betrachtet die räumliche Korrelation der Mess- und Hilfsvariable innerhalb des Suchradius. Die 
Berechnung des Variogramms von Mess- und Hilfsvariable sowie des Kreuz-Variogramms erhöht 
dabei den Rechenaufwand. External Drift Kriging (EDK) (AHMED & DE MARSILY 1987) ist auch 
für komplexes Gelände geeignet, da die Annahmen der Stationarität erster Ordnung nicht beachtet 
werden müssen. Die externe Information geht als deterministische Menge (externe Drift) in das 
Kriging-Gleichungssystem ein, während sie beim CK als Zufallsvariable betrachtet wird (BARCELO 
2002). Sie wird im Gegensatz zum CK als fehlerfrei angenommen und es ergibt sich ein geringerer 
Rechenaufwand, da nur das Variogramm der Messvariable modelliert wird. Kriging mit 
Intrinsischen Zufallsfunktionen der Ordnung k (IRF-k) (MATHERON 1973) und Universal Kriging 
(UK) (MATHERON 1969) nehmen an, dass die räumliche Variation aus einer strukturellen (Trend) 
und einer zufälligen, korrelierenden Komponente besteht. Dazu wird innerhalb eines Suchradius 
die Bestimmung der Trendfunktion mit der Schätzung des Restprozesses durch OK kombiniert. 
Das lineare Ordinary Kriging wurde auch durch Datentransformation (Lognormal Kriging), 
verteilungsfreie Verfahren (Disjunctive Kriging) (MATHERON 1976, YATES ET AL. 1986) oder 
Integration von Dummy-Variablen (Indicator Kriging) erweitert. Beim Indicator Kriging (IK) 
(JOURNEL 1983) werden die Messwerte in binäre Indikatorvariablen umgewandelt und mit OK 
geschätzt, wodurch die Verteilungsfunktion in verschiedene Klassen unterteilt wird und die 
Abhängigkeit von der Normalverteilung verschwindet (JOURNEL 1984). Da nur die Werte Null 
und Eins auftreten, ist die Berechnung ziemlich einfach und es können Messwerte verschiedener 
Größenordnung getrennt interpoliert werden. 
 
Künstliche Neuronale Netze (artificial neural networks) (ANN) (ZELL 1994, BISHOP 1995, 
ROCHAS 1996) sind ein neuerer Ansatz zur Beschreibung räumlicher Zusammenhänge. ANN 
müssen im Gegensatz zum OK keine statistischen Annahmen beachten, berücksichtigen aber 
räumliche Abhängigkeiten und zusätzliche Informationen (XINGONG 1997). Die Anwendung 
funktioniert ohne spezifisches Wissen über die Autokorrelation (DE BOLLIVIER ET AL. 1997, 
DUBOIS & SHIBLI 2001), wobei das Problem der Multikollinearität nicht besteht (ZHOU & CIVCO 

1996). Auf Grund der Modellfreiheit sind ANN gegenüber fehlerbehafteten oder nicht-
repräsentativen Datensätzen besonders anfällig, da hier die Wahrscheinlichkeitsverteilung stark 
von der wahren Verteilung des Phänomens abweicht (GILARDI & BENGIO 2000). Sie bieten sich 
besonders dann an, wenn der funktionale Zusammenhang zwischen den Variablen auf Grund 
seiner Komplexität nicht ausreichend genau formuliert werden kann und einfachere Methoden 
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nicht mehr zuverlässig arbeiten (LOIBL & SCHWARZ 2001). Die Wahl der geeigneten Netzstruktur 
und die Optimierung der Ergebnisse sind sehr zeitaufwändig, da es dafür keine klaren Regeln gibt. 
Es handelt sich hierbei vielmehr um „trial and error“. 

2.2.1 Niederschlag 

Bei der Regionalisierung des Niederschlags sind die Faktoren Großwetterlage, Höhe ü. NN, 
geographische Lage, Küstennähe sowie Luv- und Lee-Effekte von Bedeutung (MUES 2000). Das 
Hauptproblem ist der hohe Zufallsanteil an der räumlichen und zeitlichen Verteilung sowie die 
eingeschränkt repräsentative Erfassung dieser mit dem konventionellen Messnetz. Somit ist 
insbesondere die Interpolation von Tageswerten sehr schwierig, wodurch Verfahren der 
Interpolation zumeist auf Jahres- und Monatsmittel angewandt werden (BARCELO 2002). Für 
Kurzzeitniederschläge (Einzelereignisse bis Tageswerte) sollten daher Fernerkundungsmethoden, 
Daten stochastischer Niederschlags- und globaler Zirkulationsmodelle sowie Neuronale Netze in 
die Regionalisierung eingebunden werden. Eine Übersicht über Anwendungen gibt Tab. 2.3. 

Tab. 2.3: Anwendungsbeispiele für die Regionalisierung des Niederschlags  

Autor Region Time scale Auflösung Verfahren 

CHUA & BRAS (1982) Colorado 
(USA) Einzelereignisse k.A. OK, DK, IRF-k 

CREUTIN & OBLED (1982) Massif Central 
(Frankreich) Einzelereignisse k.A. NN, Splines, 

OK, OI, EOF 

LEBEL ET AL. (1987) Cevennes 
(Frankreich) Stundenwerte k.A. NN, Splines, 

OK, UK 
BORGA & VIZZACCARO (1997) Norditalien Stundenwerte 1 km OK, MI 

LYNCH & SCHULZE (1996) KwaZulu-Natal 
Südafrika Tageswerte 1’ (1.6 km) IDW, IDW2, 

OK, UK, NN 

HABERLANDT & KITE (1998) Mackenzie-EZG 
(Kanada) Tageswerte k.A. NN, IDW, 

OK, EDK 

TABIOS & SALAS (1985) Central USA Monatswerte k.A. NN, OI, MI, IDW, 
OK, UK, TSA 

XINGONG (1997) South Carolina 
(USA) Monatswerte k.A. TSA, IDW, OK, 

ANN 
DALY & NEILSON (1992) Western USA Monatswerte 5’ OK, CK, DK, PRISM

CHEGINI ET AL. (2001) Iran Monatswerte 
Jahreswerte k.A. TPS, OK, CK 

GOOVAERTS (2000) Algarve 
(Portugal) 

Monatswerte 
Jahreswerte 1 km OK, EDK, CK, 

IDW, NN 

HEVESI ET AL. (1992a,b) Nevada 
(USA) Jahreswerte 10000 ft CK, OK, MRA 

PHILLIPS ET AL. (1992) Western Oregon 
(USA) Jahreswerte k.A. OK, DK, CK 

EDK External Drift Kriging  IDW  Inverse Distance Weighting  OK Ordinary Kriging 
TPS Thin Plate Splines  IRF-k Intrinsic Random Functions  CK Co-Kriging 
TSA Trendflächenanalyse  MRA Multiple Regressionsanalyse  DK Detrended Kriging 
OI Optimale Interpolation MI Multiquadratische Interpolation  UK Universal Kriging 
ANN  Artificial Neural Networks EOF  Empirical Orthogonal Functions  NN  Nearest Neighbor 

 
Das manuelle Zeichnen von Isohyeten unter Berücksichtigung von Orographie und lokalen 
klimatischen Gegebenheiten gilt als die genaueste und älteste Methode der Niederschlags- 
Interpolation (SCHÄDLER 1985). Das Ergebnis des sehr aufwändigen Verfahrens hängt stark von 
der fachlichen Qualifikation des Bearbeiters ab. Aus historischen Gründen wird das Verfahren von 
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THIESSEN (1911) angewandt, auch Nearest-Neighbor-, DIRICHLET- oder VORONOI-Verfahren 
genannt, das wie die DELAUNAY-Triangulation (DELAUNAY 1939) ausschließlich auf der 
Messnetzgeometrie basiert. Anwendungen der Multiquadratischen Interpolation (HARDY 1971, 
SHAW 1994) zeigen SHAW & LYNN (1972) und THIEKEN (1998). 
 
Distanzbasierte Verfahren werden häufig auf globale Datensätze angewandt, da die benötigte 
Rechenzeit eine lineare Funktion der Stationsanzahl ist (vgl. WILLMOTT ET AL. 1985, LEGATES & 
WILLMOTT 1990, RUDOLF ET AL. 1992, XIE ET AL. 1996). BUSSIERES & HOGG (1989) vergleichen 
an Tageswerten in Nordamerika die Techniken von BARNES (1973), CRESSMAN (1959) und 
SHEPARD (1968). FREI & SCHÄR (1998) verwenden das Verfahren von SHEPARD (1968) zur 
Erstellung einer hochaufgelösten Niederschlagsklimatologie der Alpen, TOMCZAK (1998) 
interpoliert mit IDW Tageswerte in der Schweiz. Anwendungen der Splines auf den Niederschlag 
zeigen HULME ET AL. (1995), HULME & NEW (1997), ZHENG & BASHER (1995), HUTCHINSON 

(1995a, 1998a,b), GALLO ET AL. (1998) und WENDELBERGER (1998). SAVALIEV ET AL. (1998) und 
JEFFREY ET AL. (2001) kombinieren Splines und Ordinary Kriging. 
 
Die Höhe ü. NN ist die am häufigsten verwendete Hilfsvariable bei der Regressionsanalyse zur 
Regionalisierung des Niederschlags (HORMANN 1981). Verbreitet sind auch Küstennähe (MUES 
2000), Exposition und Neigung (KONRAD 1996, PRUDHOMME & REED 1999) oder Relieftypen 
(BENICHOU 1986, 1987, NEIDHÖFER 1999). SCHWARB (2000) erstellt mit PRISM (Parameter-
elevation Regressions on Independent Slopes Model) (DALY ET AL. 1994, 1997, 2002) eine 
Niederschlagsklimatologie der Alpen. SEED & AUSTIN (1990), HAY ET AL. (1998) und 
RAJAGOPALAN & LALL (1998) zeigen weitere Anwendungen der MRA. Die Residuen der 
Regression erklären GAREN ET AL. (1994) und FOHRER ET AL. (1999) mit OK.  
 
Für die Geostatistik muss der Niederschlag als räumlich kontinuierlicher Prozess betrachtet 
werden, was erst durch zeitliche Aggregation oder Mittelung möglich ist (HEINRICH 1994). Sie 
wird trotzdem häufig auf Kurzzeitniederschläge angewandt, da deren Unsicherheiten bei der 
Interpolation berücksichtigt werden können. Stundenwerte betrachten HINTERDING ET AL. (2000), 
Tageswerte BASTIN ET AL. (1984), BIGG (1991) und BEEK ET AL. (1992), Monatswerte ABTEW ET 

AL. (1994) sowie Jahreswerte DINGMAN ET AL. (1988) und PARDO-IGUSQUIZA (1998). GAREN ET 

AL. (1994) und MARTINEZ-COB (1996) verwenden beim Co-Kriging die Höhe ü. NN als 
Hilfsvariable, was jedoch durch die Komplexität der Berechnung und die Unsicherheit in der 
globalen Beziehung zwischen Niederschlag und Höhe über große Gebirgsregionen beschränkt 
wird. Angewandt werden auch External Drift Kriging (LEBLOIS & DESUROSNE 1994, GOTWAY & 
HARTFORD 1996), Universal Kriging (DE MONTMOLLIN 1980, SABOROWSKI & STOCK 1994, 
NIESCHULZE & SABOROWSKI 2001, KASTELEC & KOSMELJ 2002) oder IRF-k-Kriging (BRUNO & 
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CAPICOTTO 1998). BHAGARVA & DANARD (1994) und SEN & HABIB (2000, 2001) nutzen die 
Optimale Interpolation. 
 
Künstliche Neuronale Netze können besser als univariate Regressionsmodelle die nicht-linearen 
Strukturen der Niederschlagsverteilung erfassen. Anwendungen der Neuronalen Netze zeigen 
HEWITSON & CRANE (1994), DEMYANOV ET AL. (1998), LOIBL (1998), LEE ET AL. (1998), 
GILARDI & BENGIO (2000) und LOIBL & SCHWARZ (2001). 
 
Die Aneichung von Wetterradar- mit konventionellen Stationsmessdaten hat sich bei Kurzzeit-
Niederschlägen etabliert, wofür häufig Geostatistische Verfahren eingesetzt werden, so z.B. Co-
Kriging (KRAJEWSKI 1987, SMITH & KRAJEWSKI 1987, CREUTIN ET AL. 1988, AZIMI-ZONOOZ ET 

AL. 1989, SEO ET AL. 1990a,b) oder External Drift Kriging (CASSIRAGA & GOMEZ-HERNANDEZ 

1997, RASPA ET AL. 1997). Vorteil des Co-Kriging ist die Robustheit gegenüber den systematischen 
Fehlern der Radarmessung und abnehmender Stationsdichte. WOOD ET AL. (2000a, b) verwenden 
dazu die Multiquadratische Interpolation, LIU ET AL. (2001) Neuronale Netze. 
Satellitendaten werden zumeist zur Schätzung über den Ozeanen oder global angewendet, da sie 
im Vergleich zu den Bodenmessungen besonders im Küsten- und Gebirgsbereich ungenau sind 
(BARDOSSY 1993). Die Ableitung des Niederschlags erfolgt dabei über empirische Regressions- 
oder Strahlungstransfermodelle (LEVIZZANI 2000, KIDD 2001, LEVIZZANI ET AL. 2002a,b). 
GRIMES ET AL. (1999) verwenden External Drift Kriging zur Fusion mit Bodendaten, Neuronale 
Netze ZHANG & SCOFIELD (1994), XIAO & CHANDRASEKAR (1997), HSU ET AL. (1997, 1999) und 
MATSOUKAS ET AL. (1999). Weitere Anwendungen zeigen XIE & ARKIN (1995), EBERT & 
WEYMOUTH (1999), LEGATES (2000) und RAMAGE ET AL. (2000). 
 
Ein Beispiel für die GIS-basierte Modellierung zeigt BRAUN (1997), der die Verdriftung der 
Niederschlagsteilchen durch das Windfeld berücksichtigt. Dazu werden zunächst mit dem 
mesoskaligen Strömungsmodell REWIMET (HEIMANN 1985) Windfelder modelliert, mit denen 
dann Hebungs- und Absenkungsbeträge für die Luftpartikel an den Gitterpunkten berechnet und 
mit den Stationsdaten korreliert werden. Die driftkorrigierten Niederschläge gehen dann in eine 
MRA in Form der partiellen Pfadanalyse (GÜSSEFELDT 1988) mit aus einem DGM abgeleiteten 
Geländeformtypen ein. 
 

2.2.2 Lufttemperatur 

Die Temperatur ist im Gegensatz zum Niederschlag eine räumlich und zeitlich kontinuierlichere 
Variable, auf die externe (z.B. Sonnenstrahlung, Niederschlag, atmosphärische Bewegungen) und 
interne Faktoren (z.B. Topographie, Vegetation, Bodenfeuchte) wirken (ISHIDA & KAWASHIMA 
1993). Während Stundenwerte direkt von externen Faktoren beeinflusst sind, werden gemittelte 
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Werte (ab Monatswerte) hingegen hauptsächlich von internen Faktoren bestimmt, da räumliche 
Variationen in den externen Faktoren sich über lange Perioden ausgleichen und somit ihr Effekt 
auf die Schätzung verschwindet.  
Tab. 2.4 zeigt Anwendungsbeispiele zur Regionalisierung der Lufttemperatur. COLLINS & 
BOLSTAD (1996) empfehlen bei isotropen Daten IDW, wenn Suchradius, Anzahl der Stützstellen 
und Exponent anhand des Schätzfehlers optimiert werden. Das Verfahren von SHEPARD (1968) 
wenden WILLMOTT ET AL. (1985), WILLMOTT & MATSUURA (1995) und WILLMOTT & ROBESON 

(1995) an. Splines erreichten bei LAUGHLIN ET AL. (1993), LANDAU & BARNETT (1996), NALDER 

& WEIN (1998), HARTKAMP ET AL. (1999), PRICE ET AL. (2000) und JARVIS & STUART (2001a,b) 
die besten Schätzergebnisse. Höhergradige Splines sind jedoch nicht geeignet, da die Oszillation 
hohe Fehler verursachen kann.  

Tab. 2.4: Anwendungsbeispiele für die Regionalisierung der Lufttemperatur  

Autor Region Time scale Auflösung Verfahren 

CORNFORD & THORNES (1996) Schottland 
(Großbritannien) 

Monatsmittel 
Jahresmittel 10 km NN, EDK 

LENNON & TURNER (1995) Großbritannien Monatsmittel 5 km IDW, Splines, 
Regression 

ISHIDA & KAWASHIMA (1993) Japan Stundenmittel 
Tagesmittel 0.25 km OK, CK, UK, IDW, 

Regression 
COLLINS & BOLSTAD (1996) 

BOLSTAD ET AL. (1998) 
Appalachen 

(USA) 
Tagesmittel 
Jahresmittel k.A. IDW, Splines, OK, 

TSA, LRM, CK 

KURTZMAN & KADMON (1999) Israel Monatsmittel k.A. IDW, Splines, 
MRA, LRM 

SNELL ET AL. (2000) USA Tagesmittel k.A. ANN, NN, IDW 

JARVIS & STUART (2001a, b) England & Wales 
(Großbritannien) Tagesmittel 1 km OK, TPS, 

TSA, IDW 
NN  Nearest Neighbor  IDW  Inverse Distance Weighting  OK Ordinary Kriging

 TPS Thin Plate Splines  ANN  Artificial Neural Networks   CK Co-Kriging 
 TSA Trendflächenanalyse  MRA Multiple Regressionsanalyse  UK Universal Kriging
 EDK External Drift Kriging  LRM Lapse Rate Method   k.A. keine Angabe 
 
Ordinary Kriging ist insbesondere für Schätzungen in Gebieten mit geringem topographischen 
Relief und signifikanten lokalen Effekten (z.B. nahe Wasserkörper) geeignet (BOLSTAD ET AL. 
1998). COLLINS & BOLSTAD (1996) empfehlen es bei anisotropen Daten, da die Anisotropie in der 
Variogrammanalyse berücksichtigt werden kann. Eine weitere Anwendung zeigen TVEITO & 
FØRLAND (1998). Co-Kriging ist für die Temperatur prädestiniert, da es neben der räumlichen 
Autokorrelation auch direkt die Höhenabhängigkeit berücksichtigen kann. Dies gilt auch für 
External Drift Kriging, da neben der räumlichen Abhängigkeit auch zeitinvariante (Höhe, 
Exposition) und zeitvariante (Klimavariablen, Modellergebnisse) Variablen als 
Zusatzinformationen einbezogen werden können. Eine Anwendung des Verfahrens zeigen 
HUDSON & WACKERNAGEL (1994), HAMMOND & YARIE (1996) benutzen Universal Kriging. 
 
Die Höhe ü. NN ist die bedeutendste Hilfsvariable bei der Regressionsanalyse, da die 
Lufttemperatur physikalisch bedingt mit dieser abnimmt. Diese Abnahme wird auch als lapse rate 
bezeichnet, wodurch die Höhenregression auch als lapse rate method (LRM) bezeichnet wird. Die 
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LRM ist das wohl am häufigsten angewandte Verfahren zur Regionalisierung von Monatsmitteln 
oder Tageswerten der Lufttemperatur (BOLSTAD ET AL. 1998). Sie ist leicht zu verstehen und 
benötigt nur wenige Daten, aber auch besonders anfällig gegenüber anomalen Stationswerten, da 
diese über ein großes Gebiet extrapoliert werden. Wie beim Co-Kriging hängt der Erfolg von der 
hohen Korrelation zwischen Primär- und Sekundärvariable ab. Topographische Effekte wie 
wärmebegünstigte Südhänge, kühle Talböden oder Kaltluftseen werden nicht berücksichtigt. 
Daher sollten auch Hilfsvariablen wie Küstennähe (KIDD & PEPIN 2000), Landnutzung (ROSNER 
1992), Klimaparameter (LAUGHLIN & KALMA 1990) oder Hangneigung und Exposition (TABONY 
1985a, CORNFORD 1997, TVEITO & FØRLAND 1999) in eine MRA eingehen. Für die Temperatur 
bringen mehr als 3-4 geeignete Hilfsvariablen aber keine signifikante Verbesserung. Weitere 
Anwendungen zeigen BOYER (1984), CARREGA (1995), BLENNOW & PERSSON (1998) und  
SVENSSON ET AL. (2002). 
Die Residuen der Regression interpolieren SNELL ET AL. (2000) und JARVIS & STUART (2001b) mit 
IDW, HOLDAWAY (1996), TVEITO ET AL. (2000) und LEE & HOGSETT (2001) mit OK. ROBESON 

& JANIS (1998) nennen die Kombination von Höhenkorrektur und Interpolation der Residuen mit 
SHEPARD’s-Verfahren (1968) Topographically Aided Interpolation (TAI). Splines verwenden 
hingegen LENNON & TURNER (1995) und DUMFARTH ET AL. (2000), WILLMOTT & MATSUURA 
(1995) die Multiquadratische Interpolation. 
 
Neuronale Netze fanden erst in den vergangenen Jahren Anwendung zur Regionalisierung der 
Temperatur. So berücksichtigen RIGOL ET AL. (2001) eine Vielzahl von Geländevariablen zur 
Regionalisierung der Minimumtemperatur.  
 

2.2.3 Globalstrahlung und Sonnenscheindauer 

Da die räumliche und zeitliche Verteilung der Sonnenscheindauer und Strahlung direkt von der 
geographischen Breite sowie von der Höhe ü. NN, kleinräumigen Geländeunterschieden und der 
Bewölkung abhängt, ist die MRA weit verbreitet (YIN 1999a, SCHÖNER ET AL. 2001). Während 
GOODALE ET AL. (1998) IDW für die Sonnenscheindauer empfehlen, bevorzugt HABERLANDT 
(1999) EDK mit der Höhe ü. NN für Tageswerte. Die Interpolation ist besonders im Gebirge 
problematisch, da die Horizonteinengung die effektiv mögliche Sonnenscheindauer gegenüber der 
astronomisch möglichen um 75 % und mehr reduzieren kann (PRECHTEL 1992).  
Anwendungen der MRA auf die Globalstrahlung zeigen ERTEKIN & YALDIZ (1999) und LANDAU 

& BARNETT (1996). SCHEIFINGER & KROMP-KOLP (1999) leiten aus gemessener und potentieller 
Strahlung die atmosphärische Durchlässigkeit ab. Diese wird durch eine Höhenregression mit 
IDW2 der Residuen regionalisiert und dazu verwendet, die potentielle Strahlung zur 
Globalstrahlung zu konvertieren. Splines verwenden HUTCHINSON ET AL. (1984) und XIA ET AL. 
(2000), Neuronale Netze hingegen ELIZONDO ET AL. (1994).  
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Neben konventioneller Interpolation und MRA existiert eine Vielzahl von Verfahren, die die auf 
die Erdoberfläche eintreffende Strahlung in Beziehung zur extraterrestrischen Strahlung setzen. 
Die auf einen beliebigen Ort der Erde auftreffende Strahlung wird nach den Gesetzen der 
sphärischen Geometrie (Sonnenhöhe, -azimut und -deklination) aus der Solarkonstante 
(1367 W/m²), die kurzwellige Bestrahlungsstärke der Sonne auf eine senkrecht zur 
Strahlungsrichtung stehende Fläche an der Obergrenze der Atmosphäre, berechnet. Bis zum 
Auftreffen auf die Erdoberfläche wird die Energie der Solarkonstante in Abhängigkeit von der 
Weglänge durch atmosphärische Einflüsse vermindert (MENZEL 1999). Als potentielle 
Direktstrahlung wird die direkte Strahlung an einem wolkenlosen Tag mit maximaler 
Sonnenscheindauer bezeichnet und aus empirischen oder physikalischen Modellen der 
atmosphärischen Absorption und Streuung berechnet. Die diffuse Strahlung enthält als 
empirisches Konstrukt die Fehler der Modellierung (QUASCHNING 1996, HOFIERKA & SURI 2002). 
Für die Strahlungsmodellierung existiert eine Vielzahl von Formulierungen, so von SWIFT (1976), 
BIRD & HULSTROM (1981), BROCK (1981), IQBAL (1983), DAVIES & MCKAY (1989), BECKER 
(2001) und TIAN ET AL. (2001).  
 
Die Modifikation der potentiellen Strahlung durch Bewölkung und Dunst, Oberflächenalbedo, 
atmosphärische Trübung, Absorption und Streuung kann mittels empirischer Beziehungen zur 
täglichen Temperaturspanne, Wolkenbedeckung oder Sonnenscheindauer quantifiziert werden. 
Die Temperaturspanne (daily temperature range) (DTR) als Differenz zwischen Tagesmaximum 
und -minimum ist ein Indikator für die sich auf die atmosphärische Durchlässigkeit auswirkende 
Bewölkung. Formulierungen dieser Beziehung entwickelten BRISTOW & CAMPBELL (1984) und 
HARGREAVES ET AL. (1985), die RUNNING ET AL. (1987), GLASSY & RUNNING (1994), HUNT 

(1998), CASTELLVI (2001), LIU & SCOTT (2001), RIVINGTON ET AL. (2002) und DONATELLI ET AL. 
(2003) anwenden. Da die Wolkenbedeckung wesentlich die Strahlungsverteilung beeinflusst, ist die 
Berücksichtigung dieser weit verbreitet (DAVIES & MCKAY 1988, PETERSEN ET AL. 1995, 
BADESCU 2002, TOOMING 2002), aber problematisch, da die visuelle Wolkenbeobachtung an 
Wetterstationen stark subjektiv und fehlerbehaftet ist (BRINSFIELD ET AL. 1984, LINACRE 1992). 
Einschränkend ist jedoch, dass die Modelle meist Stundenwerte von Wolkenbedeckung und 
Strahlung benötigen und letztere an deutlich weniger Stationen aufgezeichnet werden als 
Temperatur und Niederschlag. Formulierungen dieser Beziehung entwickelten HAURWITZ (1945), 
WÖRNER (1967), KASTEN & CZEPLAK (1980), KASTEN (1983), BONAN (1989), NIKOLOV & 
ZELLER (1992) und SUPIT & VAN KAPPEL (1998). Die bekannteste empirische Beziehung zwischen 
Globalstrahlung und Sonnenscheindauer ist die von ÅNGSTRØM (1924) formulierte und PRESCOTT 
(1940) modifizierte Gleichung, die SCHÖNERMARK ET AL. (1973), RIETVELD (1978), MARTINEZ-
LOZANO ET AL. (1984), PERSAUD ET AL. (1997) und REVFEIM (1997) anwenden. Die 
Sonnenscheindauer betrachten auch HUSSAIN (1984), SOLER (1990), AKSOY (1997), NGUYEN & 
PRYOR (1997), TADROS (2000) und POWER (2001). Die Modelle von REDDY (1987), MCCASKILL 
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(1990a,b) und DE JONG & STEWART (1993) berücksichtigen zusätzlich den Niederschlag. 
Modellvergleiche zeigen BOISVERT ET AL. (1990), YIN (1999b), MEZA & VARAS (2000), IZIOMON 

& MAYER (2001) und AKPABIO & ETUK (2003). 
 
Seit Beginn der 80er Jahre werden Digitale Geländemodelle (DGM) zur Berechnung der solaren 
Einstrahlung verwendet, wobei aus den Höhenwerten die topographischen Effekte von 
Hangneigung, Exposition und Abschattung auf die Strahlung abgeleitet werden. Detaillierte 
Beschreibungen topographischer Strahlungsmodelle geben DOZIER (1980), DOZIER & FREW 
(1990), DUBAYAH ET AL. (1990), DUGUAY (1993) oder VARLEY ET AL. (1996). Seit den 90er Jahren 
wird die Strahlungsberechnung in GIS integriert (SCHMIDT 2002). Als wissenschaftliche 
Implementierungen sind SOLRAD (KUMAR ET AL. 1997), SOLARFLUX (HETRICK ET AL. 
1993a,b, DUBAYAH & RICH 1995, RICH ET AL. 1995), SORAM (SOlar RAdiation Model) (SCHAAB 

& LENZ 1998, SCHAAB 1999) oder SRAD (MOORE  1992, MCKENNEY ET AL. 1999) zu nennen. 
Hierbei können im Gegensatz zur Interpolation zusätzliche Informationen (z.B. Transmission, 
Bewölkung, Albedo, Sonnenscheindauer) berücksichtigt werden. Da sie auf physikalischen 
Gleichungen basieren, erlauben sie auch die Anwendung auf messtechnisch unterrepräsentierte 
Regionen.  
 
Die modellbasierte Ableitung der Strahlung am Erdboden aus Satellitendaten basiert auf der 
Modifikation der Einstrahlung durch atmosphärische Transmission und Bewölkung (HAMMER 
2000). Einfache Modelle leiten einen Wolkenindex aus den sichtbaren Kanälen ab und verwenden 
diesen zur Modulierung eines wolkenfreien Modells der Globalstrahlung, dass der Höhe ü. NN 
und der atmosphärischen Durchlässigkeit angepasst wird (PEREZ ET AL. 2002). Ein Beispiel hierfür 
ist HELIOSAT (CANO ET AL. 1986, BEYER ET AL. 1996) des SATELLIGHT-Projekts (INEICHEN 
1997, FONTOYNONT ET AL. 1998). Physikalische Modelle beschreiben den Strahlungsprozess in 
der Atmosphäre direkt durch Strahlungstransfermodelle, während empirische Modelle auf 
statistischen Beziehungen zwischen Satelliten- und Bodenmessungen beruhen. METEOSAT-
Daten finden beim European Solar Radiation Atlas (ESRA) (PALZ & GREIF 1996, SCHARMER & 
GREIF 2000, PAGE ET AL. 2001) und SoDa-Projekt (RIGOLLIER ET AL. 2000a,b) Verwendung. 
D’AGOSTINO & ZELENKA (1992) fusionieren sie mit Tageswerten der Bodenstationen mittels Co-
Kriging und reduzieren so den Schätzfehler von 17 % auf 13.5 %. GOES verwenden BLAND & 
CLAYTON (1994), INEICHEN & PEREZ (1999) und ZELENKA ET AL. (1999), NOAA SCHMIDT 
(2002) und FENG ET AL. (2002).  
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2.2.4 Relative Luftfeuchte 

Prinzipiell kann die Regionalisierung der relativen Luftfeuchte mit konventioneller Interpolation 
erfolgen. So wenden SHEN ET AL. (2001) THIESSEN-Polygone an, PHILLIPS & MARKS (1996)  
Ordinary Kriging und HABERLANDT (1999) External Drift Kriging.  
Da die relative Luftfeuchte in ihrer räumlichen Verteilung eng mit der Temperatur verbunden ist, 
bieten sich wie bei dieser Regressionsmodelle an. MUES (2000) berücksichtigt in einer linearen 
MRA Geländehöhe, Lee-Effekt, Rechtswert, Entfernung zur Küste oder Gewässern sowie den 
Anteil von Bebauung an der Landnutzung. Für den ÖKLIM wurden der Höhe ü. NN und den 
Koordinaten ein Polynom 3. Grades angepasst (SCHÖNER ET AL. 2001).  
Die Relative Feuchte kann auch aus Sättigungsdampfdruckdefizit, Extremtemperaturen und 
absoluter Feuchte berechnet werden (vgl. KIMBALL ET AL. 1997, THORNTON ET AL. 1997).  
 

2.2.5 Windgeschwindigkeit 

Die Interpolation des Winds ist die schwierigste aller Klimagrößen, da die Variabilität des Windes 
nur repräsentative Aussagen für die unmittelbare Umgebung des Messortes ermöglicht (WAGNER 
1994). Bezüglich des Rechenaufwands ist die Interpolation sehr ökonomisch, berücksichtigt aber 
keine physikalischen Gesetzmäßigkeiten. MATHUR & PETERS (1990), PALOMINO & MARTIN (1994) 
und BROCCHINI ET AL. (1995) verwenden IDW2, PHILLIPS & MARKS (1996) hingegen Ordinary 
Kriging sowie MOHANDES ET AL. (1998) und KALOGIROU ET AL. (1999) Neuronale Netze. 
 
Prognostische Strömungsmodelle liefern mit extrem hohem Rechenaufwand relativ genaue 
Ergebnisse (SENKLER & STREIT 2000). Sie verwenden keine lokalen Messungen, sondern 
großräumige meteorologische Größen wie horizontaler Druckgradient sowie vertikales Feuchte- 
und Temperaturprofil. Mit mesoskaligen Modellen bei einer Erstreckung von 10-250 km und 
Maschenweiten von 0.5-5 km werden vorwiegend Umströmungen von Bergen, Kanalisierung in 
komplexem Gelände, Lokalwinde und Ausbreitung von Luftschadstoffen simuliert (WAGNER 
1994). Beispiele für hydrostatische Modelle sind MEMO (MEsoskaliges MOdell) (FLASSAK 1989, 
MOUSSIOPOULOS 1989), REWIMET (Regionalwindmodell einschließlich Transport) (HEIMANN 
1985) oder REWIH3D (Regionalwindmodell hydrostatisch 3dimensional) (HEIMANN 1990). 
REWIMET ist für Strömungen in nicht zu stark gegliedertem Gelände geeignet, MEMO für Land- 
und Seewindsysteme (WAGNER 1994, KLAIC ET AL. 2002). Beispiele für nicht-hydrostatische 
Modelle sind FITNAH (Flow over Irregular Terrain with Natural and Anthropogenic Heat 
Sources) (GROSS 1991) und KAMM (KArlsruher Mesoskaliges Modell) (ADRIAN & FIEDLER 1991, 
ADRIAN 1994, KALTHOFF ET AL. 2003). FITNAH ist speziell für komplexes Gelände mit sehr 
kleinen horizontalen Maschenweiten (25-500 m) konzipiert, wodurch der Einfluss von Orographie 
und Landnutzung berücksichtigt werden kann (GROSS ET AL. 2002).  
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Diagnostische Strömungsmodelle stellen einen Kompromiss zwischen Interpolation und 
prognostischen Strömungsmodellen dar und modellieren die Leitwirkung der Topographie auf die 
vorherrschende Strömung (RATTO ET AL. 1994). Zunächst werden die Bodenmessungen 
horizontal interpoliert, wozu GOODIN ET AL. (1979) und FRIEDRICH (2000) IDW2 verwenden. 
Anschließend wird für jeden Gitterpunkt ein logarithmisches Windprofil aus vertikalen 
Messprofilen und Oberwinddaten (z.B. SODAR, Radiosonden) gemäß einer stabil geschichteten 
Atmosphäre zur Modellobergrenze extrapoliert und somit das Initialwindfeld geschätzt. Durch die 
Bestimmung des Verhältnisses zwischen horizontalem und vertikalem Anteil eines Windvektors an 
jedem Gitterpunkt wird die Strömung an den Geländepunkten modelliert (MOUSSIOPOULOS ET AL. 
1988). Somit werden topographische Einflüsse und Hangwinde bei der Initialwindfeldoptimierung 
zur Gewährleistung der Massenerhaltung (Divergenzfreiheit) parametrisiert (STOHL ET AL. 1997). 
Im Gegensatz zu den prognostischen Modellen kann zwar keine zeitliche Simulation des 
Strömungsfeldes erfolgen, dafür sind diagnostische Modelle den numerischen bei ausreichender 
Messdichte in Bodennähe überlegen. Beispiele hierfür sind MINERVE (PERDRIEL & JASMIN 
1995a,b), CALMET (SCIRE ET AL. 2000) und AtmoGIS (SENKLER & STREIT 2000).  
Der Europäische Windatlas und das zugehörige Windanalyse- und -anwendungsprogramm 
(WAsP) (TROEN & PETERSEN 1989, MORTENSEN ET AL. 1993) bereinigen numerisch langjährige 
Windmessdaten von den das Windfeld beeinflussenden Einzelhindernissen. Da es ursprünglich für 
den Küstenbereich entwickelt wurde und Berge als Einzelhindernisse und nicht als ein  
zusammenhängendes Gebirge betrachtet, ist es für komplexes Gelände nicht geeignet. WAsP wird 
von HIRSCH & RINDELHARDT (1997), FOCKEN ET AL. (1998), FRANK ET AL. (2001) und VERKAIK 
(2001) mit anderen Modellen verglichen. Hindernisbereinigte Winddaten berücksichtigt auch das 
Statistische Windfeldmodell (SWM) (GERTH & CHRISTOFFER 1994) des DWD, wobei die mittlere 
Windgeschwindigkeit in 10 m Höhe über Grund durch eine nicht-lineare MRA mit der Höhe ü. 
NN sowie geographischer Länge und Breite berechnet wird. Diesem Wert wird dann eine 
Regressionsfunktion mit dem prozentualen Hindernisanteil (Bebauung, Bewaldung) und eine 
Regressionsfunktion, die über die Neigung topographische Strukturen berücksichtigt, hinzugefügt. 
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3 ZIELSETZUNG UND METHODISCHES VORGEHEN 

 

Die hydrologische Modellierung benötigt räumlich und zeitlich aufgelöste Messwerte der 

Klimaelemente als Eingangsdaten. Diese punktuell erhobenen Klimadaten müssen durch 

Regionalisierung auf die Fläche übertragen werden. Die hierfür zur Verfügung stehenden 

Verfahren unterscheiden sich in ihren mathematischen Grundlagen, Rechenzeit und der 

Praktikabilität der Anwendung. Die erreichbare Genauigkeit der Regionalisierung muss dabei 

immer in Beziehung zu Rechenzeit und Aufwand gesetzt werden. So rechtfertigen die guten 

Schätzergebnisse der Geostatistik nicht immer ihren hohen Aufwand und die restriktiven 

Anforderungen, wenn einfachere Verfahren ähnliche oder nur geringfügig schlechtere Ergebnisse 

liefern. Dies gilt auch für die Anwendung numerischer Modelle oder Methoden der 

Fernerkundung. Für die hydrologische Modellierung von Flusseinzugsgebieten besteht auf Grund 

großer Datensätze und Szenarioentwicklung die Notwendigkeit der Automatisierbarkeit der 

Regionalisierung. Es sollten daher Methoden angewendet werden, die nur wenig subjektive 

Interaktion erfordern und die notwendigen Parameter aus den jeweiligen Daten selbst ableiten. 

Zusätzlich sollte ein Maß der Genauigkeit der Regionalisierung angegeben werden, da der Fehler 

der Regionalisierung entscheidend zur Genauigkeit der hydrologischen Modellierung beiträgt. 

Dabei müssen sowohl die Fehler des gewählten Verfahrens als auch die der Messdaten und der zur 

Verfügung stehenden Hilfsvariablen beachtet werden. 

 
Aus dem in Kapitel 2 dargestelltem Stand der Forschung der Messung und Regionalisierung von 

Klimaelementen ergeben sich zwei Schwerpunkte für diese Untersuchung. Eine sinnvolle 

Regionalisierung kann nur bei entsprechender Datenquantität und -qualität bewerkstelligt werden, 

daher beinhaltet der erste Schwerpunkt die Qualitätskontrolle der Klima- und Geländedaten. 

Neben der Messgenauigkeit sind hier insbesondere Plausibilität und Homogenität sowie räumliche 

und zeitliche Konsistenz und Repräsentanz zu untersuchen. Das erfordert die Korrektur 

systematischer Messfehler, soweit dies praktikabel und nicht mit noch größeren Unsicherheiten 

verbunden ist. Der Messfehler ist beim Niederschlag als entscheidende Eingangsgröße der 

hydrologischen Modellierung am bedeutendsten. Daher wird der Korrektur des systematischen 

Fehlers der Niederschlagsmessung besondere Aufmerksamkeit geschenkt. Da das zu 

berücksichtigende Korrekturverfahren mit allgemein verfügbaren Informationen der Klima- und 

Niederschlagsstationen auskommen muss und leicht zu programmieren sein sollte, fiel die Wahl 

auf das Verfahren von RICHTER (1995), das die mit hohen Fehlern behaftete Windgeschwindigkeit 

nur indirekt über die Stationslage berücksichtigt. 
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Der zweite Schwerpunkt ist die Anwendung des Regionalisierungsmodells sowie damit verbunden 

die Angabe einer Genauigkeit der Regionalisierung. IDW stellt das erste gewählte Verfahren zur 

Regionalisierung dar, da es bei ausreichender Datendichte ähnlich gute Schätzergebnisse wie die 

Geostatistischen Verfahren liefern kann. Zusätzlich bewahrt es den Wertebereich der Messdaten 

und ist leicht zu programmieren. Im makroskaligen Größenbereich, d.h. Gebiete größer 1000 km² 

(BECKER 1992), sind für das Klima insbesondere allgemeine atmosphärische Zirkulation, 

geographische Breite, Entfernung zum Meer sowie Höhe über dem Meeresspiegel kennzeichnend 

(BÖER 1959). Daher wird durch Regression mit der Höhe ü. NN als zweiter Ansatz versucht, die 

räumliche Variabilität der Klimaelemente zu erklären, wodurch physikalische Gesetzmäßigkeiten 

berücksichtigt werden können. Das Verfahren ist leicht zu berechnen, wobei die notwendige 

Höheninformation einem DGM entnommen wird. Da die Höhenbeziehung insbesondere bei 

Tageswerten unterschiedlich stark ausgeprägt ist, ist die Schätzung auf alleiniger Basis dieser 

Hilfsvariablen oft nicht ausreichend. Daher wird als drittes Regionalisierungsmodell das Verfahren 

von MÜLLER-WESTERMEIER (1995, 1998) angewandt. Dabei wird zunächst über die Koeffizienten 

der Höhenregression eine Höhenreduktion des jeweiligen Klimaelementes durchgeführt und die 

verbleibenden Regressionsresiduen mit IDW2 interpoliert. Die interpolierten Residuen werden 

dann mit den reduzierten Höhenwerten des DGM wieder zusammengeführt. Somit kann die 

Schätzung bei schwacher Höhenabhängigkeit gegenüber der alleinigen Regression verbessert 

werden (SCHULLA 1997). Da die Messdichte der Strahlung, für eine aufwändigere Regionalisierung 

i.a. nicht ausreichend ist, erfolgt zusätzlich eine Modellierung aus in höherer räumlicher Auflösung 

erfassten klimatologischen Größen. Die Präzision der Regionalisierungsergebnisse wird durch das 

Verfahren der Kreuzvalidierung quantifiziert. Dabei wird auch die Sensitivität der Parameter der 

Regionalisierungsmodelle betrachtet. Da sowohl Tages- als auch Monatswerte betrachtet werden, 

erlaubt dies eine Untersuchung der Effekte der zeitlichen Mittelung. Während Monatsmittel die 

natürliche Umgebung für die ökologische und hydrologische Modellierung beschreiben, 

ermöglichen Tageswerte die prozessbasierte Modellierung. 

 
  



 
 

30

4 MATERIAL UND METHODEN 

4.1 UNTERSUCHUNGSGEBIET 

4.1.1 Hydrographie 

Das Einzugsgebiet der Saale befindet sich in der Mitte Deutschlands (vgl. Abb. 4.1). Die Saale ist 

mit einer Fließstrecke von 427 km, einer Einzugsgebietsgröße von 24079 km² und einem mittleren 

Abfluss von ca. 115 m³/s (Pegel Calbe) der größte Nebenfluss der Elbe (SCHRÖDER & MATTHIES 

2002). Den größten Anteil am Einzugsgebiet haben die Bundesländer Thüringen und Sachsen-

Anhalt, kleinere Anteile liegen in Sachsen, Bayern und Niedersachsen.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.1: Lage des Einzugsgebiets der Saale (BONGARTZ ET AL. 2002, S. 2) 

 
Das Einzugsgebiet der Saale gliedert sich großräumig in die Teileinzugsgebiete Untere Saale 

(3960 km²), Bode (3300 km²), Weiße Elster (5380 km²), Unstrut (6340 km²) und Obere Saale 

(5070 km²) (DEHNER 2000). Abb. 4.2 zeigt neben den Teileinzugsgebieten auch die größeren 

Städte im Untersuchungsgebiet. 
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Abb. 4.2: Saale-Einzugsgebiet mit Teileinzugsgebieten (DEHNER 2000, S. 7) 

 

Die Saale entspringt zwischen Frankenwald und Fichtelgebirge im äußersten Süden des 

Einzugsgebiets, durchfließt das Thüringisch-Vogtländische Schiefergebirge und biegt dann nach 

Westen in das Vorland ab. Zwischen Schleiz und Saalfeld ist sie durch Bleiloch- und Hohenwarte-

Talsperre aufgestaut. Danach ändert sich die Laufrichtung nach Norden und bei Bad Blankenburg 

mündet die aus dem westlichen Schiefergebirge kommende Schwarza in die Saale. Hier beginnt 

das tief in die mesozoischen Randplatten eingeschnittene, bis Bad Kösen reichende Mittlere 

Saaletal. Südlich von Bad Kösen mündet die den südöstlichen Rand des Thüringer Beckens 

entwässernde Ilm in die Saale. Der Flussabschnitt von der Quelle bis zum Taldurchbruch bei Bad 

Kösen wird als Obere Saale bezeichnet, wobei mit dem Eintritt in die Naumburger 

Muschelkalkmulde die Leipziger Tieflandsbucht erreicht wird und der Abschnitt der Unteren Saale 

beginnt. Zwischen Bad Kösen und Naumburg mündet die das Thüringer Becken entwässernde 

Unstrut in die Saale. Während die Saale im Bereich Naumburg noch naturnahe Bett- und 

Uferstrukturen zeigt, ist sie ab Halle-Trotha für die Schifffahrt ausgebaut (LAUSA 2002). 

Zwischen Merseburg und Halle münden aus dem Raum Leipzig die Weiße Elster und Pleiße in die 

Saale. In der Saale-Elster-Niederung und im Mündungsbereich existieren noch Altarm- und 

Altwasserbereiche. Die den Harz entwässernde Bode mündet nördlich von Bernburg in die Saale. 

Bei Calbe in der südlichen Magdeburger Börde mündet die Saale schließlich in die Elbe.  
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Während die verkarsteten Muschelkalkzonen der Mittelgebirgsvorländer (Hainleite, Dün, Saale-

Ilm-Platte) nur wenige oberirdische Gewässerläufe aufweisen, besitzt der Zentralbereich des 

Thüringer Beckens auf Grund der Tonmergel des Keupers ein sehr dichtes Gewässernetz. Die 

Mittelgebirge zeigen dies ebenfalls durch hohe Niederschläge und dichte Gesteine, wobei die 

hohen Abflüsse oft durch Talsperren gefasst werden, so z.B. Ohratalsperre und Schönbrunn im 

Thüringer Wald. Das Einzugsgebiet ist relativ arm an natürlichen Seen, nur auf verwitterten 

Tonschiefern im Schiefergebirge kommt es in Teichen zur Ansammlung von stehendem Wasser, 

so z.B. die Plothener Teiche. Im Ausstrich des Zechsteins finden sich Salzauslaugungsseen sowie 

geflutete Tagebaurestlöcher des Mitteldeutschen Braunkohlenreviers im Großraum Leipzig.  

 

4.1.2 Topographie und Geologie 

Das Einzugsgebiet der Saale ist naturräumlich durch den Festgesteinsbereich der Mittelgebirge, die 

Lößregion der Magdeburger Börde und des Thüringer Beckens sowie das pleistozäne Tief- und 

Hügelland der Leipziger Bucht charakterisiert (Abb. 4.3). Magdeburger Börde im Norden und 

Leipziger Tieflandsbucht im Nordosten sind Bestandteile des Nordostdeutschen Tieflands, das 

sich etwa bis zur Linie Magdeburg-Köthen-Leipzig erstreckt (WAGENBRETH & STEINER 1990). 

Auf Grund der eiszeitlichen Bildung sind Löß und Geschiebelehm weit verbreitet, im Randbereich 

des Magdeburger Urstromtals, von Magdeburg über Halle und Leipzig nach Elsterwerda, finden 

sich auch Altmoränen der Elster- und Saale-Kaltzeit. Die pleistozänen Ablagerungen bedecken die 

tertiären Sedimente der Leipziger Tieflandsbucht, wobei durch den Braunkohlentagebau nur noch 

Reste der ursprünglichen Landschaft erhalten sind.  

Im Süden der Tieflandsregion schließen sich die Mittelgebirgsvorländer aus triassischen Sand- und 

Kalksteinen des Buntsandsteins und Muschelkalks an. Das Harzvorland geht nach Osten 

allmählich in die Leipziger Tieflandsbucht über, Thüringer Wald und Schiefergebirge nach Norden 

in das Thüringer Becken. Das Thüringer Becken, auch Thüringer Senke oder Mulde genannt, wird 

im Norden durch die Südabdachung des Harzes sowie im Nordosten durch Kyffhäuser und 

Finnestörung begrenzt. Im Südosten bildet der Zechsteinausstrich am Thüringer Schiefergebirge 

die Begrenzung, im Südwesten die Nordostrandstörung des Thüringer Waldes sowie im Westen 

und Nordwesten Eichsfeldschwelle und Ohmgebirgsgraben (SEIDEL 1972). Das geographische 

Becken ist dabei der innere mit Keupersedimenten sowie Löß- und Schwemmlehm-Schleiern 

bedeckte Teil des geologischen Thüringer Beckens. Das flachwellige Lößhügelland dieses 

Keuperbeckens geht bei allmählichem Anstieg nach außen in die tief zertalte Kalktafelregion des 

Muschelkalks über. Der Muschelkalkring umrahmt mit Hainleite und Dün den Norden sowie mit 

Finne und Querfurter Platte den Nordosten des Keuperbeckens, während die Ilm-Saale-Platte die 
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südöstliche Begrenzung vom Thüringer Wald bis zum Saaletal bei Jena und der Hainich die 

westliche Begrenzung darstellt. Weiter vom Beckenzentrum entfernt schließen sich 

Buntsandsteinplatten und -hügelländer an, so die Saale-Elster-Buntsandsteinplatte. Zwischen den 

Triasplatten und Mittelgebirgsrändern liegt in der Orlasenke, im Südharzer Zechsteingürtel, am 

Südrand des Kyffhäusers und am Thüringer Wald ein von Auslaugung und Verkarstung geprägtes 

schmales Zechsteinband.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.3: Topographie und naturräumliche Einheiten des Saale-Einzugsgebiets 

 
Die NW-SE-gestreckte Pultscholle des Harzes besteht aus paläozoischen Gesteinen, in die 

während des Oberkarbons Granitplutone (z.B. Brockenmassiv) intrudierten (MOHR 1984). Wie 

alle deutschen Mittelgebirge besitzt der Harz stockwerkartig übereinander angeordnete jungtertiäre 

Hochflächen und pleistozäne schmalsohlige bis kerbförmige Täler sowie Reste älterer Talböden in 

breitsohligen und relativ steilflankigen Tälern (HÖVERMANN 1987). Die höchste Erhebung im 

Harz und zugleich im Einzugsgebiet ist der Brocken mit 1141 m ü. NN. Der Harz erhebt sich im 

Norden und Westen steil aus dem Vorland (Westharz oder Oberharz) und ist nach Osten hin flach 

abgedacht (Ostharz oder Unterharz). Während der Nordostrand abrupt aus dem mesozoischen 

Grundgebirge aufsteigt (Harznordrandstörung) und durch austretende Täler stark zerschnitten ist, 

verwischt die Lößdecke vom östlichen Harzvorland zum Unterharz den Übergang. Südlich wird 

der Harz durch Auslaugung und Riffkalke des Südharzer Zechsteingürtels deutlich abgegrenzt. 

Der Thüringer Wald ist eine zwischen Verwerfungen emporgehobene, NW-SE-gestreckte Scholle 

(WAGENBRETH & STEINER 1990). Er erstreckt sich von Eisenach aus keilförmig in südöstlicher 
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Richtung bis etwa zur Linie Gehren-Schleusingen, wo er kaum merklich in das Thüringer 

Schiefergebirge übergeht. Die Abgrenzung zu den nordöstlichen und südwestlichen Vorländern 

erfolgt durch markante Bruchstufen relativ scharf. Der Thüringer Wald ist aus Vulkaniten und 

Molassen des Rotliegenden aufgebaut, die durch das Ruhlaer Kristallin mit präkambrischen und 

paläozoischen Metamorphiten und Plutoniten in die Eisenacher Mulde im Nordwesten und die 

Oberhöfer Mulde im Südosten gegliedert werden. Der Große Beerberg (982 m) ist die höchste 

Erhebung und stellt wie Schneekopf (978 m), Großer Inselsberg (916 m) und Großer Finsterberg 

(944 m) einen Porphyrhärtling dar. Das Thüringisch-Vogtländische Schiefergebirge besteht aus 

varistisch verformten Gesteinen des Ordoviziums bis Unterkarbons, wird aber nicht von 

Verwerfungen scharf begrenzt, sondern bildet zu seiner Umgebung allmähliche Übergänge. Das 

Schiefergebirge ist heute eine von tiefen Tälern zerschnittene und von einzelnen Quarzitkuppen 

überragte flachwellige, leicht nach Nordwesten geneigte Hochfläche. Nach Süden geht das 

Schiefergebirge ohne geologische Grenze in den Frankenwald und das Fichtelgebirge über, im 

Osten grenzt es an das westliche Erzgebirgsvorland und im Westen an den Thüringer Wald. Dem 

östlichen Thüringer Schiefergebirge ist der Zechsteinsausstrich der Orlasenke vorgelagert. Das 

Fichtelgebirge im äußersten Süden des Einzugsgebiets wird im Nordwesten durch den 

Frankenwald und im Nordosten durch das Elstergebirge begrenzt. Während die Glimmerschiefer 

und Gneise langgestreckte gerundete Höhenzüge bilden, sind die Geländeformen des 

Granitgebiets (Fichtelberggranit) bedeutend lebhafter, überragen aber das Schieferareal nur wenig 

(FREYER & TRÖGER 1965).  

 

4.1.3 Klima  

Das Klima Mitteldeutschlands hat den Charakter eines Übergangsklimas vom atlantischen zum 

festländischen Klima (KAISER 1955). Die Lage in der feucht-gemäßigten Westwindzone bedingt 

einen rhythmischen Wechsel von vier ausgeprägten Jahreszeiten, vorherrschende Westwinde und 

häufigen Durchzug von Tiefdruckgebieten. Die vom Atlantik heran geführten ozeanischen 

Luftmassen bringen Niederschläge zu allen Jahreszeiten sowie milde Winter und kühle regnerische 

Sommer (FUCHS ET AL. 1998). Der maritime Charakter nimmt dabei generell von West nach Ost 

ab und der kontinentale Einfluss von Nordwest nach Südost zu.  

Durch Luv-Lee- und Staueffekte weisen die Mittelgebirge erhöhte Niederschläge und durch die 

Temperaturabnahme mit der Höhe ü. NN niedrigere Temperaturen als das umgebende Flachland 

auf. So erhalten die Hochlagen des Thüringer Waldes in der mittleren Jahressumme 1000-1400 

mm und die Ränder 700-900 mm Niederschlag (KAISER 1955). Im Hochharz erreichen die 

Niederschläge 1500-1600 mm, am Brocken sogar über 1600 mm, an den Rändern das Harzes im 
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Westen ca. 900 mm und im Osten nur 600 mm (HAASE 1954). Während im wärmebegünstigten 

Thüringer Becken in Erfurt die mittlere Jahrestemperatur 7.8 °C erreicht, beträgt diese im 

Thüringer Wald und Schiefergebirge nur 4.6 °C (KAISER 1955), im Hochharz 5 °C und auf dem 

Brocken 2.8 °C (GLÄSSER 1994). Die freiliegenden Kammlagen zeigen deutlich höhere 

Windgeschwindigkeiten (Großer Inselsberg 7.1 m/s) im Jahresmittel als die geschützten Tallagen 

und Becken (Erfurt 4.6 m/s) (KAISER 1955). Neben lokalen Hang- und Fallwinden in den 

Mittelgebirgen ist der Thüringer Lokalwind vom Thüringer Wald in die Leipziger Bucht zu 

erwähnen, der nachts von Südwest und tags von Nordost weht (GROSS ET AL. 2002).  

Der Leeschatten des Harzes bedingt die Ausbildung des Mitteldeutschen Trockengebietes, da sich 

an den Hochlagen der Westabdachung die vorherrschenden West- und Südwest-Winde abregnen 

und sich an der Ostabdachung die Wolken auflösen. Südwestlich davon verstärken einige durch 

Goldene Aue und Unstruttal vom Harz getrennte Höhenzüge (Kyffhäuser, Hainleite, Finne) 

diesen Effekt (MÜLLER ET AL. 2002). Das Klima des Gebiets, das Magdeburger Börde, Leipziger 

Tieflandsbucht und Thüringer Becken umfasst, wird als Börde- und Mitteldeutsches Binnenklima 

bezeichnet (DÖRING ET AL. 1995). Es ist mit 460-550 mm/a eines der niederschlagsärmsten 

Gebiete Deutschlands. So betragen die Niederschläge in Straußfurt 475 mm/a, in Artern 440 

mm/a, in Erfurt 500 mm/a und in Weimar 556 mm/a, wobei die Randhöhen im Westen (Oberes 

Eichsfeld, Dün, Hainich) und am Kyffhäuser 100-200 mm/a mehr erhalten (RICHTER² 1995). 

Neben dem Thüringer Becken sind auch Orlasenke sowie Unstrut- und Saaletal wärmebegünstigt 

(KAISER 1955).  

 

4.1.4 Boden und Landnutzung 

Die Böden des Saale-Einzugsgebiets gemäß der BÜK 1000 (BGR 1995) sind in Abb. 4.4 
dargestellt. Die Lößbörden des Mitteldeutschen Trockengebiets tragen die äußerst fruchtbaren und 
intensiv acker- und gartenbaulich genutzten Schwarzerden (Tschernoseme), die in den 
Niederungen mit Auenböden (Vega, Tschernitza, etc.) und Gleyen vergesellschaftet sind. Zu den 
feuchteren Rändern geht die Schwarzerde in degradierte Schwarzerden über. Im lößfreien Teil des 
Keuperbeckens finden sich lehmige bis tonige Braunerde-Pelosole, in der Leipziger Tieflandsbucht 
auf Sand über Geschiebelehm zusätzlich Fahlerden.  
Die Höhenlagen der Randplatten des Thüringer Beckens zeigen auf anstehendem Muschelkalk 

Rendzinen mit hohem Skelettanteil oder erodierte Braun- bzw. Parabraunerden (HORNIG 1990). 

Diese werden zumeist ackerbaulich (Hafer, Kartoffeln) genutzt, während Fahner Höhe, Ettersberg 

und Tannrodaer mit Buchen- und Buchenmischbeständen (Eichen-Hainbuchen) bedeckt sind 

(ROSENKRANZ 1989). Die tonreiche Braunerde-Terra fusca des Hainich am westlichen Rand des 

Beckens ist ebenfalls mit Buchen bewachsen.  
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Abb. 4.4: Die Böden des Saale-Einzugsgebiets (nach BÜK 1000, BGR 1995)  

 

Während Braunerden im Buntsandsteingebiet ackerbaulich genutzt werden, erlauben Podsole 
zumeist nur die Nutzung als Grünland. In den Zechsteingebieten des Thüringer Beckens und der 
Orlasenke sind Braunerden und Rendzinen weit verbreitet. Der Mittlere Buntsandstein ist mit 
Fichten und Kiefern stark bewaldet, so z.B. im Holzland und in der Rudolstädter Heide. Im Saale-
Einzugsgebiet dominierte im Jahr 1999 die Nutzung als Ackerland mit 47.9 % Flächenanteil, 
gefolgt von Wald (26.1 %) und Grünland (16.4 %) (BONGARTZ 2003).  
In den Mittelgebirgen überwiegen Braunerden, die auf basenarmen Silikatgesteinen in den 
Hochlagen zur Podsolierung und Vermoorung neigen (KUNZE ET AL. 1994). Die Hochlagen sind 
mit Fichtenforsten bewaldet, die mittleren Höhen mit Eichen-Hainbuchen-Vergesellschaftungen. 
An den Mittel- und Unterhängen bilden lößdurchmischte periglaziale Fließerden und Schuttdecken 
das Ausgangssubstrat (FRÜHAUF 1996). Im Harz entwickelten sich aus Granit- und 
Sandsteinfließerden podsolige Braunerden, Podsole und Fahlerden, im stark lößbeeinflussten 
östlichen Unterharz Fahlerden, Pseudogleye und Parabraunerden (SCHRÖDER & FIEDLER 1979). 
Die Kolluvien der unteren Hangbereiche und Talsohlen zeigen auch Pseudo- und Stagno-Gleye.   
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4.2 DATENGRUNDLAGE UND -ANALYSE 

4.2.1 Digitales Geländemodell  

Für die Untersuchung stand ein Digitales Geländemodell (DGM) des Saale-Einzugsgebiets in einer 
räumlichen horizontalen Auflösung von 50 m zur Verfügung (vgl. Abb. 4.5). Der Wertebereich 
des DGM umfasst 53 m bis 1138 m ü. NN. Das DGM basiert auf den Daten der 
Landesvermessungsämter von Thüringen, Sachsen-Anhalt, Sachsen, Bayern und Niedersachsen. 
Da das DGM in einer horizontalen Auflösung von 50 m vorliegt, nimmt es eine Stellung zwischen 
feinst-skalig (finest scale, 5-50 m) und fein-mesoskalig (toposcale, 50-200 m) ein (HUTCHINSON 
1998c). Damit ist es für die räumlich distributive hydrologische und die mikroklimatische 
Modellierung geeignet. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

 

Abb. 4.5: Das DGM des Saale-Einzugsgebiets (Schummerung auf Basis 50 m DGM) 

 
Zur Qualitätskontrolle des DGM wurden die Höhenangaben von 302 DWD-Stationen im Saale-
Einzugsgebiet mit den entsprechenden DGM-Werten verglichen, wobei sich eine mittlere 
Abweichung von 4.5 m (ME) bzw. 6.2 % (MARE) und 18.5 m (RMSE) ergab (vgl. Kap. 4.3). 
Ursache für die großen Abweichungen ist die ursprüngliche Angabe der DWD-Koordinaten in 
geographischen Koordinaten in Grad und Minuten. Diese wurden in Gauß-Krüger-Koordinaten 
umgerechnet, wodurch die Lagegenauigkeit eine Bogenminute beträgt. Die auftretenden 
Abweichungen sind z.B. so zu erklären, dass sich eigentlich im Tal befindende Stationen durch die 
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ungenauen Lagekoordinaten auf umgebenden Höhen im DGM oder umgekehrt wiederfinden. Die 
DGM-Erzeugung durch Abdigitalisieren von Höhenlinien topographischer Karten führt durch 
den jeweiligen Interpolationsalgorithmus zu einer systematischen Unterschätzung von 
Erhöhungen und zur Überschätzung von Talhöhen (Reliefreduzierung) (SCHMIDT & DIKAU 
1999). Neben Verortung und Dokumentation durch den DWD sind die Erstellung der Saale-
Datenbank und die Koordinatentransformation weitere Fehlerquellen. Falsche Koordinaten 
wurden korrigiert, soweit diese erkannt werden konnten. 
Abb. 4.6 zeigt die aus dem DGM mit 50 m Auflösung im GIS ArcView 3.3 (ESRI 2002) 
abgeleiteten Hangneigungsklassen [°] im Saale-Einzugsgebiet. Deutlich sind dabei die geringen 
Hangneigungen (<4°) im Bereich von Magdeburger Börde, Leipziger Tieflandsbucht und 
Thüringer Becken sowie die höheren Hangneigungen in den Mittelgebirgen zu sehen. Das Mittlere 
Saaletal ebenso wie die Flussläufe von Ilm und Weißer Elster sind durch ihr Einschneiden in die 
mesozoischen Platten durch erhöhte Werte der Hangneigung gut zu erkennen. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.6: Hangneigungsverteilung im Saale-Einzugsgebiet (auf Basis 50 m DGM) 

 
Die Verteilung der Exposition im Saale-Einzugsgebiet ist in Abb. 4.7 dargestellt. Diese wurde 
ebenfalls auf Basis des 50 m DGM im GIS ArcView 3.3 (ESRI 2002) abgeleitet. Die Exposition 
wird als Nordabweichung in [°] angegeben. Dabei entsprechen 0° und 360° einer Ausrichtung 
nach Norden, 90° nach Osten, 180° nach Süden und 270° nach Westen.  
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Abb. 4.7: Expositionsverteilung im Saale-Einzugsgebiet (auf Basis 50 m DGM) 

 

4.2.2 Klimadaten 

Grundlage dieser Untersuchung sind Messungen des DWD an 415 Niederschlags-, 35 Klima- und 
9 Strahlungsstationen für den Zeitraum 1991-2000. Das Jahresmittel der Lufttemperatur schwankt 
um den Mittelwert 8.5 °C, dabei waren 1995 und 2000 mit 9.4 °C am wärmsten und 1996 mit nur 
6.4 °C am kältesten (vgl. Abb. 4.8). Die mittlere Jahressumme des Niederschlags beträgt auf Basis 
der Klimastationen im Saale-Einzugsgebiet 721 mm/a. Das trockenste Jahr war 1991 mit 
516 mm/a, das feuchteste 1995 mit 836 mm/a. 

Abb. 4.8: Jahresmitteltemperatur (l.) und Niederschlags-Jahressummen (r.) im Saale-Einzugsgebiet 
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Die Jahressumme der Globalstrahlung schwankt im Untersuchungszeitraum um 375015 J/cm²a. 
Die höchste Jahressumme wurde 1992 mit 391475 J/cm²a gemessen, die niedrigste 1998 mit 
348109 J/cm²a (vgl. Abb. 4.9). Wie Temperatur und Niederschlag können auch die Jahreswerte 
der Globalstrahlung gemäß einer durchgeführten Doppelsummenanalyse als homogen betrachtet 
werden. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.9: Jahressummen der Globalstrahlung im Saale-Einzugsgebiet 

 
Aus der Dekade wurde das Jahr 1997 ausgewählt, welches im Vergleich zur Referenzperiode 
(1961-1990) relativ warm, sonnig und trocken war (MÜLLER-WESTERMEIER & CZEPLAK 1998). 
Der Winter (Dezember 1996-Februar 1997) war kälter als das langjährige Mittel, der Sommer 
(Juni-August) trotz mehrerer Regenperioden wärmer. Im Untersuchungsgebiet fiel mit 659 mm 
weniger Niederschlag als die 713 mm im bundesdeutschen Mittel. Die Jahresmitteltemperatur 
betrug 7.9 °C und die Globalstrahlung 386719 J/cm². Die Sonne schien mit 1716 h weniger als im 
bundesdeutschen Mittel (1741 h).  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

Abb. 4.10: Der Niederschlag an der Klimastation Weimar im Jahr 1997 
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Anhand der Niederschlagsaufzeichnungen der Klimastation Weimar wurden sieben Einzeltage des 
Jahres 1997 ausgewählt (vgl. Abb. 4.10), deren Eigenschaften in Tab. 4.1 zusammengefasst sind 
und in den folgenden Kapiteln näher erläutert werden. Bei der Auswahl wurde darauf geachtet, 
dass Ereignisse mit unterschiedlichen Niederschlagshöhen und -arten berücksichtigt werden. 

Tab. 4.1: Eigenschaften der ausgewählten Einzeltage (Gebietsmittel Saale-Einzugsgebiet) 

Tag NS [mm] T [°] Tmin [°C] Tmax [°] GS [J/cm²] SD [h] RF [%] Wind [m/s]
05.02.1997 6.7 0.7 -0.7 2.8 202 0.0 94.2 1.8 
12.02.1997 6.5 7.7 1.9 11.2 236 0.0 89.8 3.7 
16.03.1997 13.5 4.4 0.0 8.8 456 0.2 90.7 1.7 
13.06.1997 6.5 18.4 12.9 25.5 2056 7.4 70.6 1.3 
18.07.1997 27.3 15.9 13.3 19.9 949 1.0 87.6 1.7 
09.10.1997 12.5 16.8 14.3 20.4 398 2.4 78.9 5.3 
20.12.1997 5.1 -0.1 -2.7 2.3 159 0.0 93.2 1.5 

 

4.2.2.1 Niederschlag 

Die Saale-Datenbank führt 438 Stationen mit Niederschlagsmessung, deren Anzahl bedingt durch 
unvollständige Aufzeichnungen, Stationsausfälle und -verlegungen sowie Ausschluss von Stationen 
weit außerhalb des Einzugsgebiets, die nur den Rechenaufwand, aber nicht die Schätzgenauigkeit 
erhöhen, für 1997 auf 306 Stationen reduziert wurde (vgl. Abb. 4.11). Die Messdichte ist in 
Thüringen relativ hoch ist, in Sachsen-Anhalt, Sachsen und Bayern gering hingegen geringer. Harz 
und westliches Vorland des Erzgebirges werden nur ungenügend bzw. gar nicht erfasst. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

 

 

 

Abb. 4.11: Verteilung der Niederschlagsstationen für das Saale-Einzugsgebiet 
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Die Stationen befinden sich überwiegend in einer Höhenlage von 100-800 m ü. NN (vgl.. Anh. A). 
Die Station Schmücke ist mit 937 m ü. NN die höchstgelegene. Für die 272 Stationen innerhalb 
des Einzugsgebiets wurden Exposition und Hangneigung abgeleitet, die jedoch auf Grund der 
Stationskoordinaten mit großer Unsicherheit behaftet sind und nicht näher betrachtet werden. 
 

4.2.2.1.1 Monatssummen des Niederschlags 

Die Korrektur des systematischen Messfehlers der Monatssummen im Jahr 1997 erfolgte durch 
prozentuale Aufschläge entsprechend der Stationslage (Horizontabschirmung) nach RICHTER 
(1995), die auf langjährigen (1961-1990) Vergleichsmessungen in Nordostdeutschland basieren. 
Unter der mittleren Horizontabschirmung wird die durch Geländeerhebungen, Bewuchs und 
Bebauung bestehende, über den Horizont hinausragende Abdeckung des Himmelshalbraumes 
verstanden, die mit zunehmender Höhe eine Verringerung des Windeinflusses bewirkt (RICHTER 
1995). Die freie Stationslage beschreibt ebenes Gelände ohne wesentliche Abschirmung des 
Horizonts mit Bewuchs und Bebauung in einer Entfernung von mehr als dem 10- bis 20fachen 
ihrer Höhe, die leicht geschützte Stationslage eine überwiegend durchbrochene Abschirmung (5- 
bis 10fach). Die mäßig geschützte Stationslage besitzt eine geschlossene Abschirmung des 
Horizonts (5fach) und ist die häufigste Gegebenheit einer Niederschlagsstation. Die stark 
geschützte Stationslage ist durch Bewuchs und Bebauung geschlossen, die sich in 2- bis 5facher 
Entfernung ihrer Höhe befinden. RICHTER (1995) teilt anhand der Vergleichsmessungen 
Deutschland in Regionen mit einheitlichem Messfehler ein, wobei sich das Einzugsgebiet im 
Gebiet III und V befindet (vgl. Tab. 4.2). Da die Stationslage mit Ausnahme weniger Stationen 
nicht bekannt ist, erfolgte die Annahme einer mäßig geschützten Stationslage (vgl. HABERLANDT 

1999, MÜCK 2000, KRAUSE 2001).  

Tab. 4.2: Niederschlagsmessfehler [%] im Gebiet III und V (bis 700 m ü. NN) (RICHTER 1995, S. 88) 

Stationslage Jan Feb März April Mai Juni Juli Aug Sep Okt Nov Dez 
Frei 31.6 33.5 26.9 18.3 12.5 10.4 10.8 10.5 12.6 15.5 21.8 26.5 

Leicht geschützt 23.3 24.5 20.3 15.1 11.1 9.8 10.0 9.5 11.5 12.7 16.8 19.8 
Mäßig geschützt 17.3 17.9 15.5 12.7 10.1 8.8 9.1 8.5 10.2 11.0 13.3 15.0 
Stark geschützt 11.5 11.8 10.7 10.0 8.6 7.7 8.0 7.5 8.7 8.8 12.1 14.4 

 

Zusätzlich wurden den Stationen der regional nicht zuzuordnenden Kategorie der „Gipfelregionen 
der deutschen Mittelgebirge“ (> 700 m NN) (Gebiet XII) die freie Stationslage zugewiesen. Diese 
weist auch im Vergleich zu den höheren Lagen der Alpen (Gebiet IX) einen höheren Messfehler 
auf, da sich hier die vergleichsweise geringeren Niederschlagsintensitäten bei etwa gleich großen 
Schnee- und Mischniederschlaganteilen mit größeren Messfehlern auswirken (RICHTER 1995).  

Tab. 4.3: Niederschlagsmessfehler [%] für freie Stationen der Gipfelregionen der Mittelgebirge (> 700 m ü. NN) 
(UHLENBROOK 1999, S. 127) 

Monat Jan Feb März April Mai Juni Juli Aug Sep Okt Nov Dez 
Fehler [%] 34.3 35.0 31.4 24.1 12.2 9.2 9.0 8.9 10.3 14.9 24.3 28.6 
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Wie aus beiden Tabellen ersichtlich wird, ist die Gesamtkorrektur des gemessenen Niederschlags 
im Winter wegen des Anteils fester Niederschläge größer als im Sommer, wo großtropfiger 
Niederschlag mit höherer Intensität vorherrscht. Das Gebietsmittel beträgt für den unkorrigierten 
Niederschlag 54.3 mm, für den korrigierten 61.3 mm, was einem Aufschlag von 12.9 % entspricht 
(vgl. Abb. 4.12). Der Januar 1997 war sehr kalt (-3.3 °C) und trocken (21.2 mm), der Februar mild 
(3.6 °C) und niederschlagsreich (98.4 mm) mit starken Winterstürmen. Der kalte und trockene 
Januar ist durch polare Luftmassen aus Osteuropa bedingt, der milde und feuchte Februar 
hingegen durch Westwetterlagen mit atlantischen Tiefausläufern (BISSOLLI ET AL. 2002). Der März 
war ähnlich mild (5.3 °C), aber nicht so nass (62.1 mm) und es traten starke Stürme mit Böen bis 
131 km/h im Flachland (Gera) und 189 km/h auf den Bergen (Brocken) auf (vgl. MÜLLER-
WESTERMEIER & CZEPLAK 1998). Im kühlen April (5.8 °C) lagen die Niederschläge (41.5 mm) 
meist unter dem Durchschnitt, verbunden mit Kaltlufteinbrüchen und Schneefällen in der zweiten 
Monatshälfte. Durch zyklonale Wetterlagen können hier kräftige Schauer auftreten. Mai und Juni 
waren bei Temperaturen von 12.6-15.5 °C niederschlagsreich (54.8 bzw. 63.8 mm). 

Abb. 4.12: Unkorrigierte und korrigierte Monatssummen des Niederschlags 1997 

 

Starkniederschläge in 2 Episoden (04.-07. und 18.-21.07.1997) bedingten im Juli (16.7 °C) mit 
137.3 mm das Oder-Hochwasser. Obwohl im Juli durch das Aufeinandertreffen von Warmluft aus 
dem Mittelmeerraum mit Kaltluft aus Nordeuropa generell mit größeren Regenmengen zu 
rechnen ist, sind die beiden Episoden außergewöhnlich (FUCHS & RAPP 1998, MALITZ & SCHMIDT 
1998). Nach feuchtkühlem Beginn war der August warm (19.4 °C) und trocken (54.8 mm), ebenso 
der September (13.4 °C und 15.3 mm) mit den ersten Herbststürmen. Der Oktober war mit ersten 
Wintereinbrüchen sehr kühl (7.0 °C) und feucht (61.5 mm), der November kühl (3.4 °C) und 
trocken (32.3 mm). Der Dezember war nach recht kühlem Beginn insgesamt mild (1.4 °C) und 
niederschlagsreich (92.5 mm). 
Die Abhängigkeit der korrigierten Monatssummen von den geographischen Faktoren Höhe ü. 
NN, Rechtswert und Hochwert zeigt Abb. 4.13. Die positive Korrelation mit der Höhe ü. NN ist 
in den Wintermonaten deutlich stärker als im Sommer. Eine Ausnahme stellt hier der November 
dar. Der Juli zeigt die schwächste Korrelation mit der Höhe (r=0.10), was durch die lokalen 
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Gewitterzellen in den Starkniederschlagsepisoden bedingt ist, gefolgt vom August (r=0.14). Die 
Korrelation mit der Höhe ist beim Niederschlag nicht so deutlich wie bei der Temperatur, da keine 
physikalische Bedingung vorhanden ist (MÜLLER-WESTERMEIER & KREIS 2001). Nur der 
erzwungene Aufstieg von Luft an einer Gebirgskette (Luv-Lee-Effekt) und die verstärkte 
Konvektion im Sommer über unterschiedlich erhitzten Hängen der Täler erzeugt eine Zunahme 
des Niederschlags über dem Gebirge, die jedoch nur regional gilt. Die nur mäßig ausgeprägte 
Korrelation mit dem Rechtswert ist mit Ausnahme von Januar, Juli, August und September 
negativ, was durch die zunehmende Kontinentalität bedingt ist. Die mit Ausnahme von Mai und 
November negative Korrelation mit dem Hochwert ist ebenfalls mäßig. Dies ist aber eher als eine 
Scheinkorrelation anzusehen, da mit abnehmendem Hochwert die Geländehöhe zunimmt. 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

Abb. 4.13: Abhängigkeiten der korrigierten Monatssummen des Niederschlags  

 

4.2.2.1.2 Tagessummen des Niederschlags 

Für die 306 zur Verfügung stehenden Stationen wurden die Aufzeichnungen der Einzeltage der 
Saale-Datenbank entnommen. Die Zeitreihen von acht Stationen zeigten Lücken, die durch lineare 
Regression mit hoch korrelierten Zeitreihen von Nachbarstationen geschlossen wurden. 
Die Korrektur des systematischen Fehlers der Tagessummen erfolgte dynamisch nach RICHTER 
(1995), d.h. für jeden Tag und jede Station separat. Das Verfahren nach RICHTER (1995) bietet sich 
besonders dann an, wenn keine Messungen der für die Anwendung komplexerer Modelle 
benötigten Klimaparameter vorliegen. Dazu wurden die Tagesmittel der Lufttemperatur mit dem 
Verfahren von MÜLLER-WESTERMEIER (1998) auf die Niederschlagsstationen interpoliert und 
anhand dieser die Niederschlagsart bestimmt. Die Bestimmung der Niederschlagsart ist dabei ein 
sehr kritischer Punkt, da die Korrekturfaktoren für flüssigen und festen Niederschlag signifikant 
differieren. Als Temperatur, unter der mehrheitlich mit Schneeniederschlag zu rechnen ist, geben 
RUDELL ET AL. (1990) -1 °C (98 % Wahrscheinlichkeit) bzw. 0 °C (90 % Wahrscheinlichkeit) an, 
VEHVILÄINEN (1992) hingegen +0.9 °C (50 % Schnee), 0 °C (75 % Schnee) und -1.2 °C (90 % 
Schnee). Im Tiefland besteht der prozentuale Gesamtanteil der Schnee- und Mischniederschläge 
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nur zu einem Viertel bis einem Drittel aus reinem Schneeniederschlag, was sich mit zunehmender 
Höhenlage zugunsten des Schneeanteils ändert, der in den östlichen Mittelgebirgen bereits ab 700 
m ü. NN größer als der Mischniederschlag werden kann (RICHTER 1995). Bei reinem Schnee in 
freier Lage ist der Fehler (45-70 %) mehr als doppelt so groß wie beim Mischniederschlag. Da in 
den mittleren und niederen Mittelgebirgslagen häufig winterliche Temperaturschwankungen um 
den 0 °C-Grenzwert auftreten und diese bei der Unterscheidung der Niederschlagsart 
problematisch sind (RACHNER ET AL. 1997, WARRACH & RASCHE 1999), wird der 
Grenztemperaturbereich für den Mischniederschlag von -2 °C bis 2 °C angesetzt. Somit wird bei 
einer mittleren Lufttemperatur kleiner -2 °C Schnee angenommen, bei größer 2 °C Regen.  
Während am 05.02.1997 bis auf die Stationen in Jena (Regen) und die Station Schmücke (Schnee) 
Mischniederschlag abgeleitet wurde, fiel am 12.02. der gesamte Niederschlag in flüssiger Form. 
Dies trifft auch für den 16.03. mit Ausnahme der Stationen Aderstedt, Blankenburg, Halberstadt 
und Ilsenburg (Mischniederschlag) zu. Am 13.06., 18.07. und 09.10. fiel Regen, am 20.12. hingegen 
wurde die Niederschlagsart an allen Stationen als Mischniederschlag bestimmt. 
Die Korrektur der Messwerte (N) erfolgte dann mit einer Exponentialfunktion entsprechend der 
Niederschlagsart und der Stationslage: 
 

εNbNNk ⋅+=  
 

mit Nk als korrigierter Niederschlagssumme. Der Faktor b hängt von der Stationslage sowie der 
Niederschlagsart (Sommer-Regen, Winter-Regen, Mischniederschlag, Schnee) ab, der Koeffizient ε 
nur von der Niederschlagsart (RICHTER 1995). Es wurde wie bei den Monatssummen die mäßig 
geschützte Stationslage angenommen, sofern die Windexposition nicht bekannt war. Die Werte für 
den Exponenten ε und den Faktor b sind in Tab. 4.4 dargestellt. Durch diese Vorgehensweise 
können die wichtigsten Einflüsse auf den resultierenden Fehler erfasst werden. Auf Grund der 
großen interdiurnen Variabilität der einzelnen Parameter liegt der statistische Fehler aber 
überwiegend in der Größenordnung des Korrekturbetrags selbst. Diese Unsicherheiten nehmen 
aber mit der Verdichtung der Tageswerte zu Monats- und Jahreswerten ab und es ergibt sich für 
langjährige Reihen eine Übereinstimmung mit den Mittelwertkorrekturen.  

Tab. 4.4: Abhängigkeit der Koeffizienten ε und b von der Niederschlagsart und der Stationslage (RICHTER 1995, S.67) 

  Stationslage b 
Niederschlagsart ε frei Leicht geschützt Mäßig geschützt Stark geschützt 
Regen (Sommer) 0.38 0.345 0.310 0.280 0.245 
Regen (Winter) 0.46 0.340 0.280 0.240 0.190 

Mischniederschlag 0.55 0.535 0.390 0.305 0.185 
Schnee 0.82 0.720 0.510 0.330 0.210 

 
Die Korrektur der Tagessummen wurde mit den von GRAF (1984) angeführten Monatsmitteln 
validiert (vgl. Abb. 4.14). GRAF (1984) vergleicht die Verfahren von KARBAUM ET AL. (1978), 
CHOMICZ (1975), SEVRUK (1981), MADSEN (1977), DAHLSTRØM (1973), GOLUBEV (1980) und 
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LEMMELÄ & SOLANTIE (1977) an Messungen (1977-1981) der stark geschützten Tieflandsstation 
Neuglobsow und der freien Mittelgebirgsstation Harzgerode (404 m ü. NN) im Harzvorland. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.14: Monatliche Korrekturwerte für die Station Harzgerode (1977-1981) (nach GRAF 1984) 

 
Die Tagessummen der Station Harzgerode wurden im Zeitraum 1978-1981 (1977 Messausfall) mit 
den Verfahren von RICHTER (1995) und RUBEL & HANTEL (1999) korrigiert. Das auf FØRLAND 

ET AL. (1996) aufbauende Dynamical Correction Model (DCM) wurde von RUBEL & HANTEL 
(1999) für Nordeuropa entwickelt. Der Korrekturwert  (Nk) ergibt sich aus der Summe von 
Messwert (N), Benetzungs- und Verdunstungsverlust (∆Nb + ∆Nv), multipliziert mit einem 
aerodynamischen Korrekturfaktor (k): 
 

)( vbk NNNkN ∆+∆+⋅=  

 
Für den HELLMANN werden als Benetzungsverlust pro Niederschlagsereignis Werte von 
0.14 mm (Regen), 0.1 mm (Schnee) und 0.14 mm (Mischniederschlag) angegeben, als Verdunstung 
0.08 mm (August), 0.02 mm (September) und 0.01 mm (Oktober) (RUBEL & HANTEL 1999). Der 
aerodynamische Korrekturfaktor ist von der Niederschlagsart abhängig und berücksichtigt neben 
Niederschlagsintensität [mm/h], Temperatur [°C] und Windgeschwindigkeit [m/s] an der Öffnung 
des Messgeräts auch spezielle Informationen über das Messgerät (Typ, Aufstellhöhe, Windschutz). 
Bei flüssigem Niederschlag ist der aerodynamische Korrekturfaktor (kf) eine Funktion der 
Windgeschwindigkeit (v) und der Niederschlagsintensität (I), bei festem Niederschlag (ks) der 
Windgeschwindigkeit (v) und der Temperatur (T): 

 

cvIvIk f ++⋅+⋅⋅−⋅−= 0077.00343.0)log(0122.0)log(001.0exp(  
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Das Regressionsmodell für Schnee sollte nur bei Windgeschwindigkeiten von 1 < v ≤ 7 m/s und 
Temperaturen von T ≥ -12 °C angewandt werden (RUBEL & HANTEL 1999). Bei 
Windgeschwindigkeiten von v ≤ 1 m/s wird der aerodynamische Korrekturfaktor für festen 
Niederschlag auf k=1 gesetzt. Die Koeffizienten betragen für den HELLMANN bei flüssigen 
Niederschlägen c=0.00 und c1=0.0459, bei festen c2=0.2367, c3=0.0180 und c4=-0.0154. Der 
dynamische Korrekturfaktor für Mischniederschläge kann als gewichtete Summe der 
entsprechenden Korrekturfaktoren der Niederschlagsanteile berechnet werden. 
Für die Anwendung des DCM wurde die gemessene Windgeschwindigkeit (W) mit dem 
logarithmischen Windprofil auf die Höhe des HELLMANN-Niederschlagsmessers in 1 m Höhe 
über dem Boden reduziert (W1m) (DVWK 1996): 
 

5.3)1ln(
2.41

+

=
WW m  

 
Der Mischniederschlag (MNS) wurde mit der Temperatur in seinen Regen- und Schneeanteil 
aufgespaltet und entsprechend korrigiert, die Niederschlagsintensität [mm/h] aus der Tagessumme 
abgeleitet. Wie Abb. 4.15 zeigt, liefert die Temperaturspanne -2 °C bis 2 °C für den 
Mischniederschlag bei RICHTER (1995) die geringsten Korrekturbeträge, die aber höher als die 
Monatsmittel 1961-1900 sind (vgl. Abb. 4.14). Die Korrekturbeträge von RICHTER (1995) liegen 
bei gleichen Temperaturspannen deutlich unter denen des DCM von RUBEL & HANTEL (1999). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.15: Monatliche Korrekturwerte für die Station Harzgerode (1978-1981) 

 
Abb. 4.16 vergleicht die unkorrigierten und nach RICHTER (1995) korrigierten mittleren 
Tagessummen im Saale-Einzugsgebiet. Im Durchschnitt bewirkte die Korrektur einen Aufschlag 
von 9.0 %. Am 05.02. und 20.12. fielen 8.4 mm bzw. 6.4 mm Mischniederschlag. In dieser 
Größenordnung liegen auch die Regen-Niederschläge am 12.02 und 13.06. mit je 7.0 mm. Am 
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16.03. und 09.10. fielen hingegen durchschnittlich 14.3 bzw. 13.2 mm Regen. Das herausragende 
Ereignis stellt der 18.07. mit 28.3 mm Regen dar, der in der zweiten Episode der das Oder-
Hochwasser verursachenden Starkniederschläge liegt.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.16: Unkorrigierte und korrigierte Tagessummen des Niederschlags 1997 

 
Die Abhängigkeit der korrigierten Tagessummen von der Höhe ü. NN ist beim Mischniederschlag 
am 05.02. gering (r=0.27), bei Regen am 12.02. (r=0.68) und 16.03. (r=0.58) hingegen höher (vgl. 
Abb. 4.17). Die eher mäßige Korrelation mit Rechts- und Hochwert ist zumeist negativ. Die 
Sommertage 13.06. (r=0.17) und 18.07. zeigen auf Grund der häufigen Gewitter nur eine geringe 
Höhenabhängigkeit, wobei am 18.07. (r=-0.23) der Niederschlag mit der Höhe ü. NN abnimmt. 
Während am 09.10. der Niederschlag nur gering mit der Höhe ü. NN zunimmt (r=0.31), so 
nehmen die Mischniederschläge am 20.12. (r=-0.34) mit der Höhe ü. NN ab. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.17: Abhängigkeiten der korrigierten Tagessummen  

 

4.2.2.2 Lufttemperatur 

Von den 40 Klimastationen liegen an 23 Stationen Aufzeichnungen der Lufttemperatur für das 
Jahr 1997 vor. Die Temperaturstationen befinden sich mit Ausnahme der Station Schmücke (937 
m ü. NN) in einer Höhenlage von 76 m (Magdeburg) bis 659 m ü. NN (Fichtelberg KL). Von den 
23 Temperaturstationen befinden sich 16 innerhalb des Saale-Einzugsgebiets (vgl. Abb. 4.18). 
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Dabei deckt die Station Schmücke den Thüringer Wald, Schierke den Harz und Hof das südliche 
Schiefergebirge ab. Nördliches Schiefergebirge und westliches Vorland des Erzgebirges werden 
nicht erfasst, aber die Tieflandsbereiche von Magdeburger Börde, Leipziger Tieflandsbucht und 
Thüringer Becken. Das Mittlere Saaletal wird durch die Station Jena-Sternwarte repräsentiert. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.18: Verteilung der Temperaturstationen für das Saale-Einzugsgebiet 

 

4.2.2.2.1 Monatsmittel der Lufttemperatur 

Die Zeitreihenlücke im August der Station Jena (Sternwarte) wurde durch lineare Regression 
(r=0.99) mit der Station Weimar gefüllt. Die homogenen Monatsmittel schwanken im Jahr 1997 in 
einem Bereich von -3.3 °C (Januar) bis 19.4 °C (August) um das Mittel 8.4 °C (vgl. Abb. 4.19). 
Dabei ist der Jahresgang mit hohen Temperaturen im Sommer und niedrigen im Winter gut zu 
erkennen. Die Besonderheiten der einzelnen Monate wurden bereits beim Niederschlag näher 
betrachtet und werden daher hier nicht erläutert. 
 
 
 
 
 
 

 

Abb. 4.19: Monatsmittel der Lufttemperatur 1997 im Saale-Einzugsgebiet 
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Die Höhenabhängigkeit ist mit Korrelationen zwischen r=-0.71 und r=-0.98 sehr stark ausgeprägt 
(Abb. 4.20), da die Lufttemperatur physikalisch bedingt die Luftdruckabnahme mit der Höhe ü. 
NN abnimmt. Die Abnahme wird durch die solare kurzwellige Einstrahlung verstärkt, welche sich 
nach Reflexion und Absorption an der Erdoberfläche in langwellige Strahlung umwandelt und so 
die bodennahen Luftschichten erwärmt. Eine durch Inversionen bedingte geringere Abnahme der 
Lufttemperatur mit der Höhe ü. NN im Winter konnte nicht festgestellt werden. Die Abhängigkeit 
vom Rechtswert zeigt einen deutlichen Jahresgang mit Maximum im Sommer und Minimum im 
Winter. Dieser Temperaturanstieg mit der geographischen Länge ist durch die von West nach Ost 
zunehmende Kontinentalität bedingt. Die mäßige positive Korrelation mit dem Hochwert kann 
nicht begründet werden, da im Untersuchungsgebiet mit steigendem Hochwert die 
Globalstrahlung abnimmt, mit sinkendem Hochwert aber die Höhe ü. NN zunimmt. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.20: Abhängigkeiten der Monatsmittel-Temperatur  

 

4.2.2.2.1 Tagesmittel der Lufttemperatur 

Abb. 4.21 zeigt die Tagesmittel-Temperaturen der ausgewählten Einzeltage im Jahr 1997. Das 
Minimum wurde mit -0.1 °C am 20.12. gemessen, das Maximum mit 18.4 °C am 13.06.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.21: Tagesmittel der Lufttemperatur im Saale-Einzugsgebiet 
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der 20.12. (r=-0.04). Die schwache Zunahme der Lufttemperatur mit der Höhe ü. NN am 16.03. 
deutet auf eine Temperaturinversion, die für Herbst und Winter typisch ist. Die Strahlung reicht 
dabei nicht aus, die Luft am Boden zu erwärmen bzw. wird von Schnee und Nebel reflektiert. So 
kann sich Kaltluft am Boden der Täler sammeln und Nebel bilden, wodurch die Inversion 
entsteht. Dabei wird zeitweilig der Austausch von absinkender und sich erwärmender Höhenluft 
mit den Luftmassen in den stabilen Kaltluftseen der Niederungen unterbunden. Dies führt 
generell zu niedrigeren Temperaturen, was gegebenenfalls durch die urbane Wärmeinsel 
modifiziert wird. Die oberen Lagen der Mittelgebirge ragen in die erwärmte Höhenluft hinein, 
während in den Tälern oft dichter Nebel liegt. Inversionen bilden sich oft bei Hochdrucklagen 
über Mitteleuropa und werden erst durch vorrückende Störungen mit kräftigen Winden aufgelöst.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.22: Abhängigkeiten der Tagesmittel-Temperatur 

 
Das Tagesmittel ist mit Ausnahme vom 16.03. mit r=-0.22 und 20.12. mit r=-0.50 mäßig positiv 
mit dem Rechtswert bzw. der geographischen Länge korreliert. Dies ist auf die von West nach Ost 
zunehmende Kontinentalität zurückzuführen, wobei die beiden Ausnahmen Inversionswetterlagen 
darstellen. Ähnlich verhält es sich mit dem Hochwert, bei dem nur die Inversionswetterlage am 
16.03. mit r=-0.72 eine starke negative Korrelation aufweist. 

 

4.2.2.3 Globalstrahlung  

Als Datengrundlage stehen in der Saale-Datenbank 9 Globalstrahlungsstationen zur Verfügung. 
Dieser Basis wurden die Daten der DWD-Stationen Braunschweig und Potsdam hinzugefügt, die 
vom WRDC (World Radiation Data Centre) über das Internet (http://wrdc.mgo.rssi.ru) erhältlich 
sind. Somit werden auch der Norden und Nordwesten des Saale-Einzugsgebiets abgedeckt (Abb. 
4.23), wobei die WRDC-Daten auch zur Qualitätskontrolle der Strahlungsdaten der Saale-
Datenbank genutzt wurden. Die Strahlungsstationen befinden sich in einer Höhenlage zwischen 
81 und 607 m ü. NN. Die Ausnahme stellt Fichtelberg (WST) als höchstgelegene Station mit  1214 
m ü. NN dar. Von den 11 Strahlungsstationen befinden sich nur vier innerhalb des 
Einzugsgebiets. Diese sind Harzgerode, Halle-Kröllwitz, Brandis und Weimar. 

-1,00

-0,75

-0,50

-0,25

0,00

0,25

0,50

0,75

1,00

05.02. 16.03. 16.03. 20.12.

Pe
ar

so
n-

K
or

re
la

tio
ns

ko
ef

fiz
ie

nt

Höhe ü. NN [m]

Rechtsw ert [m]

Hochw ert [m]



Material und Methoden 52

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.23: Verteilung der Globalstrahlungs-Stationen für das Saale-Einzugsgebiet 

 

4.2.2.3.1 Monatsmittel der Globalstrahlung 

Das Monatsmittel der Globalstrahlung wurde aus den Tageswerten gebildet, wobei Messlücken 
durch lineare Regression mit einer korrelierten Nachbarstation mit ähnlicher Höhenlage 
geschlossen wurden. Dies betrifft die Stationen Chemnitz, Fichtelberg, Halle-Kröllwitz und 
Braunschweig.  
Das Monatsmittel der täglichen Globalstrahlung 1997 zeigt einen ausgeprägten Jahresgang mit 
Sommermaximum und Winterminimum (Abb. 4.24). Es schwankt bei einem Mittelwert von 
1006 J/cm²d zwischen 171 J/cm²d (Dezember) und 1991 J/cm²d (Juni). Die nicht dem Monat 
entsprechenden niedrigen Werte im Juli sind auf die erhöhten Niederschläge und somit erhöhte 
Bewölkung zurückzuführen. Dies trifft auch auf den Dezember zu. 
 
 
 
 
 
 
 

 

Abb. 4.24: Monatsmittel der Globalstrahlung 1997 im Saale-Einzugsgebiet 
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Während in den Wintermonaten eine ausgeprägte positive Korrelation der Globalstrahlung mit der 
Höhe ü. NN zu erkennen ist, zeigen die Sommermonate Juni-August eine starke Abnahme mit der 
Höhe (Abb. 4.25). Die winterliche Zunahme mit der Höhe ü. NN ist durch die bereits erwähnten 
Temperaturinversionen zu erklären, da hier die Hochlagen der Mittelgebirge oft aus dem Nebel 
und Wolken der Niederungen heraus ragen. Die sich unter der Inversion ansammelnden 
Dunstpartikel und Wasserdampf reflektieren die eintreffende Strahlung, so dass am Boden nur 
sehr geringe Werte gemessen werden. Da mit der Höhe ü. NN der Wasserdampfgehalt und die 
Zahl der Staubteilchen in der Luft abnehmen, nimmt die Strahlung zu. Im Sommer sind die 
Hochlagen der Mittelgebirge oft wolkenverhangen und es fallen hier orographisch bedingt höhere 
Niederschläge, verbunden mit höherer Luftfeuchte, was die Strahlung reduziert.  
 
 
 
 
 
 
 
 

 

Abb. 4.25: Abhängigkeiten des Globalstrahlungs-Monatsmittels  

 
Mit dem Hochwert besteht mit Ausnahme der Monate Juni-August eine negative Korrelation, da 
mit steigendem Hochwert die Höhe ü. NN im Untersuchungsgebiet sinkt und die Globalstrahlung 
mit der geographischen Breite abnimmt. Während in den Sommermonaten eine geringe Abnahme 
der Strahlung mit der geographischen Länge zu beobachten ist, nimmt die Strahlung in den 
anderen Monaten mit dem Rechtswert zu. Letzteres kann durch die Wolkenauflösung im Lee der 
Mittelgebirge sowie der zunehmenden Kontinentalität begründet werden. 
Zur Validierung der Stationsmessungen und Regionalisierungsergebnisse wurden die im Rahmen 
des SATELLIGHT-Projekts (INEICHEN 1997, FONTOYNONT ET AL. 1998) aus METEOSAT-
Daten abgeleiteten Monatsmittel der Globalstrahlung [Wh/m²] hinzugezogen, die europaweit für 
die Jahre 1996 und 1997 kostenlos im Internet (http://www.satel-light.com) zur Verfügung 
stehen. Zum Abruf der in einer räumlichen von 10 km x 10 km und einer zeitlichen Auflösung 
von 30 min vorliegenden Daten müssen die geographischen Stationskoordinaten [°,’] und die 
Geländehöhe [m] angegeben werden. Hierbei wurden die Daten für die 11 Strahlungs- und 40 
Klimastationen abgefragt und in [J/cm²] umgerechnet. Die mittlere Abweichung der Monatsmittel 
der SATELLIGHT- von den DWD-Daten ist in Abb. 4.26 dargestellt. Wie am ME zu erkennen 
ist, wird in den Monaten Februar bis September unterschätzt, im November und Dezember 
hingegen deutlich überschätzt, wo mit 17.5 bzw. 22.9% die größten MARE liegen. Das 
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Jahresmittel des ME beträgt 27.1 J/cm² und des RMSE 57.7 J/cm². Das Jahresmittel des MARE 
beträgt 7.5 %, ohne die Monate November und Dezember wären es nur 5.0 %. Dabei werden 
99.7 % der Varianz der DWD-Strahlungswerte durch die SATELLIGHT-Daten erklärt. Somit 
eignen sich die SATELLIGHT-Daten zur Validierung der Ergebnisse der Regionalisierung. 

Abb. 4.26: Mittlere Abweichung der SATELLIGHT-Monatsmittel der Globalstrahlung 

 

 

4.2.2.3.2 Tagessummen der Globalstrahlung 

Wie bei den Monatsmitteln wurden die Tagessummen der Globalstrahlung der Saale-Datenbank 
mit den WRDC-Daten für Braunschweig und Potsdam ergänzt. Somit standen 11 Stationen zur 
Verfügung. Da die anhand des Niederschlags ausgewählten sieben Einzeltage nur niedrige Werte 
der Globalstrahlung und Sonnenscheindauer zeigen, wurden mit dem 07.02., 14.02., 22.03. und 
18.12 vier weitere Tage bestimmt. Die Messlücken der Station Chemnitz wurden durch lineare 
Regression mit der Station Fichtelberg (WST) geschlossen. Die Messwerte streuen zwischen 
159 J/cm²d (20.12.) und 2056 J/cm²d (13.06.) um das Mittel 651 J/cm²d (vgl. Abb. 4.27). 
Einstrahlungszeit und große Mittagssonnenhöhen bedingen die höchsten Werte an Sommertagen, 
so der 13.06. mit 2056 J/cm²d. Der 18.07. bestätigt dies auf Grund der Starkniederschläge mit 
949 J/cm²d nicht. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.27: Tageswerte der Globalstrahlung im Saale-Einzugsgebiet 
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Die Tageswerte lassen mit Ausnahme vom 07.02. (r=0.38) und 18.12. (r=0.63) eine Abnahme mit 
der Höhe ü. NN erkennen (Abb. 4.28). Auf Grund des großen Einflusses von Bewölkung, Luv-
Lee-Effekten, Nebel in Flusstälern und atmosphärischer Trübung können für die Tageswerte 
keine jahreszeitlichen Verallgemeinerungen getroffen werden.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.28: Abhängigkeiten der Globalstrahlungs-Tageswerte 

 
Mit Ausnahme vom 18.07. (r=-0.81) und 18.12. (r=-0.24) ist die Globalstrahlung mit dem 
Rechtswert deutlich positiv korreliert. Dies kann durch die Wolkenauflösung im Lee der 
Mittelgebirge und die mit der geographischen Länge zunehmende Kontinentalität erklärt werden. 
Die deutliche Abnahme der Globalstrahlung mit dem Rechtswert am 18.07. wird damit begründet, 
dass die zum Oder-Hochwasser führenden Starkniederschläge nach Osten hin zunahmen und 
somit die Strahlung reduzierten. Global ist eine Abnahme der Globalstrahlung mit der 
geographischen Breite zu erwarten, da die Sonnenhöhe polwärtig abnimmt und die Strahlung 
einen längeren Weg durch die Atmosphäre zurücklegen muss. Dies kann hier nicht bestätigt 
werden, was durch Bewölkungs- und Reliefeffekte bedingt ist. 
 

4.2.2.4 Sonnenscheindauer 

Von den 35 DWD-Klimastationen der Saale-Datenbank mit Messung der Sonnenscheindauer 
weisen nur 15 Stationen für das Jahr 1997 vollständige Zeitreihen auf. Diese befinden sich mit 
Ausnahme von Hof-Hohensaas (567 m ü. NN), Sonneberg-Neufang (626 m ü. NN) und 
Schmücke (937 m ü. NN) in einer Höhenlage unter 400 m ü. NN. Von diesen 15 Stationen 
befinden sich 12 Stationen innerhalb des Saale-Einzugsgebiets. Da die räumliche Verteilung der 
Klima- und Strahlungsstationen bereits erläutert wurde, wird hier auf eine Darstellung verzichtet. 
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 4.2.2.4.1 Monatsmittel der Sonnenscheindauer 

Die 15 Stationen der Saale-Datenbank wurden durch die WRDC-Daten für Braunlage, 
Braunschweig, Chemnitz, Fichtelberg (WST), Halle-Kröllwitz, Harzgerode, Kassel und Potsdam 
ergänzt. Lücken der Stationen Braunschweig und Chemnitz wurden durch lineare Regression mit 
Potsdam bzw. Coburg gefüllt. Somit stehen 23 Stationen zur Verfügung.  
Wie die Monatsmittel der Globalstrahlung zeigen auch die der täglichen Sonnenscheindauer einen 
ausgeprägten Jahresgang mit Sommermaximum und Winterminimum (Abb. 4.29). Die hohen 
Werte im Sommer sind durch den Sonnenstand bedingt, der zu einer größeren Tageslänge und 
höherem Anteil an Direktstrahlung führt. Die Sonnenscheindauer schwankt im Bereich von 0.9 h 
(Dezember) bis 7.9 h (August) um den Mittelwert von 4.6 h. Auffällig sind hierbei die auf Grund 
der hohen Niederschläge niedrigen Werte im Juli (5.5 h) und Dezember (0.9 h). 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

Abb. 4.29: Monatsmittel der Sonnenscheindauer im Saale-Einzugsgebiet 

 
Die Monatsmittel der täglichen Sonnenscheindauer zeigen überwiegend eine Abnahme mit der 
Höhe ü. NN (vgl. Abb. 4.30), die wie bei der Globalstrahlung von Juni bis August durch 
vermehrte Konvektionsbewölkung (FUCHS ET AL. 1998) in den Mittelgebirgen besonders deutlich 
ist. Nur im Januar, September und im November nimmt die Sonnenscheindauer mäßig mit der 
Höhe ü. NN zu, was im Januar und November durch häufige Inversionen erklärt werden kann.  
 
 
 
 
 
 
 

 

 

Abb. 4.30: Abhängigkeiten der Sonnenscheindauer-Monatsmittel  
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Während in den Sommermonaten Juni bis August die Sonnenscheindauer mit dem Rechtswert 
bzw. geographischen Länge zunimmt, ergibt sich von September bis November eine Abnahme. 
Die Sonnenscheindauer nimmt mit Ausnahme der Monate April und Juni mit dem Hochwert zu, 
was eigentlich nur mit der Abnahme des Reliefs von Süden nach Norden erklärt werden kann.  
 
Die Monatsmittel der relativen Sonnenscheindauer [%] des SATELLIGHT-Projekts wurden über 
die mittlere Tageslänge [h] in absolute Monatsmittel der Sonnenscheindauer [h] umgerechnet. Die 
Abweichung der SATELLIGHT- von den DWD-Daten ist in Abb. 4.31 dargestellt. Das 
Jahresmittel des MARE beträgt 33.4 % bei einem ME von -1.1 h. Besonders hoch ist der MARE 
im Winter. Auf Grund der systematischen Überschätzung und hohen prozentualen Abweichungen 
werden die SATELLIGHT-Daten nicht weiter berücksichtigt. Mögliche Ursachen für die hohen 
Abweichungen sind das zu Grunde liegende DGM, die Lage- und Höhenangaben der Stationen, 
der Mittelwert für die Rasterzelle von 10 km x 10 km sowie die angegebene Tageslänge. 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.31: Mittlere Abweichung der SATELLIGHT-Monatsmittel der Sonnenscheindauer 

 

4.2.2.4.2 Tageswerte der Sonnenscheindauer 

Für die Tageswerte der Sonnenscheindauer standen die 15 DWD-Stationen der Saale-Datenbank 
zur Verfügung. Der höchste Wert wurde mit 7.3 h am 13.06. gemessen, während am 05.02., 12.02. 
und 20.12. überhaupt kein Sonnenschein registriert wurde (vgl. Abb. 4.32).  
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.32: Tageswerte der Sonnenscheindauer im Saale-Einzugsgebiet 
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Die tägliche Sonnenscheindauer nimmt mit Ausnahme vom 07.02., 13.06. und 18.07. mit der 
Höhe ü. NN ab (Abb. 4.33). Die Korrelation mit Rechts- und Hochwert ist zumeist positiv, was 
mit der zunehmenden Kontinentalität bzw. abnehmenden Höhe ü. NN erklärt werden kann. 
Generelle Abhängigkeiten können aber nicht formuliert werden, da die Sonnenscheindauer ein 
inverses Maß für Wolkenbedeckung ist (vgl. SONNTAG & BEHRENS 1992). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

Abb. 4.33: Abhängigkeiten der Sonnenscheindauer-Tageswerte 

 

4.2.2.5 Tagesmittel der relativen Luftfeuchte 

An 25 Klimastationen liegen Aufzeichnungen der relativen Luftfeuchte [%] für das Jahr 1997 vor. 
Da die Stationen bis auf Brandis und Wernigerode mit denen der Temperatur identisch sind, wird 
hier auf die Darstellung der Stationsverteilung verzichtet. Die Tagesmittel der relativen Luftfeuchte 
liegen zwischen 70.6 % am 13.06. und 94.2 % am 05.02. (Abb. 4.34). Der Mittelwert der sieben 
Einzeltage beträgt 86.5 %. Da das Minimum der relativen Feuchte beim Temperaturmaximum 
auftritt, werden im Jahresgang im Mittel die niedrigsten Werte im Sommer gemessen.  
 
 
 
 
 
 
 
 

 

 

Abb. 4.34: Tagesmittel derrRelativen Luftfeuchte im Saale-Einzugsgebiet 

94,2
89,8 90,7

70,6

87,6

78,9

93,2

0

10

20

30

40

50

60

70

80

90

100

05.02. 12.02. 16.03. 13.06. 18.07. 09.10. 20.12.

R
el

at
iv

e 
Lu

ft
fe

uc
ht

e 
[%

]

-1,00

-0,75

-0,50

-0,25

0,00

0,25

0,50

0,75

1,00

05.02. 12.02. 16.03. 13.06. 09.10. 20.12.

Pe
ar

so
n-

K
or

re
la

tio
ns

ko
ef

fiz
ie

nt

Höhe ü. NN [m]
Rechtswert [m]
Hochwert [m]



Material und Methoden 59

Da der maximal mögliche Wasserdampfgehalt der Luft von der Lufttemperatur abhängt und bei 
sinkenden Temperaturen stark abnimmt, wird die räumliche Verteilung der Luftfeuchte 
weitestgehend von der Temperaturverteilung bestimmt (MUES 2000). Dies zeigt sich bei an 
Gebirgen aufgleitenden Luftmassen und damit verbundener Abkühlung, was zu einer Erhöhung 
der relativen Luftfeuchtigkeit führt (Luv-Effekt). Somit ergibt sich mit Ausnahme des 05.02. 
(r=0.18) und 20.12. (r=-0.01) eine deutliche Zunahme mit der Höhe ü. NN (vgl. Abb. 4.35). 
Während in Städten die Luftfeuchte normalerweise reduziert ist (PRECHTEL 1992), kann sich bei 
Inversionen Wasserdampf unter Inversionsschicht ansammeln, während darüber trockene Luft 
vorherrscht (LAUER 1995). Die negative Korrelation mit dem Rechtswert, d.h. Abnahme mit 
zunehmender Kontinentalität, zeigt mit Ausnahme des 18.07. (r=0.01) einen deutlichen Jahresgang 
mit den höchsten Werten im Sommerhalbjahr. Für die Beziehung zum Hochwert (geographische 
Breite) kann keine Verallgemeinerung getroffen werden. 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

Abb. 4.35: Abhängigkeiten des Tagesmittels der relativen Luftfeuchte  

 

4.2.2.6 Tagesmittel der Windgeschwindigkeit 

An 25 Stationen der 40 Klimastationen liegen Aufzeichnungen der Windstärke in Beaufort [Bft] 
für 1997 vor. Zu den 23 Stationen mit Temperaturmessungen kommen Brandis und Brotterode 
hinzu. Die Lücken am 05.02., 12.02. und 16.03. der Station Leipzig wurden durch lineare 
Regression mit der Station Wittenberg geschlossen. Die Umrechnung der Windstärke (WS) [Bft] in 
die Windgeschwindigkeit (W) [m/s] erfolgte nach DVWK (1996): 
 

1.06.0 5.1 +⋅= WSW  
 
Die Tagesmittel der Windgeschwindigkeit bewegen sich in einer Spanne von 1.3 m/s (13.06.) bis 
5.3 m/s (09.10.) (vgl. Abb. 4.36). Die hohe Windgeschwindigkeit am 18.07. weist auf die 
gewitterbedingten Starkniederschläge an diesem Tag hin. Mit Ausnahme des 12.02. mit 3.7 m/s 
und 09.10. mit 5.3 m/s betragen die Gebietsmittel der Windgeschwindigkeit weniger als 2.0 m/s. 
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Abb. 4.36: Tagesmittel der Windgeschwindigkeit im Saale-Einzugsgebiet 

 
Die mittlere Windgeschwindigkeit nimmt mehr oder weniger stark mit der Höhe ü. NN zu (Abb. 
4.37), da horizontale Druckunterschiede mit dieser ansteigen (barometrische Höhenformel) und 
der geostrophische Wind durch die Rauhigkeit der Erdoberfläche abgebremst wird (MÖNNICH 

2000). Diese Beziehung wird jedoch lokal durch Topographie und Landnutzung modifiziert. Der 
Rechtswert ist nur sehr gering mit der Windgeschwindigkeit korreliert und das negativ mit 
Ausnahme des 05.02. Die im Vergleich dazu höheren Korrelationen des Hochwerts bzw. 
geographischen Breite sind dabei an den Sommertagen positiv und an den Wintertagen negativ. 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

Abb. 4.37: Abhängigkeiten des Windgeschwindigkeits-Tagesmittels 
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4.3 REGIONALISIERUNG 

 

Die Regionalisierung wird für jedes Klimaelement mit den in hydrologischen Modellen (SCHULLA 

1997, KRAUSE 2001) weit verbreiteten Verfahren IDW, Regression mit der Höhe ü. NN sowie der 

Kombination von Höhenregression und IDW nach MÜLLER-WESTERMEIER (1995) vollzogen. 

Die abstandsgewichtende Interpolation mit IDW verwendet den inversen Abstand der Stützstelle 

zum Schätzpunkt (1/d) als Gewicht des Stützstellenwerts (wi), wobei die Summe aller Gewichte 

Eins beträgt. Somit nimmt mit größer werdender Entfernung der Stütz- zur Schätzstelle deren 

Einfluss auf den Schätzwert ab. Durch die Potenzierung der inversen Distanz mit einem 

festzulegenden Exponenten (p) kann die Gewichtsabnahme mit der Entfernung gesteuert werden. 

Ein kleiner Exponent gibt dabei eine geringe räumliche Variabilität an. Je höher der Exponent, 

desto mehr nimmt der Schätzwert den Wert des nächsten Stützpunktes an. Der Schätzwert (Z) 

ergibt sich aus der Summe aller gewichteten Stützpunktwerte (Si): 

 

∑ ⋅= ii SwZ   mit 
∑

=

p
i

p

i

d

dw
1

1

 und  ∑ = 1iw  

 

Auf Grund der Anwendung des Verfahrens auf verschiedene Klimaelemente mit variierender 

Messdichte und Stationsanzahl wird nicht mit einem festen Suchradius, sondern mit einer Anzahl 

der Stützstellen von 3, 4, 5 und 6 gearbeitet. Die nicht-lineare Gewichtsabnahme wird durch die 

Exponenten 0.5, 1, 2, 3 und 4 gesteuert. Das Verfahren arbeitet ohne statistische Annahmen. 

Die Regression mit der Höhe ü. NN berücksichtigt die höhenbedingten Änderungen der einzelnen 
Klimaelemente, seien sie nun physikalisch begründet (Windgeschwindigkeit, Lufttemperatur und -
feuchte) oder nicht (Niederschlag). Mit der Höhe ü. NN (h) [m] als unabhängige Variable der 
linearen Regression ergibt sich der Schätzwert (Z) aus folgender Beziehung: 
 

hbaZ ⋅+=  
 
wobei a (Achsenabschnitt) und b (Steigung) die Koeffizienten der Regressionsgeraden darstellen 
und die Schätzung dieser nach der Methode der kleinsten Fehlerquadrate erfolgt. Unabhängigkeit 
und Normalverteilung sowie ein Mittelwert von Null der Residuen sind die Voraussetzungen für 
die Anwendung der linearen Regression. Das Verfahren wird hier kurz Höhenregression genannt. 
Die Kombination von Höhenregression und IDW nach MÜLLER-WESTERMEIER (1995, 1998) 

erlaubt die Berücksichtigung geringer Höhenabhängigkeiten. Dazu wird zunächst eine Regression 
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mit der Höhe ü. NN und mit der ermittelten Steigung eine Höhenreduktion des Klimaelementes 

durchgeführt. Die verbleibenden Residuen werden dann mit IDW2 interpoliert, wozu in dieser 

Untersuchung generell 4 Stützstellen berücksichtigt wurden. Anschließend werden die Werte der 

Höhenreduktion und Interpolation wieder zusammengeführt und ergeben so die Schätzung. Das 

Verfahren wird den folgenden Darstellungen Höhenreduktion mit IDW genannt. 

 

Die Beurteilung der Regionalisierungsgüte erfolgte durch eine Kreuzvalidierung (cross validation) 

(vgl. CRESSIE 1993). Dazu wird jeder Messpunkt genau einmal ausgelassen und aus den jeweiligen 

Umgebungsstationen geschätzt. Die Abweichungen zwischen Schätz- (Z) und Messwerten (S) 

werden durch Mean Error (ME), Mean Absolute Relative Error (MARE) und Root Mean Square 

Error (RMSE) beschrieben. Der ME als mittlere Abweichung der Schätz- von den Messwerten 

gibt an, ob die Schätzung systematisch fehlerbehaftet ist. Er berechnet sich mit dem 

Stichprobenumfang n wie folgt: 

 

∑ −= )(1
ii ZS

n
ME  

 

Besitzt der Mittelwert des ME den Wert Null, spricht man von einer erwartungstreuen (unbiased) 

Schätzung. Ein negativer ME zeigt eine Überschätzung an, ein positiver eine Unterschätzung. Der 

MARE gibt den prozentual auf die Messwerte bezogenen Mittelwert der absoluten Abweichungen 

zwischen Mess- und Schätzwert an: 
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Der RMSE gibt die den mittleren Quadratwurzelfehler der Schätzung an, wobei aus den 

quadrierten Abweichungen die Quadratwurzel gezogen wird und diese dann gemittelt werden: 

 

∑ −= 2)(1
ii ZS

n
RMSE  

 

Für den Niederschlag wurde keine Kreuzvalidierung durchgeführt, sondern aus den 306 zur 

Verfügung stehenden Niederschlagsstationen 53 Validierungsstationen ausgewählt. Mit diesem 

Validierungsdatensatz wurden dann die Fehlermaße bestimmt. Somit stehen 253 Stationen für die 

Regionalisierung zur Verfügung. Die Interpolation mit IDW wurde im Gegensatz zu den anderen 

Variablen (Tabellenkalkulation) beim Niederschlag im GIS ArcInfo (ESRI 2000) ausgeführt. 
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4.3.1 Niederschlag 

4.3.1.1 Monatssummen des Niederschlags 

Abb. 4.38 zeigt die Schätzergebnisse des IDW für Monatssummen des Niederschlags [mN]. Dabei 

erbrachte die Kombination aus 4 Stützstellen und dem Exponenten 1 die besten Schätzergebnisse. 

Hier hat die Stützstellenanzahl aber keinen großen Einfluss auf den MARE. Zu bemerken ist, dass 

Exponent 1 deutlich sensibler auf Änderungen der Stützpunktanzahl reagiert als Exponent 2.  

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.38: Jahresmittel des MARE des IDW [mN] 

 

Gemäß Abb. 4.39 zeigt IDW2 die geringsten Abweichungen im Jahresmittel, wobei mit einem 

mittleren ME von 0.0 mm eine erwartungstreue Schätzung vorliegt. Die Fehlerspanne bei 

variierenden Exponenten ist dabei größer als bei variierender Stützstellenzahl, wobei IDW2 die 

geringsten Fehlschätzungen zeigt. 6 Stützstellen besitzen hier die kleinste Fehlerspanne. IDW2 mit 

4 Stützstellen lieferte entsprechend des ME das beste Ergebnis. 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.39: Jahresmittel des ME des IDW [mN] 

 

Abb. 4.40 zeigt den Jahresgang des Schätzfehlers von IDW2 mit 4 Stützstellen. Im Jahresmittel 

ergeben sich ein ME von 0.0 mm, ein MARE von 12.6 % und ein RMSE von 6.5 mm. Die Station 

Seebach (TS) weist mit 29.0 % (MARE) im Mittel die größten Fehlschätzungen auf, wobei generell 

überschätzt wird. Somit kann auf eine geschützte Stationslage geschlossen werden. Es folgen die 
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Stationen Halle-Ammendorf (23.8 %) und Halberstadt (23.0 %). Eine Höhenabhängigkeit des 

Schätzfehlers konnte nicht erkannt werden.  

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.40: Mittlere Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [mN] 

 

Mit den Daten der Regionalisierungsstationen wurde für die einzelnen Monatssummen eine lineare 

Höhenregression durchgeführt, deren Parameter dann für die Schätzung der Validierungsstationen 

genutzt wurden (Anh. B). Abb. 4.41 zeigt die Schätzfehler der Höhenregression. Das Jahresmittel 

des ME beträgt -1.2 mm, des MARE 27.4 % und des RMSE 14.5 mm. Auffällig sind der hohe 

RMSE (35.5 mm) und ME (5.0 mm) im Juli, was durch die hohe Niederschlagssumme bedingt ist. 

Eine direkte Abhängigkeit des mittleren Schätzfehlers von der Korrelation mit der Höhe ü. NN 

sowie der Höhe ü.  NN selbst konnte nicht erkannt werden. So sind beispielsweise der relativ 

niedrige Fehler im Juli (26.1 %) mit r=0.10 und der hohe Schätzfehler im Februar (37.0 %) mit 

r=0.78 nicht durch die Korrelation mit der Höhe ü. NN zu erklären. Vielmehr ist die Ursache des 

geringen MARE in der lokalen Konvektion und der außerordentlich hohen Niederschlagssumme 

im Juli zu suchen. Der mittlere Schätzfehler ist an der Station Leutenberg-Steinsdorf mit 62.1 % 

am größten, wobei mit Ausnahme von Juli und August überschätzt wird. Es folgen Gefell (53.6 

%), Brandis (46.6 %) und Seebach (TS) (46.1 %). 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.41: Mittlere Schätzfehler der Höhenregression [mN] 

 

Die Höhenreduktion mit IDW lieferte mit dem mittleren ME von -0.47 mm eine erwartungstreue 

Schätzung. Der MARE beträgt im Jahresmittel 14.0 %, der RMSE 7.4 mm. Auf Grund der hohen 

Niederschlagsmenge im Juli beträgt hier der MARE nur 9.0 %. Hier zeigt sich aber auch mit einem 
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ME von 3.7 mm eine systematische Unterschätzung. Der Jahresgang der Fehler ist in Abb. 4.42 

dargestellt. Eine Abhängigkeit des mittleren Schätzfehlers von der Korrelation mit der Höhe ü. 

NN sowie der Höhe ü. NN selbst konnte nicht ermittelt werden. Die größte Fehlschätzung zeigt 

die Station Leutenberg-Steinsdorf mit einem MARE von 37.9 %, gefolgt von Gefell (26.5 %) und 

Seebach (TS) (24.8 %).  

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.42: Mittlere Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW [mN] 

 

4.3.1.2 Tagessummen des Niederschlags 

Abb. 4.43 zeigt die Ergebnisse der Schätzungen der Niederschlags-Tagessummen [tN] mit IDW. 

Dabei erbrachte IDW1 mit 4 Stützstellen entsprechend des MARE mit 31.3 % das beste 

Schätzergebnis. Auch hier reagieren die Schätzungen mit dem Exponenten 1 sensibler auf die 

Änderung der Anzahl der Stützstellen als die Schätzungen mit dem Exponenten 2. Letzteres 

erreichte einen nur geringfügig höheren MARE von 31.9 %. 

Abb. 4.43: Mittlere MARE des IDW [tN] 

 

IDW2 mit 4 Stützstellen liefert einem ME von 0.1 mm, IDW1 mit 4 Stützstellen hingegen 0.2 mm 

(Abb. 4.44). IDW3 mit 4 Stützstellen zeigt einen ME von 0.0 mm bei einem MARE von 33.0 %. 

Somit kann von einer erwartungstreuen Schätzung ausgegangen werden. 
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Abb. 4.44: Mittlere ME des IDW [tN] 

 

Wie bei den Monatssummen lieferte IDW2 mit 4 Stützstellen auch hier die besten Ergebnisse. Im 

Jahresmittel ergeben sich ein ME von 0.1 mm, ein MARE von 31.9 % und ein RMSE von 2.4 mm. 

Hierbei fällt insbesondere der hohe Schätzfehler am 13.06. (104.3 %) auf (Abb. 4.45). Einen 

großen Anteil an diesem Fehler hat die Station Halberstadt mit 2175.0 %, da der sehr niedrige 

Messwert von 0.4 mm aus den Umgebungsstationen auf 9.1 mm geschätzt wird. Halberstadt zeigt 

mit einem MARE von 361.9 % den größten mittleren Schätzfehler, gefolgt von Ellersleben und 

Bleicherode mit 154.6 % bzw. 87.7 %. Eine Höhenabhängigkeit der Schätzfehler wurde dabei 

nicht erkannt. 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.45: Mittlere Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [tN] 

 

Den Schätzfehler der Höhenregression zeigt Abb. 4.46, wobei der ME im Mittel 0.22 mm beträgt. 

Ausnahme ist hierbei der 18.07. mit einem ME von 3.5 mm. Der mittlere MARE beträgt 76.3 % in 

einer Spanne von 15.1 % (20.12.) bis 221.9 % (13.06.). Der außerordentlich hohe Fehler am 13.06. 

ist durch extreme Abweichungen der Schätz- von den Messwerten nahe Null bedingt, so z.B. 

Halberstadt (1300 %), Steinthaleben (3500 %) und Uthleben (1400 %). Der mittlere RMSE beträgt 

4.8 mm in einer Spanne von 0.9 mm (20.12.) bis 13.5 mm (18.07.). Es besteht keine Abhängigkeit 

des mittleren Schätzfehlers von der Höhe ü. NN sowie der Korrelation mit dieser. Die Station mit 

der größten mittleren Abweichung ist Steinthaleben mit einem MARE von 541.6 %, der durch die 

Schätzung am 13.06. bedingt ist. Es folgen Uthleben (220.6 %) und Halberstadt (373.3 %).  
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Abb. 4.46: Mittlere Schätzfehler der Höhenregression [tN] 

 

Die mittleren Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW sind in Abb. 4.47 dargestellt. Der 

mittlere ME beträgt 0.02 mm und zeigt somit eine erwartungstreue Schätzung an. Der MARE 

bewegt sich mit einem Mittel von 35.9 % in einer Spanne von 10.7 % (16.03.) bis 103.7 % (13.06.). 

Der mittlere RMSE beträgt 2.5 mm in einer Spanne von 0.9 mm (20.12.) bis 7.5 mm (18.07.). Eine 

Höhenabhängigkeit der Schätzung konnte nicht erkannt werden. Die Station Halberstadt zeigt mit 

einem MARE von 354.8 % die größte mittlere Abweichung, die durch den extremen Schätzfehler 

von 2142.3 % am 13.06. bedingt ist. Hier wird der Messwert von 0.4 mm mit 9.0 mm geschätzt. 

Es folgen die Stationen Ellersleben mit 161.2 % und Leutenberg-Steinsdorf mit 100.4 %.  

 

 

 

 

 

 

 
Abb. 4.47: Mittlere Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW [tN] 

 

4.3.2 Lufttemperatur 

4.3.2.1 Monatsmittel der Lufttemperatur 

Für die Regionalisierung der Lufttemperatur wurden die Messwerte [°C] der 23 Stationen in [K] 

umgerechnet, da so der Problematik der negativen und Nullwerte begegnet werden kann. Nach 

erfolgter Regionalisierung wurden die Werte wieder in [°C] umgerechnet und mit den Messwerten 

verglichen. Abb. 4.48 zeigt die MARE der Schätzung der Monatsmittel-Temperaturen [mT] mit 

IDW. Die MARE der einzelnen Parameter des IDW unterscheiden sich nicht signifikant, was vor 
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allem auf den Exponenten zutrifft. Da 4 Stützstellen generell den niedrigsten Schätzfehler zeigten, 

scheint IDW2 mit 4 Stützstellen das geeignetste Verfahren zu sein. 
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Abb. 4.48: Jahresmittel des MARE des IDW [mT] 

 

Der ME lässt eine Zunahme der Fehlerspanne mit steigendem Exponenten erkennen (Abb. 4.49). 

Im Mittel zeigen 4 oder 5 Stützstellen den geringsten Fehler, 5 Stützstellen aber mit der größeren 

Fehlerspanne. IDW2 mit 5 Stützstellen schneidet hier am besten ab.  

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.49: Jahresmittel des ME des IDW [mT] 

 

IDW2 mit 4 Stützstellen erzeugte mit einem mittleren ME von 0.1 °C eine erwartungstreue 

Schätzung. Für den hohen Mittelwert des MARE von 32.7 % ist vor allem die Schätzung im 

Dezember verantwortlich (vgl. Abb. 4.50). Hier erklärt sich das schlechte Ergebnis durch die 

negativen und um den Nullpunkt schwankenden Temperaturen, wodurch sich hohe prozentuale 

Abweichungen ergeben. Ohne den Dezember würde das Jahresmittel des Schätzfehlers nur 18.3 % 

betragen. Der RMSE schwankt mit 0.5 °C (Januar) bis 1.0 °C (Juni) um den Mittelwert 0.8 °C. Das 

Jahresmittel zeigt eine Zunahme des Schätzfehlers mit der Höhe ü. NN (r=0.77), was durch die 

Abnahme der Lufttemperatur mit der Höhe ü. NN bedingt ist. Die größten Abweichungen finden 

sich an den Stationen Schierke, Hof-Hohensaas und Schmücke. Während bei Hof-Hohensaas der 

Dezember mit 1755.5 % die schlechte Schätzung bedingt, zeigen Schierke und Schmücke auf 

Grund ihrer Höhenlage hohe Fehler im Jahresgang, wobei generell stark überschätzt wird. 
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Abb. 4.50: Mittlere Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [mT] 

 

Abb. 4.51 zeigt den Jahresgang des mittleren Schätzfehlers der Höhenregression. Der mittlere ME 

zeigt mit 0.0 °C eine erwartungstreue Schätzung an. Der MARE beträgt im Jahresmittel 7.1% mit 

ausgeprägtem Minimum im Sommer (Juli 1.6 %) und Maximum im Winter (Dezember 22.0 %). 

Diese Skaleneffekte sind durch die höheren Temperaturen im Sommer und die niedrigeren im 

Winter bedingt. Der RMSE zeigt wie der ME keinen Jahresgang und beträgt im Jahresmittel 0.3 

°C. Dabei besteht keine Abhängigkeit des Schätzfehlers von der Höhe ü. NN. 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.51: Mittlere Schätzfehler der Höhenregression [mT] 

 

Die Station Schierke zeigt mit einem MARE von 27.0 % im Jahresmittel die größte Fehlschätzung, 

gefolgt von Wittenberg mit 10.7 % und Sonneberg-Neufang mit 10.4 %. Während bei Schierke der 

generell hohe Fehler in der Höhenlage der Stationen zu suchen ist, bedingt bei Wittenberg und 

Sonneberg-Neufang der Dezember mit 47.1 % bzw. 66.7 % den hohen mittleren Fehler.  

Der MARE der Höhenreduktion mit IDW zeigt mit einem Mittelwert von 7.9 % einen deutlichen 

Jahresgang mit Minimum im Juli (1.3 %) und Maximum im Dezember (27.2 %) (Abb. 4.52). Es 

besteht dabei eine mäßige Abhängigkeit des MARE von der Höhe ü. NN (r=0.66). Der mittlere 

ME beträgt 0.0 °C, der RMSE 0.3 °C. Die Station Schierke zeigt mit 23.2 % die größten 

Fehlschätzung, gefolgt von Schmücke (18.3 %) und Fichtelberg (KL) (15.9 %). 
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Abb. 4.52: Mittlere Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW [mT] 

 

4.3.2.2 Tagesmittel der Lufttemperatur 

Die Schätzfehler des IDW für die Tagesmittel-Temperaturen [tT] sind in Abb. 4.53 dargestellt. 

Dabei bestehen nur geringe Unterschiede im Jahresmittel des Schätzfehlers. IDW0.5, IDW1 und 

IDW2 lieferten dabei mit je 4 Stützstellen die geringsten Fehlschätzungen. 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.53: Mittlere MARE des IDW [tT] 

 

Aus dem ME ist ersichtlich, dass alle Parameterkombinationen geringfügig überschätzen (Abb. 

4.54). Dabei reagieren diese stärker auf Variationen als beim MARE und die Schätzspanne wächst 

mit steigendem Exponenten. IDW3 mit 5 Stützstellen lieferte dabei das beste Ergebnis.  

Abb. 4.54: Mittlere ME des IDW [tT] 
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Abb. 4.55 zeigt den mittleren Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen. Deutlich zu erkennen 

sind die hohen MARE der Wintertage 05.02. (78.7 %), 12.02. (18.3 %), 16.03. (43.7 %) und 20.12. 

(106.3 %), die im Kontrast zu denen geringen der Sommertage 13.06. (6.2 %) und 18.07. (5.5 %) 

stehen. Dies stimmt gut mit den Monatsmittelwerten überein. Der ME beträgt im Mittel -0.2 °C 

und zeigt somit eine geringfügige Überschätzung an. Der RMSE bewegt sich mit einem Mittelwert 

von 1.0 °C in einer Spanne von 0.6 °C (20.12.) bis 1.5 °C (16.03.). Es besteht eine mäßige 

Höhenabhängigkeit des MARE (r=0.67). Die Station Schierke weist einen mittleren Schätzfehler 

von 147.3 % auf, der wiederum an den Wintertagen am größten ist. Die Stationen Schierke, 

Schmücke und Fichtelberg (KL) zeigen auch an Sommertagen Fehler, die eine Größenordnung 

über denen der anderen Stationen liegen.  

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.55: Mittlere Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [tT] 

 

Die mittleren Schätzfehler der Höhenregression sind in Abb. 4.56 dargestellt. Der mittlere ME 

zeigt mit 0.0 °C eine erwartungstreue Schätzung an. Der MARE beträgt im Jahresmittel 29.0 % 

mit hohen Fehlern (41.4-88.8 %) an Wintertagen (niedrige Temperaturen) und niedrigen Fehlern 

(2.8-4.1 %) an Sommertagen (hohe Temperaturen). Die Ausnahme dieser generellen Beziehung ist 

der 12.02. als Wintertag mit einem Fehler von 7.5 %, der durch das relativ hohe Tagesmittel der 

Lufttemperatur von 7.7 °C bedingt ist. Der mittlere RMSE beträgt 0.7 °C, wobei der 16.03. mit 

2.0 °C einen Ausreißer der Spanne 0.3-0.7 °C darstellt. Es besteht keine Abhängigkeit des Fehlers 

von der Höhe ü. NN, aber von der Korrelation dieser (r=0.81). Die Station Schierke zeigt mit 

einem MARE von 59.9 % den größten Fehler, gefolgt von Erfurt-Bindersleben (51.6 %) und 

Magdeburg (39.8 %). Während bei Schierke und Magdeburg der hohe Fehler von 246.7 % bzw. 

100.0 % am 16.03. für das schlechte Jahresmittel verantwortlich ist, so ist dies bei Erfurt-

Bindersleben der 05.02. (250.0 %). Erfurt-Bindersleben, Magdeburg und Schierke registrierten am 

05.02. mit 0.2 °C, 1.2 °C bzw. -0.8 °C Temperaturen um den Gefrierpunkt. 
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Abb. 4.56: Mittlere Schätzfehler der Höhenregression [tT] 

 

Die Schätzergebnisse der Höhenreduktion mit IDW sind in Abb. 4.57 dargestellt. Der mittlere ME 

zeigt mit -0.15 °C eine geringfügige systematische Überschätzung an. Als Extremwert fällt der 

16.3. mit 0.5 °C auf. Der MARE beträgt im Jahresmittel 29.5 %, wobei die Schätzfehler der 

Wintertage (38.3-107.4 %) mit Ausnahme des 12.2. (7.2 %) eine Größenordnung über denen der 

Sommertage (2.7-3.2 %) liegen. Der mittlere RMSE liegt bei 0.6 °C mit dem Extremwert 1.5 °C 

am 16.03. Es besteht eine mäßige Abhängigkeit des mittleren Schätzfehlers von der Höhe ü. NN 

(r=0.57) und eine höhere von der Korrelation mit dieser (r=0.73). Die Station Schmücke zeigt mit 

einem mittleren MARE von 81.8 % die größte Fehlschätzung. Bei der Station Jena ist der hohe 

Fehler von 45.3 % nicht durch die Höhe ü. NN, sondern durch den Wärmeinseleffekt zu erklären, 

was durch einen mittleren ME von 0.7 °C bestätigt wird. Dies trifft allerdings mit -0.3 °C nicht auf 

die Stadtrandlage von Gera-Leumnitz (Flugplatz) oder Magdeburg (-0.8 °C) zu. Die Stationen 

Hof-Hohensaas (-1.2 °C) und Schmücke (-1.0 °C) hingegen weisen auf eine Überschätzung hin. 

 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.57: Mittlere Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW [tT] 
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4.3.3 Globalstrahlung 

4.3.2.1 Monatsmittel der Globalstrahlung 

Für die Regionalisierung der Globalstrahlungs-Monatsmittel [mGS] standen 11 Stationen zur 

Verfügung. Wie in Abb. 4.58 ersichtlich, unterscheiden sich die MARE nur geringfügig und 

bewegen sich im Jahresmittel in einer Spanne von 7.0-7.8 %. Unterschiede ergeben sich nur in der 

Robustheit der Schätzung gegenüber Parameteränderungen. Mit 6 Stützstellen werden generell die 

geringsten Fehler erzeugt, allerdings mit hoher Spannweite der jeweiligen Exponenten. Diese ist 

bei 3 oder 4 Stützstellen deutlich geringer. Somit ist IDW2 mit 3 oder 4 Stützstellen geeignet. 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.58: Jahresmittel des MARE des IDW [mGS] 

 
Gemäß dem Jahresmittel des ME sind 3 oder 6 Stützstellen gut geeignet (Abb. 4.59). IDW1 mit 5 
Stützstellen ist hier als Ausreißer zu erkennen, der aber weder durch stationsspezifische 
Eigenschaften oder Rechenfehler erklärt werde konnte. Die Exponenten 2 und 3 lieferten sowohl 
die geringste Fehlerspanne als auch ein Schätzergebnis nahe Null, was eine erwartungstreue 
Schätzung anzeigt. IDW2 lieferte mit 3 Stützstellen die Fehler -1.1 J/cm² (ME), 7.3 % (MARE) 
und 73.9 J/cm² (RMSE), mit 4 Stützstellen 0.5 J/cm² (ME), 7.4 % (MARE) und 73.2 J/cm² 
(RMSE). Es bestehen also nur geringfügige Unterschiede. IDW2 mit 6 Stützstellen erbrachte die 
Fehler -1.0 J/cm² (ME), 7.1 % (RMSE) und 68.9 J/cm² (RMSE).  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.59: Jahresmittel des ME des IDW [mGS] 
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Abb. 4.60 zeigt den mittleren Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen. Gut zu erkennen ist der 
Jahresgang des RMSE mit deutlichem Maximum im Sommer (Juli) und Minimum im Winter. ME 
mit einem Mittelwert von 0.5 J/cm² und MARE mit einem Mittelwert von 7.4 % (4.8-12.5 %)  
zeigen diesen Jahresgang nicht. Es besteht eine ausgeprägte Höhenabhängigkeit des MARE 
(r=0.84). Die größte Fehlschätzung ist an der Station Fichtelberg (WST) (1213 m ü. NN) mit 12.5 
% zu finden, die Juni bis August mit 24.4.-32.2 % bei systematischer Überschätzung besonders 
groß ist. Der Wert für den Fichtelberg wird aus den Stationen Chemnitz (418 m ü. NN), Brandis 
(136 m ü. NN), Weimar (264 m ü. NN) und Halle-Kröllwitz (96 m ü. NN) geschätzt. Eine 
Erklärung wäre somit die Quellbewölkung im Sommer an den Hochlagen der Mittelgebirge, 
während die Tieflandsstationen wolkenfrei sind. Die hohen Fehler im Januar (22.8 %) und 
November (18.6 %) sind hingegen durch systematische Unterschätzung bedingt. Dies kann durch 
die in dieser Zeit häufig auftretenden Inversionswetterlagen im Flachland und den Tälern der 
Mittelgebirge erklärt werden, wodurch die dortigen Stationen in Folge des angesammelten Dunst 
und Nebels weniger Strahlung registrieren als die wolkenfreien Stationen der Hochlagen.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.60: Mittlere Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [mGS] 

 
Der mittlere Schätzfehler der Höhenregression ist in Abb. 4.61 dargestellt. Der ME bestätigt mit 
0.02 J/cm² im Jahresmittel eine erwartungstreue Schätzung. Der MARE bewegt sich im Mittel mit 
5.4 % in einer Spanne von 3.4 % (Juni, September) bis 10.3 % (Dezember). Der RMSE zeigt im 
Gegensatz zu ME und MARE bei einem Mittel von 46.0 J/cm² einen ausgeprägten Jahresgang 
(Skaleneffekt) in der Spanne von 10.4-79.8 J/cm² mit Maximum im Sommer. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.61: Mittlere Schätzfehler der Höhenregression [mGS] 
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Bei der Beurteilung der geringen Fehler ist Vorsicht geboten, da diese auch bei nur sehr schwacher 
Höhenabhängigkeit auftreten. Dies liegt daran, dass die reliefbedingte Variabilität der Strahlung 
durch die Aufstellungsvorschriften des DWD eingeschränkt wird. Die Regression stellt somit bei 
fehlender Korrelation eine Art Gebietsmittel dar, was die geringen Abweichungen erklärt. Die 
größte Fehlschätzung findet sich mit 10.3 % an der Station Braunlage, gefolgt von Weimar (6.8 %) 
und Coburg (6.1 %).  
 

Der ME der Höhenreduktion mit IDW beträgt im Jahresmittel -1.3 J/cm², der MARE 6.1 % und 
der RMSE 56.4 J/cm². Gut zu erkennen ist der Jahresgang des RMSE (vgl. Abb. 4.62). Für die 
Beurteilung der ermittelten geringen Fehler gelten die bereits oben angeführten Betrachtungen, 
ebenso wie für die Höhenabhängigkeit der Fehler. Die Station mit der größten Fehlschätzung ist 
Braunlage mit 12.2 %, gefolgt von Harzgerode (8.6 %) und Weimar (8.6 %). 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.62: Mittlere Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW [mGS] 

 
Da die Sonnenscheindauer (SD) mit 23 Stationen in größerer Messdichte als die Globalstrahlung 
mit 11 Stationen erfasst wurde, können nach dem Verfahren von ÅNGSTRØM (1924) aus dieser 
Werte der Globalstrahlung (GS) zur Verdichtung des Messnetzes abgeleitet werden: 
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wobei GSET die extraterrestrische Sonnenstrahlung auf die horizontale Ebene und SDET die 
astronomische Sonnenscheindauer [h] sind, die nach ALLEN ET AL. (1998) berechnet wurden. Für 
die Koeffizienten a und b wurden verschiedene Literaturangaben berücksichtigt. Während 
ÅNGSTRØM (1924) und ALLEN ET AL. (1998) diese räumlich und zeitlich konstant mit 0.20 und 
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berücksichtigt, sofern die Stationen nicht weiter als 200 km entfernt sind oder sich in ihrer Höhe 
ü. NN um mehr als 200 m unterscheiden. Werden diese Kriterien nicht erfüllt, gehen 
entsprechend weniger Stützstellen in die Interpolation ein. Abb. 4.63 zeigt die Abweichungen von 
den Werten der 8 DWD-Strahlungsstationen, für die auch die Sonnenscheindauer vorliegt.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.63: Mittlere Abweichung der ÅNGSTRØM-Monatsmittel 

 
Im Jahresmittel lieferten die von SUPIT (2000) angegebenen Koeffizienten mit einem ME von 
35.9 J/cm² und einem MARE von 6.4 % die geringsten Abweichungen. Der Vergleich der an 15 
Stationen abgeleiteten Globalstrahlung mit den SATELLIGHT-Daten erbrachte die mittleren 
Fehler -6.5 J/cm² (ME) und 5.2 % (MARE). Somit wird das Verfahren auch ohne die spezielle 
Ermittlung der monatlichen Regressionskoeffizienten zur Ableitung der Globalstrahlung aus der 
Sonnenscheindauer im Untersuchungsgebiet eingesetzt. 
Die Lufttemperatur wird in höherer Messdichte erfasst als die Sonnenscheindauer, wodurch sich 
die Anwendung des Verfahrens nach HARGREAVES ET AL. (1985) anbietet. Dieses berücksichtigt 
die Differenz zwischen Maximum (Tmax) und Minimum (Tmin) der Lufttemperatur als Indikator für 
die Bewölkung zur Ableitung der Globalstrahlung (GS): 
 

hETh bGSTTaGS +⋅−⋅= )( minmax  

 

wobei für die Regressionskoeffizienten ah [°C-0.5] und bh die Angaben von SUPIT (2000) 
berücksichtigt wurde. Die für 6 Strahlungsstationen angegebenen Koeffizienten wurden auf die 
Stationen Coburg und Weimar interpoliert, für die auch Temperaturmessungen vorliegen. Dabei 
ergaben sich ME von -577.4 J/cm² bzw. -722.8 J/cm² und MARE von 62.4 % bzw. 90.2 %. Die 
Validierung mit den SATELLIGHT-Daten für die 23 Temperaturstationen ergab einen mittleren 
ME von -657 J/cm² und einen MARE von 74.0 %. Somit scheint das Verfahren für die 
Anwendung im Untersuchungsgebiet nicht geeignet zu sein. Dies ist nicht weiter verwunderlich, 
da das Verfahren für das Senegal-Einzugsgebiet validiert wurde (CHOISNEL ET AL. 1992).  
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4.3.3.2 Tageswerte der Globalstrahlung 

Für die Regionalisierung der Tageswerte der Globalstrahlung [tGS] standen 11 Stationen zur 
Verfügung. Wie in Abb. 4.64 zu sehen ist, liegen die mittleren MARE der einzelnen Parameter des 
IDW mit 41.8-47.6 % in einer Größenordnung. Dabei nimmt der Schätzfehler mit steigendem 
Exponenten zu und mit Ausnahme von 3 Stützstellen mit zunehmender Stützstellenzahl ab. Die 
Exponenten 0.5 und 1.0 lieferten die geringsten Schätzfehler, zeigen aber dabei eine größere 
Fehlerspanne.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.64: Mittlere MARE des IDW [tGS] 

 
Auch das Mittel des ME zeigt die geringen Unterschiede bei den Fehlschätzungen (vgl. Abb. 4.65), 
die zwischen -20.5 J/cm² und -25.6 J/cm² liegen und eine leichte systematische Überschätzung 
anzeigen. Exponent und Stützstellenanzahl haben also nur geringen Einfluss auf das 
Schätzergebnis. Ausnahme bildet hierbei IDW1 mit 5 Stützstellen, dessen mittlerer ME 0.2 J/cm² 
beträgt. Diese Abweichung konnte weder aus den Stationsdaten noch durch die Berechnung 
erklärt werden. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.65: Mittlere ME des IDW [tGS] 

 
Abb. 4.66 zeigt die mittleren Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen. Der Mittelwert des ME 
beträgt -24.9 J/cm², der MARE 45.7 % und der RMSE 196.8 J/cm². Während am 16.03., 22.03. 
und 22.12. unterschätzt wird, wird an den anderen Tage mit Ausnahme des 09.10. (ME 0.2 J/cm²) 
überschätzt. Bei der Schätzung besteht keine Abhängigkeit des ME von der Höhe ü. NN. 
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Abb. 4.66: Mittlere Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [tGS] 

 
Die Station Brandis zeigt mit einem MARE von 72.3 % die größte Fehlschätzung. Dies ist 
hauptsächlich durch den 12.02. mit 326.5 % bedingt, als in Brandis nur 117 J/cm² registriert 
wurden. Die Schätzung erfolgte mit den Stationen Halle-Kröllwitz (839 J/cm²), Chemnitz 
(227 J/cm²), Weimar (204 J/cm²) und Fichtelberg (WST) (129 J/cm²), wobei es durch den hohen 
Wert der nächstgelegenen Station Halle-Kröllwitz zu einer starken Überschätzung kam. Gleiches 
gilt für die Stationen Weimar und Potsdam. Die Station Fichtelberg (WST) hingegen zeigt 
ganzjährig hohe Fehler, wobei mit Ausnahme der beiden Dezembertage überschätzt wird. 
 
Abb. 4.67 stellt die mittleren Schätzfehler der Höhenregression dar. Der ME zeigt mit 0.0 J/cm² 
eine erwartungstreue Schätzung. Der MARE beträgt im Mittel 35.4 % und bewegt sich in einer 
Spanne von 14.4 % (22.03.) bis 70.8 % (12.02.). Der variablere RMSE schwankt mit einem Mittel 
von 159.7 J/cm² zwischen 46.2 J/cm² (20.12.) und 364.6 J/cm² (18.07.). Die Schätzung zeigt einen 
generellen Trend zu höheren Schätzfehlern bei sinkender Korrelation mit der Höhe ü. NN und 
eine geringe Abnahme des Schätzfehlers mit der Höhe ü. NN (r=0.46). Die Station Kassel zeigt 
mit 55.2 % die größten mittleren Fehler, gefolgt von Braunlage (46.1 %) und Weimar (44.8 %).  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.67: Mittlere Schätzfehler der Höhenregression [tGS] 

 
Die mittleren Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW sind in Abb. 4.68 dargestellt. Der ME 
deutet mit -28.6 J/cm² eine leichte systematische Überschätzung an. Der MARE beträgt im Mittel 
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42.5 %, bewegt sich dabei zwischen 13.1 % (22.03.) und 122.3 % (12.02.). Der RMSE beträgt 
176.4 J/cm², in einer Spanne von 57.9 J/cm² (20.12.) bis 408.7 J/cm² (13.06.). Eine Abhängigkeit 
des Schätzfehlers von der Höhe ü. NN wurde nicht festgestellt. Die Station Brandis zeigt mit 
72.3 % den größten MARE, gefolgt von Weimar (62.3 %) und Potsdam (61.0 %).  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.68: Mittlere Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW [tGS] 

 
Da nur an den Stationen Coburg und Weimar neben den Tagessummen der Globalstrahlung auch 
Werte der Sonnenscheindauer vorliegen, ist das ÅNGSTRØM-Verfahren nicht aussagekräftig. Die 
geringsten Fehler lieferten die Koeffizienten von WENDLING (1992) mit einem MARE von 34.7 
%, gefolgt von ÅNGSTRØM (1924) (38.0 %) und SUPIT (2000) (41.0 %). Gleiches gilt für das 
HARGREAVES-Verfahren, da nur an diesen beiden Stationen neben der Globalstrahlung auch 
Messungen der Extremtemperaturen vorliegen. 
 

4.3.4 Sonnenscheindauer 

4.3.4.1 Monatsmittel der Sonnenscheindauer 

Für die Regionalisierung des Monatsmittels der täglichen Sonnenscheindauer [mSD] standen die 

Aufzeichnungen von 23 Stationen zur Verfügung. Der MARE des IDW bewegt sich zwischen 

10.3 % und 12.7 % (Abb. 4.69), wobei der Schätzfehler mit steigendem Exponenten zunimmt und 

sich die Fehlerspanne mit steigender Anzahl der Stützstellen vergrößert. 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 4.69: Jahresmittel des MARE des IDW [mSD] 
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Wie der MARE zeigt auch der ME nur eine minimale Fehlerspanne, wobei sich diese mit 
steigender Stützstellenzahl vergrößert (vgl. Abb. 4.70). 4 Stützstellen lieferten dabei generell die 
besten Ergebnisse.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.70: Jahresmittel des ME des IDW [mSD] 

 
Abb. 4.71 zeigt die mittleren Schätzfehler des IDW2 mit 4 Stützstellen. Der ME streut um das 
Mittel 0.0 h, was eine erwartungstreue Schätzung anzeigt. Der MARE beträgt im Jahresmittel 10.8 
% in einer Spanne von 5.1 % im September und 29.9 % im Dezember. Der hohe Fehler im 
Dezember ist hauptsächlich durch die Fehler der Stationen Braunlage und Schmücke von 150.0 % 
bedingt, deren Messwert nur 0.4 h beträgt. Der RMSE beträgt im Jahresmittel 0.4 h und bewegt 
sich in einem Bereich von 0.2-0.5 h mit ausgeprägtem Maximum im Sommer. Die positive 
Korrelation (r=0.52) führt wie bei den Monatsmitteln der Globalstrahlung zu einer Zunahme des 
Schätzfehlers mit der Höhe ü. NN. Die Mittelgebirgsstationen Schmücke (29.7 %), Fichtelberg 
(WST) (24.0 %) und Braunlage (23.0 %) zeigen die größten Abweichungen im Jahresmittel, wobei 
für das schlechte Schätzergebnis vor allem der Dezember verantwortlich ist. Hier wurden an den 
genannten Stationen mit 0.4, 0.4 und 0.8 h niedrige Werte registriert, die dann aus den 
umliegenden Stationen, zumeist Tieflandsstationen, überschätzt wurden.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.71: Mittlere Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [mSD] 

 
Die mittleren Schätzfehler der Höhenregression sind in Abb. 4.72 dargestellt. Der ME beträgt im 
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mit 0.2 h (November, Dezember) bis 0.5 h (Mai) um den Mittelwert 0.3 h. Es besteht keine direkte 
Abhängigkeit des Schätzfehlers von der Höhe ü. NN. Bei positiver Korrelation ist eine starke 
Abnahme des Schätzfehlers mit steigender Höhe ü. NN gegeben, bei negativer Korrelation 
weniger deutlich. Die Mittelgebirgsstation Braunlage zeigt mit 20.7 % den größten mittleren 
Schätzfehler, der hauptsächlich durch den Dezember mit 100.0 % bedingt ist. Braunschweig und 
Kassel als Tieflandsstationen zeigen mit 19.5 bzw. 16.6 % ebenfalls große Fehlschätzungen.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.72: Mittlere Schätzfehler der Höhenregression [mSD] 

 
Abb. 4.73 zeigt die mittleren Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW. Der ME beträgt im 
Jahresmittel 0.0 h und zeigt somit eine erwartungstreue Schätzung an. Der MARE zeigt bei einem 
Mittelwert von 10.5 % deutlich Sommerminimum und Wintermaximum, der RMSE hingegen 
Sommermaximum und Winterminimum, was durch die höhere sommerliche Sonnenscheindauer 
begründet ist. Der RMSE streut in einer Spanne von 0.2 h bis 0.5 h um den Mittelwert 0.35 h. 
Eine generelle Abhängigkeit des Schätzfehlers von der Korrelation mit der Höhe ü. NN ist nicht 
festzustellen, aber eine von der Höhe ü. NN (r=0.71). Die Mittelgebirgsstationen Schmücke 
(26.9 %), Braunlage (23.7 %) und Fichtelberg (WST) (23.7 %) zeigen die größten Fehlschätzungen, 
was wiederum v.a. durch den Dezember bedingt ist.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.73: Mittlere Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW [mSD] 
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4.3.4.2 Tagessummen der Sonnenscheindauer 

Für die Regionalisierung der Sonnenscheindauer-Tagessummen [tSD] standen Aufzeichnungen 
von 15 DWD-Stationen zur Verfügung. Wie in Abb. 4.74 ersichtlich ist, lieferte IDW4 generell die 
besten Schätzergebnisse. Die anderen Exponenten erzeugten sowohl höhere Fehler als auch eine 
größere Fehlerspanne bei Variation der Stützstellenanzahl. Mit Ausnahme von IDW4 nehmen die 
Fehlschätzungen geringfügig mit steigender Stützstellenzahl zu. IDW4 lieferte mit 5 Stützstellen  
geringsten Fehler, der aber nur wenig kleiner ist als der mit 4 oder 5 Stützstellen. Beim RMSE 
konnte kein signifikanter Einfluss des Exponenten und der Stützstellenzahl auf das Schätzergebnis 
erkannt werden.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.74: Mittlere MARE des IDW [tSD] 

 
Der mittlere ME der täglichen Sonnenscheindauer ist bei IDW4 am kleinsten (vgl. Abb. 4.75). Bei 
3 Stützstellen ist die Schätzung robuster gegenüber Variation des Exponenten als bei einer anderen 
Stützstellenzahl. Insgesamt sind die Unterschiede der einzelnen Parameter aber minimal. 
 
 
 
 
 
 
   
 

Abb. 4.75: Mittlere ME des IDW [tSD] 

 
Abb. 4.76 zeigt die mittleren Fehler von IDW2 mit 4 Stützstellen. Der MARE bewegt sich mit 
einem Mittelwert von 65.5 % in einer Spanne von 10.0 % (07.02.) bis 240.2 % (09.10.). Der hohe 
Fehler am 09.10. ist durch die Stationen Schmücke (2100 %) und Sonneberg (525.0 %) bedingt. 
Hier werden die Messwerte von 0.1 bzw. 0.5 h überschätzt.  
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Der mittlere ME beträgt -0.1 h, der RMSE 1.0 h in einer Spanne von 0.6 bis 1.9 h. Es besteht eine 
deutliche Abhängigkeit des mittleren Schätzfehlers von der Höhe ü. NN (r=0.82). Die Station 
Schmücke (937 m ü. NN) weist mit einem MARE von 357.3 % den größten Fehler auf. Wie 
bereits erläutert, ist die Schätzung am 09.10. für die großen Abweichungen verantwortlich. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.76: Mittlere Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [tSD] 

 
Die mittleren Schätzfehler der Höhenregression sind in Abb. 4.77 dargestellt. Der mittlere ME 
beträgt 0.0 h und zeigt somit eine erwartungstreue Schätzung an. Der MARE besitzt ein Mittel von 
38.7 % und streut im Bereich von 8.6 % (13.06.) bis 77.2 % (18.07.). Der RMSE schwankt mit 0.6-
1.1 h um den Mittelwert 0.9 h. Eine Abhängigkeit des mittleren Schätzfehlers von der Höhe ü. 
NN sowie der Korrelation mit der Höhe ü. NN ist nicht gegeben. Die größte Fehlschätzung findet 
sich an der Station Coburg mit einem MARE von 90.9 %. Für diese ist die Schätzung am 14.02. 
mit 345.5 % verantwortlich, wobei der geringe Messwert (1.1 h) stark überschätzt wird. Die Station 
Leinefelde weist durch den 09.10. ein sehr schlechtes Schätzergebnis (283.3 %) auf. Bei der Station 
Jena-Sternwarte hingegen bedingt die Schätzung am 18.07. mit 300.0 % das schlechte Ergebnis, 
wobei der Messwert (0.2 h) ebenfalls überschätzt wird.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.77: Mittlere Schätzfehler der Höhenregression [tSD] 

 
Abb. 4.78 zeigt die mittleren Fehler der Höhenreduktion mit IDW. Der ME beträgt 0.1 h, der 
MARE streut mit 10.4 % bis 94.8 % um den Mittelwert 42.3 %. Der mittlere RMSE beträgt 1.0 h 
und schwankt zwischen 0.6 und 1.7 h. Eine Abhängigkeit des Schätzfehlers von der Höhe ü. NN 
und der Korrelation mit dieser konnte nicht festgestellt werden. Die Station Coburg zeigt mit 
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einem MARE von 96.9 % den größten mittleren Schätzfehler, der auf den Schätzungen am 14.02. 
(339.0 %) und 09.10. (197.6 %) basiert, wobei an beiden Tagen überschätzt wird. Es folgen die 
Stationen Sonneberg-Neufang mit 82.5 % und Leinefelde mit 77.1 %. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.78: Mittlere Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW [tSD] 

 

4.3.5 Tagesmittel der relativen Luftfeuchte 

Für die Regionalisierung der Tagesmittel der relativen Luftfeuchte [tRF] wurden 25 DWD-
Stationen berücksichtigt. Abb. 4.79 zeigt den mittleren Fehler der Schätzung mit IDW. Die 
Fehlerspanne des MARE wird zwar mit steigendem Exponenten größer, beträgt aber nur 4.4-5.0 
%. Die geringste Fehlerspanne wurde mit 4 oder 6 Stützstellen mit einem Mittelwert von 4.5 % 
erreicht. Als geeignet erwiesen sich somit IDW1 und IDW2 mit 4 oder 6 Stützstellen. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.79: Mittlere MARE des IDW [tRF] 

 
Wie beim MARE wächst auch beim ME die Fehlerspanne mit steigendem Exponenten, aber der 
Mittelwert bleibt konstant bei Null (vgl. Abb. 4.80). 3 Stützstellen lieferten mit einem Mittelwert 
von 0.0 % den geringsten Fehler, gefolgt von 4 und 6 Stützstellen.  
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Abb. 4.80: Mittlere ME des IDW [tRF] 

 
Abb. 4.81 zeigt die Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen. Der ME beträgt im Mittel -0.3 %, 
der MARE 4.5 % und der RMSE 3.8 %. Es besteht keine Abhängigkeit des Schätzfehlers von der 
Höhe ü. NN. Die Station Coburg weist mit einem MARE von 9.7 % die größte Fehlschätzung auf, 
gefolgt von Schmücke (9.3 %) und Wernigerode (8.0 %). 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.81: Mittlere Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [tRF] 

 
Da die absolute Feuchte eine deutlichere Höhenabhängigkeit als die relative Feuchte aufweist 
(Abb. 4.82), erfolgte die Regionalisierung über die absolute Feuchte [tAF] (vgl. KRAUSE 2001). 
Dazu wurde zunächst aus der Tagesmitteltemperatur T [°C] der Sättigungsdampfdruck es [hPa], 
der bei einer gegebenen Temperatur maximal mögliche Dampfdruck, nach der MAGNUS-Formel 
mit den Koeffizienten von SONNTAG (1994) berechnet (DVWK 1996): 
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Da für die Stationen Brandis und Wernigerode keine Temperaturmessungen vorliegen, wurden 
diese durch Höhenreduktion mit IDW nach MÜLLER-WESTERMEIER (1995) interpoliert. Aus dem 
Sättigungsdampfdruck es [hPa] und der Lufttemperatur T [°C] wurde dann die maximale Feuchte 
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MF [g/cm³], die bei einer bestimmten Temperatur in einem Kubikmeter Luft maximal mögliche 
Wasserdampfmenge, ermittelt (DVWK 1996): 

15.273
7.216

+
⋅=
T

eMF s  

 
Die absolute Feuchte AF [g/cm³], der tatsächliche Wassergehalt der Luft, ergibt sich aus der 
maximalen Feuchte A [g/cm³] und der relativen Feuchte RF [%] (DVWK 1996): 
 

100
RFMFAF ⋅=  

 
Die Höhenabhängigkeit der absoluten und relativen Feuchte zeigt Abb. 4.3.45. Während die 
relative Feuchte mit der Höhe ü. NN positiv korreliert ist, nimmt die absolute Feuchte mit 
Ausnahme des 16.03. (r=0.37) mit der Höhe ü. NN ab. Die mittlere Korrelation beträgt bei der 
absoluten Feuchte r=-0.54, bei der relativen Feuchte r=0.34. Somit besteht ein deutlicherer 
Höheneffekt, der bei der Regionalisierung genutzt werden kann. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.82: Höhenabhängigkeit der absoluten und relativen Luftfeuchte 

 
Die Regionalisierung erfolgte nun mit der absoluten Feuchte (AF), wobei die ermittelten Werte 
wieder in die relative Feuchte (RF) umgerechnet und mit den Messwerten verglichen wurden. Abb. 
4.83 zeigt die Ergebnisse der Höhenregression über die absolute Feuchte und allein auf Basis der 
relativen Feuchte. Bei der Regionalisierung über die absolute Feuchte beträgt der mittlere MARE 
4.6 %, allein mit der relativen Feuchte 4.0 %. Ähnlich verhalten sich ME mit -0.4 % bzw. 0.0 % 
und RMSE mit 4.0 % bzw. 3.4 %. Der höhere Fehler über die absolute Feuchte ist hier durch den 
16.03. mit einem MARE von 13.0 %  und einem RMSE von 11.5 % bedingt, wobei mit einem ME 
von -2.6 % überschätzt wird. Im Gegensatz dazu beträgt der MARE bei der relativen Feuchte 
allein nur 3.7 %. Die Ursache liegt hier wohl in der Berechnung der absoluten Feuchte, da durch 
die Temperatur stationsspezifische Besonderheiten hervortreten können. Die Station Wernigerode 
weist an diesem Tag mit 41.6 % den größten Fehler auf, gefolgt von Bayreuth (30.7 %) und Artern 
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(29.2 %). Die Temperatur für Wernigerode wurde durch Interpolation ermittelt. Bei negativer 
Korrelation zwischen absoluter Feuchte und Höhe ü. NN nimmt der Fehler deutlich mit 
steigender Korrelation ab. Für den Schätzfehler auf alleiniger Basis der relativen Feuchte können 
keine generellen Aussagen getroffen werden. Die Station Wernigerode zeigt mit 10.9 % die größte 
mittlere Fehlschätzung, gefolgt von Bayreuth (9.4 %) und Schierke (8.2 %). 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.83: Mittlere Schätzfehler der Höhenregression über AF (l.) und RF (r.) [tRF] 

 
Die mittleren Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW sind in Abb. 4.84 dargestellt. Der 
mittlere ME der Regionalisierung über die absolute Feuchte beträgt -0.34 %, der MARE 4.8 % 
und der RMSE 4.2 %. Bis auf den 16.03. mit einem MARE von 12.3 % sind die Fehler der 
anderen Tage kleiner als 4.1 %. Der RMSE beträgt hier 11.2 %, wobei mit einem ME von -1.4 % 
überschätzt wird. Die Station Bayreuth zeigt mit 9.6 % den größten Fehler, der hauptsächlich auf 
den 16.03. mit 27.0 % beruht. Es folgen die Stationen Wernigerode (8.4 %) und Hof-Hohensaas 
(8.3 %). Die direkte Regionalisierung der relativen Feuchte erbrachte einen ME von -0.1 % und 
somit eine erwartungstreue Schätzung. Der MARE liegt bei 4.1 % und der RMSE bei 3.5 %. Im 
Mittel zeigte die Station Magdeburg mit 7.3 % die größten Fehlschätzungen, gefolgt von 
Wernigerode (6.6 %) und Wittenberg (5.7 %). Die Schätzfehler sind im Mittel geringer als die der 
Regionalisierung über die absolute Feuchte, da es den Ausreißer am 16.03. hier nicht gibt. Bei 
beiden Vorgehensweisen konnte weder eine Abhängigkeit des Schätzfehlers von der Korrelation 
mit der Höhe ü. NN noch von der Höhe ü. NN selbst erkannt werden.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.84: Mittlerer Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW über AF (l.) und RF (r.) [tRF] 
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Liegen keine Messungen der relativen Luftfeuchte vor, kann der tatsächliche Dampfdruck durch 
die Annahme geschätzt werden, dass die Taupunkttemperatur nahe beim Tagesminimum liegt 
(ALLEN ET AL. 1998). Dabei wird angenommen, dass zu Sonnenaufgang, wenn die Lufttemperatur 
nahe dem Minimum ist, die Luft nahezu mit Wasserdampf gesättigt ist und so die relative Feuchte 
annähernd 100 % beträgt. So wird der aktuelle Dampfdruck ea [hPa] aus der Minimumtemperatur 
Tmin [°C] und der Sättigungsdampfdruck es [hPa] aus der Tagesmitteltemperatur T [°C] berechnet. 
Die Tagesmitteltemperatur T [°C] ist hier das arithmetische Mittel der Extremtemperaturen: 
 

2
minmax TT

T
+

=  

 
Aus aktuellem Dampfdruck ea [hPa] und Sättigungsdampfdruck es [hPa] ergibt sich dann die 
relative Luftfeuchte RF [%] (ALLEN ET AL. 1998): 
 

s

a

e
e

RF ⋅= 100  

 
Der Vergleich der so berechneten Werte der relativen Feuchte ergab mit einem mittleren ME von 
8.4 % eine systematische Unterschätzung. Der MARE beträgt 11.6% und der RMSE 10.3 %.   
 

4.3.6 Tagesmittel der Windgeschwindigkeit 

Für die Regionalisierung der Tagesmittel der Windgeschwindigkeit [tW] wurden 25 DWD-
Stationen berücksichtigt. Abb. 4.85 zeigt den mittleren Fehler der Schätzung mit IDW. Die 
mittleren MARE der verschiedenen Tage liegen in einer Größenordnung, wobei der Schätzfehler 
generell leicht mit steigendem Exponenten zunimmt. Die geringste Fehlschätzung wird mit 4 
Stützstellen erreicht, dies zusätzlich mit der geringsten Fehlerspanne.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.85: Mittlere MARE des IDW [tW] 
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Der mittlere ME steigt bei 4 und 6 Stützstellen mit wachsendem Exponenten an, bei 3 und 5 
Stützstellen nimmt er hingegen ab (Abb. 4.86). Die Regionalisierung mit IDW4 weist zwar die 
größte Fehlerspanne auf, zeigt aber auch mit 5 Stützstellen den niedrigsten Fehler. Die geringsten 
Fehlschätzungen werden hier mit 5 oder 6 Stützstellen erzielt, wobei 4 Stützstellen die größte 
Spanne zeigen. Die mittleren ME liegen nahe Null und zeigen so eine erwartungstreue Schätzung. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.86: Mittlere ME des IDW [tW] 

 
Abb. 4.87 zeigt die Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen. Der ME beträgt im Mittel 0.2 m/s 
und zeigt so eine, wenn auch nur geringe, systematische Unterschätzung an. Der MARE beträgt 
im Mittel 75.6 %, wobei er sich in einer Spanne von 41.8 % (09.10.) bis 119.6 m/s (05.02.) bewegt. 
Der hohe MARE von 119.6 % am 05.02. ergibt sich vor allem durch die Fehler an den Stationen 
Rastenberg (1300.0 %) und Sondershausen (800.0 %), wobei hier eine starke Überschätzung der 
Messwerte (0.1 bzw. 0.2 m/s) stattfindet. Der RMSE bewegt sich mit einem Mittelwert von 
1.0 m/s zwischen 0.6 m/s und 1.9 m/s. Eine Höhenabhängigkeit des mittleren Schätzfehlers 
wurde nicht erkannt. Die Stationen Sondershausen (398.5 %) und Rastenberg (357.3 %) zeigen an 
jedem Tag Messwerte unter dem Gebietsmittel und dadurch auch große Fehlschätzungen. Für den 
mittleren Fehler der Station Eisleben-Helfta (167.0 %) ist vor allem die Schätzung am 13.06. mit 
850.0 % verantwortlich, wobei der sehr geringe Messwert von 0.2 m/s stark überschätzt wird. Bei 
der Station Bayreuth sind die Schätzfehler der Einzeltage hingegen annähernd gleich groß und 
streuen um das Mittel 116.3 m/s. Dabei werden die generell sehr kleinen Messwerte durchgehend 
stark überschätzt, wodurch die Station als windgeschützt eingestuft werden kann.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.87: Mittlere Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [tW] 

0,00

0,05

0,10

0,15

0,20

0,25

0,30

0,0 1,0 2,0 3,0 4,0

Exponent

n = 3

n = 4

n = 5

n = 6

0,00

0,05

0,10

0,15

0,20

0,25

0,30

3 4 5 6

Anzahl der Stützstellen

p = 0.5

p = 1

p = 2

p = 3

p = 4

0

20

40

60

80

100

120

140

05.02. 12.02. 16.03. 13.06. 18.07. 09.10. 20.12.

Sc
hä

tz
fe

hl
er

M E [m/s]
M ARE [%]
RM SE [m/s]

0,0

0,2

0,4

0,6

0,8

1,0

1,2

1,4

1,6

1,8

2,0

05.02. 12.02. 16.03. 13.06. 18.07. 09.10. 20.12.

Sc
hä

tz
fe

hl
er

 [m
/s

]

M E [m/s]
RM SE [m/s]



Material und Methoden 
 

90

Die Ergebnisse der Höhenregression sind in Abb. 4.88 dargestellt. Der MARE beträgt im Mittel 
74.6 % und bewegt sich in einer Spanne von 43.9 % (09.10.) bis 123.6 % (05.02.), wobei letzterer 
Tag einen Extremwert darstellt. Der mittlere ME zeigt mit 0.0 m/s eine erwartungstreue 
Schätzung. Der RMSE streut mit 0.6-1.6 m/s um den Mittelwert 0.9 m/s. Eine Abhängigkeit des 
Schätzfehlers von der Korrelation mit der Höhe ü. NN ebenso wie eine Höhenabhängigkeit selbst 
konnten nicht nachgewiesen werden. Die größten Schätzfehler treten an der Station Rastenberg 
(391.1 %) auf, gefolgt von Sondershausen (316.2 %) und Bayreuth (140.8 %). 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.88: Mittlere Schätzfehler der Höhenregression [tW] 

 
Abb. 4.89 zeigt die mittleren Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW. Der ME beträgt im 
Mittel 0.1 und zeigt so eine geringe systematische Überschätzung an. Der MARE variiert mit 
einem Mittelwert von 74.0 % zwischen 40.9 % (09.10.) und 118.2 % (05.02.). Der RMSE beträgt 
im Mittel 1.0 m/s und schwankt im Bereich von 0.6 m/s bis 1.6 m/s. Eine Abhängigkeit des 
Schätzfehlers von der Korrelation der Messwerte mit der Höhe ü. NN ebenso wie eine 
Höhenabhängigkeit selbst konnten nicht nachgewiesen werden. Die größte Fehlschätzung zeigt 
Rastenberg (365.2 %), gefolgt von Sondershausen (355.6 %) und Eisleben-Helfta (167.7 %). Bei 
der Station Jena-Sternwarte (80.9 %) liegen die Messwerte unter dem Gebietsmittel. Obwohl hier 
auf Grund der erhöhten urbanen Rauhigkeit eine systematische Überschätzung zu erwarten wäre, 
schlägt sich dies nicht wie bei Leipzig im ME nieder. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 4.90: Mittlere Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW [tW] 
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5 ERGEBNISSE UND DISKUSSION 

5.1 NIEDERSCHLAG 

 
Die Schätzfehler der Monatssummen des Niederschlags im Jahr 1997 sind in Abb. 5.1 dargestellt. 
Während mit IDW2 eine erwartungstreue Schätzung erzielt wird, überschätzt die Höhenregression 
mit -1.2 mm leicht. Die Höhenreduktion mit IDW ist hingegen mit -0.5 mm annähernd 
erwartungstreu. Der MARE des IDW beträgt im Jahresmittel 12.6 %, der der Höhenregression 
27.4 % und der Höhenreduktion mit IDW 14.0 %. Dabei weist der Schätzfehler der 
Höhenregression eine deutlich höhere Streuung auf, die eher durch stationsspezifische 
Besonderheiten als durch die mehr oder weniger stark ausgeprägte Höhenbeziehung zu erklären 
ist. Die mittleren RMSE der Verfahren betragen 6.5 mm, 14.5 mm und 7.4 mm.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.1: Schätzfehler der Niederschlags-Monatssummen [mN] 

 
Obwohl IDW2 mit 4 Stützstellen gemäß der Kreuzvalidierung die besten Schätzergebnisse lieferte, 
wird dieser die nur geringfügig schlechtere Höhenreduktion mit IDW vorgezogen, da hier die 
unterschiedlich stark ausgeprägten Höhenabhängigkeiten berücksichtigt werden können und der 
Einfluss des Reliefs stärker zur Geltung kommt. Dies trifft insbesondere auf die Kamm- und 
Gipfellagen der Mittelgebirge zu, da sich mit Ausnahme der Station Schmücke (937 m ü. NN) im 
Thüringer Wald alle Stationen unterhalb einer Höhenlage von 850 m ü. NN befinden. Da für die 
Hochlagen keine Messungen vorliegen, kann die Regionalisierung hier aber nicht validiert werden. 
GOOVAERTS (2000) betont für mittlere Monatswerte (1970-1995) die Berücksichtigung der Höhe 
ü. NN. Die Kombination aus Höhenreduktion und IDW der Residuen schnitt bei NALDER & 
WEIN (1998), dort GIDS genannt, in Kanada besser ab als OK, CK, DK, UK, NN und IDW. 
HARTKAMP ET AL. (1999) berücksichtigen beim Co-Kriging von Monatswerten Beträge der 
Höhenabhängigkeit von r ≥ 0.50. Daher wird bei einer Korrelation mit der Höhe ü. NN zwischen 
r=0.50 und r=0.80 die Höhenreduktion mit IDW angewandt. Ist die Höhenbeziehung stärker als 
r=0.80, so erfolgt die Regionalisierung über die Höhenregression, ist sie schwächer als r=0.50, 
über IDW. IDW erwies sich bei HARTKAMP ET AL. (1999) Co-Kriging und Splines ebenbürtig, und 
das trotz einer Höhenabhängigkeit größer r=0.60. 

-6,0

-4,0

-2,0

0,0

2,0

4,0

6,0

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

Monat

M
E 

[m
m

] IDW2 n4

Höhenregression

Höhenreduktion
mit IDW

0

5

10

15

20

25

30

35

40

45

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

Monat

M
A

R
E 

[%
]

IDW2 n4

Höhenregression

Höhenreduktion
mit IDW



Ergebnisse und Diskussion 
 

92

Durch die Schätzwerte werden im Jahresmittel 81.7 % der Varianz der Messwerte erklärt. Die 
zufällige Verteilung der Residuen, der Abweichungen der Schätz- von den Messwerten, bestätigt 
die Erwartungstreue der Schätzung. Abhängigkeiten der Residuen von Rechts- und Hochwert 
konnten nicht festgestellt werden. Sowohl Mess- als auch Schätzwerte zeigen eine linksschiefe 
Häufigkeitsverteilung. Während die Mittelwerte mit 58.4 mm bzw. 58.9 mm gut übereinstimmen, 
wird die ursprüngliche Spanne der Messwerte (43.3-106.0 mm) durch die Regionalisierung auf 
44.4-114.3 mm erweitert. Mit den 253 Stationen lieferte das Jahresmittel die Fehler -0.2 mm (ME), 
8.0 % (MARE) und 4.6 mm (RMSE). Eine Ausdünnung des Messnetzes auf 197 Stationen 
erzeugte mit -0.4 mm (ME), 7.8 % (MARE) und 4.4 mm (RMSE) nahezu identische Ergebnisse. 
Die abschließende Regionalisierung des Jahresmittels der Monatssummen berücksichtigt alle 306 
Niederschlagsstationen. Mit der Steigung der Regressionsgeraden (a=0.0738) wurden zunächst die 
Messwerte auf Meeresniveau reduziert und dann die Residuen durch IDW2 mit 4 Stützstellen 
interpoliert. Anschließend wurden die interpolierten Residuen mit den reduzierten DGM-
Höhenwerten wieder zusammengeführt. Abb. 5.2 zeigt die resultierende räumliche Verteilung. Auf 
Grund der hohen Korrelation zwischen Niederschlag und Höhe ü. NN (r=0.81) ergibt sich ein 
genereller Anstieg von den Tieflands- zu den Mittelgebirgsbereichen. Gut zu erkennen sind die 
hohen Werte der Kammlagen des Thüringer Waldes und Schiefergebirges sowie des Harzes. 
Obwohl nicht durch Stationen abgedeckt, zeigt auch das westliche Erzgebirgsvorland höhere 
Werte. Gut zu erkennen sind die tief in die mesozoischen Randplatten eingeschnittenen Täler der 
Ilm und Mittleren Saale, die deutlich weniger Niederschlag erhalten als die direkte Umgebung. Das 
Mitteldeutsche Trockengebiet in Magdeburger Börde, Leipziger Tieflandsbucht und Thüringer 
Becken ist auch gut ausgebildet. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.2: Jahresmittel der Niederschlags-Monatssummen 1997 im Saale-Einzugsgebiet (250 m Raster) 
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Das Mittel der Schätzwerte im Untersuchungsgebiet ist mit 73.3 mm deutlich höher als der 
Mittelwert der Messwerte der 306 Niederschlagsstationen mit 61.3 mm. Dies wird durch die 
Spanne der Schätzwerte von 42.6-172.6 mm verdeutlicht, während die ursprüngliche Spanne der 
Messwerte mit 39.1-114.9 mm deutlich geringer ist. Die Ausweitung des Wertebereichs ist damit 
zu erklären, dass die Höhenlagen der Mittelgebirge hier stärker zum Gebietsmittel beitragen, als 
dies im Messnetz der Fall ist. 
 
Die Regionalisierung der Monatssummen des Niederschlags durch Höhenreduktion mit IDW 

lieferte im Jahresmittel die Fehler 14.0 % (MARE) und 7.4 mm (RMSE). Im Vergleich dazu 

regionalisierte MÜLLER-WESTERMEIER (1998) mittlere Monatswerte in Deutschland mit einem 

Fehler von 8 %. In dieser Untersuchung werden 81.7 % der Variabilität der Messwerte erklärt und 

somit bessere Ergebnisse als bei der MRA mit RegioMod im Oberrheingraben (r²=60-74 %) bei 

KLEIN (1994) erreicht. Weitere Angaben aus der Literatur sind in Tab. 5.1.1 dargestellt. 

Tab. 5.1: Überblick über Regionalisierungsergebnisse von Niederschlags-Monatswerten  

Autor Lokation Zeitraum Verfahren MARE [%] MAE [mm] RMSE [mm]
GYALISTRAS (2002) Schweiz 1961-1990 AURELHY 11.0 10.5  
DALY ETAL. (1994) Oregon (USA) 1961-1985 PRISM 16.0-27.0   

LOIBL & SCHWARZ (2001) Österreich 1981-1990 ANN 9.0   
GOODALE ET AL. (1998) Irland 1951-1980 PR  5-15  
JEFFREY ET AL. (2001) Australien 1990-1997 TPS  13.1 36.9 
PRICE ET AL. (2000) Kanada 1961-1990 ANUSPLIN 9-20   

NALDER & WEIN (1998) Kanada 1961-1990 GIDS 11.0 3.6 4.9 
HARTKAMP ET AL. (1999) Jalisco (Mexiko) 1965-1990 IDW 24.9 18.6  

 
Abb. 5.3 zeigt die Schätzfehler der untersuchten Tagessummen des Niederschlags. Dabei ist gut zu 
erkennen, dass die Verfahren im Mittel erwartungstreue Schätzungen liefern. Der ME des IDW 
beträgt 0.1 mm, der Höhenregression 0.2 mm und der Höhenreduktion mit IDW 0.0 mm. Wie bei 
den Monatssummen zeigt auch hier die Höhenregression die größte Spanne bei ME und MARE. 
Mit IDW wurde ein mittlerer MARE von 31.9 % erzielt, gefolgt von der Höhenreduktion mit 
IDW (35.9 %) und der Höhenregression (76.3 %). Wie zu erwarten war, sind die Schätzfehler der 
variableren Tagessummen deutlich größer als die der Monatssummen. Der RMSE der Verfahren 
beträgt im Mittel 2.4 mm, 4.7 mm und 2.5 mm.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.3: Schätzfehler der Niederschlags-Tagessummen [tN] 
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Wie bei den Monatssummen wird auch bei den Tageswerten die nur geringfügig schlechtere 
Höhenreduktion mit IDW dem alleinigen IDW vorgezogen. Die mittlere Höhenabhängigkeit weist 
nur eine Korrelation von r=0.17 auf, was durch die am 18.07. und 20.12. auftretenden negativen 
Korrelationen bedingt ist. Somit macht die Darstellung der mittleren Tagessummen keinen Sinn, 
da auf Grund der geringen Korrelation die Schätzung dem IDW entsprechen würde. Daher wird 
nur das Ereignis am 16.03. näher betrachtet, welches das beste Schätzergebnis der Einzeltage 
darstellt. Die Höhenabhängigkeit zeigt hier eine mäßige Korrelation von r=0.53. Gemäß der 
Validierung wurden damit Fehler von -0.3 mm (ME), 10.7 % (MARE) und 1.3 mm (RMSE) 
erzielt, wobei Mess- und Schätzwerte mit r=0.85 übereinstimmen. Abhängigkeiten der Residuen 
von Rechts- und Hochwert sowie der Höhe ü. NN konnten nicht festgestellt werden. Der 
Mittelwert der Messdaten von 12.9 mm wird durch die Schätzung auf 13.2 mm erhöht, während 
der Wertebereich der Messwerte (7.5-32.2 mm) mit 7.4-32.9 mm nahezu unverändert bleibt. 
Sowohl Mess- als auch Schätzwerte zeigen eine ähnliche linksschiefe Häufigkeitsverteilung. Die 
Berücksichtigung aller 306 Niederschlagsstationen ergab mit r=0.58 eine mäßige Abhängigkeit von 
der Höhe ü. NN. Die Korrelation des gesamten Datensatzes ist so nur geringfügig höher als die 
der Validierungsstichprobe.  
Die regionalisierte Niederschlagsverteilung am 16.03. ist in Abb. 5.4 dargestellt. Wie bei der 
mittleren Monatssumme zeigt sich deutlich der Reliefeinfluss mit erhöhten Werten der Hochlagen 
der Mittelgebirge von Thüringer Wald, Frankenwald und Fichtelgebirge. Der Ostharz zeigt dies 
auf Grund des Leeschattens jedoch nicht. Das Mitteldeutsche Trockengebiet ist gut ausgebildet, da 
es ja auch zum großen Teil Tiefland ist. Auffällig ist außerdem das „Durchpausen“ einzelner 
Stationswerte innerhalb homogener Bereiche.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.4: Niederschlagsverteilung am 16.03.1997 im Saale-Einzugsgebiet (250 m Raster) 
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Das Extremereignis am 18.07. zeigt eine schwache Korrelation mit der Höhe ü. NN (r=-0.24), 
wodurch die Anwendung der Höhenreduktion mit IDW nicht sinnvoll ist. Die Regionalisierung 
durch IDW2 mit 4 Stützstellen erbrachte einen ME von 0.8 mm und somit eine erwartungstreue 
Schätzung. Der MARE beträgt 26.0 % und der RMSE 7.4 mm. Dabei werden 73.2 % der Varianz 
der Messwerte durch die Schätzwerte erklärt und die Residuen zeigen eine unabhängige Verteilung. 
Eine Abhängigkeit der Residuen von Rechts- und Hochwert sowie der Höhe ü. NN wurde nicht 
festgestellt. Die linksschiefen Häufigkeitsverteilungen der Mess- und Schätzwerte unterscheiden 
sich in einzelnen Klassen, da der Wertebereich der Messwerte von 8.7-111.7 mm (Mittel 31.7 mm) 
beträgt, der der Validierungsstichprobe aber 7.7-96.3 mm (Mittel 30.8 mm).  
Die Berücksichtigung aller 306 Niederschlagsstationen bei der Regionalisierung durch IDW2 mit 4 
Stützstellen ist in Abb. 5.5 dargestellt. Die Höhenabhängigkeit beträgt hier r=-0.23. Bei diesem 
Extremereignis ist anzuzweifeln, dass das Messnetz die volle Variabilität des Starkniederschlags 
erfasst hat. Hier zeigt sich besonders deutlich der lokale Charakter der Gewitterzellen, deren 
Zentren über Erfurt und Jena mit über 100 mm Niederschlag lagen. Die dazwischen liegenden 
Weimarer Stationen erfassten hingegen um die 70 mm Niederschlag. Die Zugbahn befindet sich 
somit in einer Zone hoher Gewitterhäufigkeit, die vom Eichsfeld über den Hainich durch das 
Thüringer Becken über Erfurt zum Saaletal zwischen Kahla und Jena führt und sich im östlichen 
Schiefergebirge fortsetzt. Der Schwerpunkt des Ereignisses liegt im inneren und südöstlichen 
Thüringer Becken, das klimatisch eigentlich zum Mitteldeutschen Trockengebiet gehört.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

 

 

 

Abb. 5.5: Niederschlagsverteilung am 18.07.1997 im Saale-Einzugsgebiet mit Profillage (250 m Raster) 
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Hier zeigt sich besonders deutlich der Unterschied zwischen Einzelereignissen bzw. Tageswerten 
und zeitlich gemittelten Werten. Niederschlagswerte unter 10 mm/d wurden am 18.07. in den 
Mittelgebirgen Thüringer Wald und Schiefergebirge, Frankenwald, Fichtelgebirge und Harz sowie 
in der Magdeburger Börde, Leipziger Tieflandsbucht und Hainich gemessen. Die Mittelgebirge 
erhalten an diesem Tag weniger Niederschlag als das Thüringer Becken. Der Reliefeinfluss ist 
somit vollständig verschwunden, da das Relief auf die lokalen Gewitterzellen nur einen sehr 
geringen Einfluss ausübt und die Höhe ü. NN bei der Regionalisierung nicht berücksichtigt wurde. 
Auftretende Kreisstrukturen und scharfe Kanten sind Artefakte des IDW, die durch eine 
Erhöhung der Stützstellenzahl vermindert werden können.  
Neben der Niederschlagsverteilung am 18.07. ist in Abb. 5.5 die Lage eines Profils durch das 
Untersuchungsgebiet von SW nach NE dargestellt. Dieses beginnt an der Station Schönbrunn (TS) 
(768 m ü. NN) im Thüringer Wald und führt über das Thüringer Becken in die Leipziger 
Tieflandsbucht zur Station Leipzig (AWST) (141 m ü. NN). Die Niederschlagswerte entlang dieses 
Profils am 16.03. und 18.07. zeigt Abb. 5.6. Die Niederschlagsverteilung ist am 16.03. durch die 
entsprechende Höhenabhängigkeit und Regionalisierung durch die Höhenreduktion mit IDW 
durch das Relief bestimmt. Dabei zeigt sich ein allmählicher Anstieg mit der Geländehöhe von der 
Leipziger Bucht im NE zum Thüringer Wald im SW. Im Gegensatz dazu steht das Extremereignis 
am 18.07., das durch den lokalen Charakter der Gewitter und das IDW-Verfahren ein anderes Bild 
zeigt. Dies wird durch die mit VARIOWIN (PANNATIER 1996) durchgeführte Variogrammanalyse 
verdeutlicht, die für den 16.03. eine Reichweite des räumlichen Zusammenhangs (range) von 97 
km ergab, während sie am 18.07. mit 41 km weniger als die Hälfte beträgt. Zusätzlich zeigt der 
18.07. einen deutlich höheren relativen Nugget-Effekt und somit eine größere kleinräumige 
Variabilität. Am 18.07. steigt die Niederschlagshöhe sowohl von Südwest als auch von Nordost 
zum Zentrum des Thüringer Beckens nach Erfurt mit den höchsten Werten hin an. In diesem 
generellen Verlauf sind die im Vergleich zur Umgebung differierenden Werte der Stationen 
Königsee und Gröben zu erkennen. Hier macht sich zusätzlich zum Starkregenereignis die 
Ausbildung lokaler Extrema als Eigenschaft des IDW bemerkbar.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.6: Profile der Niederschlagssummen am 16.03. und 18.07.1997  
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Die Höhenreduktion mit IDW lieferte bei den Tagessummen des Niederschlags einen mittleren 

MARE von 35.9 % und einen RMSE von 2.5 mm. Entsprechend der höheren Variabilität der 

Tageswerte sind die Schätzfehler größer als bei den Monatswerten. Im Vergleich dazu erzielten 

SHEN ET AL. (2001) mit IDW RMSE von 1.75 mm bis 2.84 mm und HABERLANDT (1999) im 

Elbe-Einzugsgebiet (1990) mit OK 1.1 mm. CREUTIN ET AL. (1988) fusionieren mit Co-Kriging 

Radar- und Stationsdaten mit einem MARE von 22.2 %. Weitere Angaben zeigt Tab. 5.1.2. 

Tab. 5.2: Überblick über Regionalisierungsergebnisse von Niederschlags-Tagessummen  

Autor Lokation Zeitraum Verfahren MRE [%] MAE [mm] RMSE [mm]

HABERLANDT & KITE (1998) Mackenzie-EZG
(Kanada) 1987-1988

IDW 
OK 

EDK 
  

2.5 
2.4 
2.5 

JEFFREY ET AL. (2001) Australien 1990-1997 TPS  1.1 3.7 
GILARDI & BENGIO (1998) Schweiz 1997 ANN  4.6 5.9 

THIEKEN (1998) Schweiz 1997 MI 0.37 3.7 5.3 
TOMCZAK (1998) Schweiz 1997 IDW 0.54 4.4 6.3 

 

 

5.2 LUFTTEMPERATUR 

 
Die Verfahren lieferten bei den Monatsmitteln der Lufttemperatur im Jahresmittel eine 
erwartungstreue Schätzung (vgl. Abb. 5.7). IDW zeigt in den Wintermonaten schlechte 
Ergebnisse, was sich im Jahresmittel des MARE von 32.7 % niederschlägt. Höhenregression und 
Höhenreduktion mit IDW hingegen sind durch die Berücksichtigung der Abnahme der 
Lufttemperatur mit der Höhe ü. NN eine Größenordnung genauer (7.1 % bzw. 7.9 %). In den 
Monaten Mai bis August schneidet die Höhenreduktion mit IDW geringfügig besser ab als die 
Höhenregression, in den anderen Monaten ist es umgekehrt. Die mittleren RMSE der Verfahren 
betragen 0.8, 0.3 und 0.3 °C. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.7: Schätzfehler der Monatsmittel-Temperatur [mT] 

 
Auf Grund der mit r=-0.78 bis r=-0.98 durchweg hohen Korrelation zwischen Höhe ü. NN und 
Lufttemperatur erscheint die Höhenregression geeignet für die Regionalisierung der Temperatur. 
Dazu sollte bei den Monatsmitteln eine Mindestkorrelation von r=-0.80 bestehen. Wird diese nicht 
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erreicht, erfolgt in Anlehnung an HARTKAMP ET AL. (1999) bei einer Korrelation zwischen r=-0.60 
und r=-0.80 die Anwendung der Höhenreduktion mit IDW . 
Das Jahresmittel der Temperatur besitzt eine ausgesprochen hohe Korrelation (r=-0.97) mit der 
Höhe ü. NN, wodurch 94.5 % der Varianz der Mess- durch die Schätzwerte erklärt werden. 
Entsprechend differieren die statistischen Maße der Mess- und Schätzwerte nur unwesentlich. Die 
Güte der Schätzung wird auch dadurch bestätigt, dass die Residuen den Mittelwert Null und eine 
zufällige Verteilung aufweisen. Der Wertebereich der Messungen von 5.0-9.8 °C mit dem Mittel 
8.4 °C wird durch die Höhenregression auf 3.9-9.8 °C bei einem Mittel von 8.5 °C erweitert.  
Die räumliche Verteilung der Jahresmitteltemperatur 1997 und das zu Grunde liegende Messnetz 
im Saale-Einzugsgebiet sind in Abb. 5.8 dargestellt. Da die Verteilung auf der Höhenregression 
basiert, bildet sich das zu Grunde liegende Relief deutlich ab. So zeichnen sich u.a. die in die 
mesozoischen Randplatten eingeschnittenen Flussläufe von Saale und Weißer Elster ab. 
Erwartungsgemäß finden sich die tiefsten Temperaturen in den Hochlagen der Mittelgebirge und 
die höchsten im Tieflandsbereich des Mitteldeutschen Trockengebietes. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

 

Abb. 5.8: Verteilung der Jahresmittel-Temperatur 1997 im Saale-Einzugsgebiet (250 m Raster) 

 
Der mittlere Schätzfehler der Höhenregression beträgt bei den Monatsmitteltemperaturen 7.1 % 
(MARE), wobei 94.5 % der Varianz des Jahresmittels erklärt werden. Dabei wird mit einem RMSE 
von 0.3 °C die Qualität der Klimadatenbank METEONORM 4.0 (REMUND ET AL. 1999a,b,c) 
erreicht, für dessen IDW-Verfahren (ZELENKA ET AL. 1992) ein RMSE von 0.5 °C angegeben 
wird. Besser schneidet die Kombination von MRA und Splines bei LENNON & TURNER (1995) für 
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30jährige Monatsmittel in Großbritannien mit einem RMSE von 0.2 °C ab, schlechter WILLMOTT 

& MATSUURA (1995) mit 0.64 °C. Das Jahresmittel des Schätzfehlers der Höhenreduktion mit 
IDW beträgt 7.9 % (MARE), womit der von MÜLLER-WESTERMEIER (1998) für mittlere 
Monatswerte in Deutschland ermittelte Fehler von 8.0 % bestätigt wird. Weitere Literaturangaben 
können Tab. 5.3 entnommen werden. 

Tab. 5.3: Überblick über Regionalisierungsergebnisse von Temperatur-Monatsmitteln  

Autor Lokation Zeitraum Verfahren MARE [%] MAE [°C] RMSE [°C]
GOODALE ET AL. (1998) Irland 1951-1980 PR  0.2-0.5   

HARTKAMP ET AL. (1999) Jalisco (Mexiko) 1965-1990
IDW 
CK 
TPS 

7.5 
4.4 
7.2 

2.3 
1.3 
2.2 

 

NALDER & WEIN (1998) Kanada 1961-1990 GIDS  0.51 0.66 
 
Abb. 5.9 zeigt die Schätzfehler der Tagesmittel der Lufttemperatur im Jahr 1997. Dabei liefern alle 
Verfahren im Mittel eine erwartungstreue Schätzung. Die Höhenregression erzielte hier mit einem 
ME von 0.0 °C eine erwartungstreue Schätzung, annähernd auch IDW (-0.2 °C) und 
Höhenreduktion mit IDW (-0.1 °C). Während mit IDW nur ein mittlerer MARE von 37.2 % 
erreicht wurde, schnitten Höhenregression (29.0 %) und Höhenreduktion mit IDW (29.5 %) 
deutlich besser ab. Dabei wurden RMSE von 1.0, 0.7 und 0.6 °C erzielt. 
 
 
 
 
 
 
 
 

 Abb. 5.9: Schätzfehler der Tagesmittel-Temperatur [tT] 

 
Auf Grund der hohen Korrelation zwischen Temperatur und Höhe ü. NN wird die 
Höhenregression für die Temperatur als geeignet betrachtet. Ist diese jedoch nicht ausreichend 
oder positiv, wie z.B. am 16.03. und 20.12., müssen in Abhängigkeit von der jeweiligen Korrelation 
die Höhenreduktion mit IDW oder IDW allein angewendet werden. BOLSTAD ET AL. (1998) geben 
als Grenzwerte für Tagesmitteltemperaturen die Korrelationskoeffizienten r=0.40 und r=0.60 an. 
Somit erfolgt bei einer Korrelation mit der Höhe kleiner r=0.40 die Interpolation mit IDW, 
zwischen r=0.40 und r=0.60 die Regionalisierung über die Höhenreduktion mit IDW und bei 
einer Korrelation größer r=0.60 wird eine Höhenregression durchgeführt. Da der visuelle 
Charakter der Schätzung mit der Höhenregression bereits bei den Monatsmitteln verdeutlicht 
wurde, wird hier auf eine weitere Darstellung verzichtet. 
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Die Höhenregression der Tagesmitteltemperaturen lieferte die mittleren Fehler 29.0 % (MARE) 
und 0.7 °C (RMSE). Damit werden die Ergebnisse von HABERLANDT (1999) bestätigt, der im 
Elbe-Einzugsgebiet für 1990 mit EDK einen RMSE  von 0.9 °C erzielte. Schlechter schnitten 
beispielsweise JARVIS & STUART (2001a,b) mit TPS (0.8-1.14 °C) oder SHEN ET AL. (2001) mit 
IDW (1.37-3.22 °C) ab. Weitere Angaben können Tab. 5.2.2 entnommen werden. 

Tab. 5.4: Überblick über Regionalisierungsergebnisse von Tagesmitteln der Temperatur 

Autor Lokation Zeitraum Verfahren MAE [°C] RMSE [°C]
BOLSTAD ET AL. (1998) Appalachen (USA) 1986-1995 Regression 1.39-2.30  
JEFFREY ET AL. (2001) Australien 1990-1997 TPS 1.0-1.4 1.5-1.9 

KURTZMAN & KADMON (1999) Israel  IDW 
Splines 

0.47-0.73 
0.65-0.69 
0.51-0.66 

 

 
Den durch Skaleneffekte bedingten hohen relativen Schätzfehlern insbesondere bei Temperaturen 
um den Gefrierpunkt kann durch die Regionalisierung in [K] begegnet werden. Die Schätzung mit 
der Höhenregression lieferte bei den Monatsmitteln im Jahresmittel Fehler von 0.12 % (MARE) 
und 0.33 K, die der Tagesmittel mittlere Fehler von 0.26 % und 0.74 K. 
 
 

5.3 GLOBALSTRAHLUNG 

 
Abb. 5.10 zeigt die Schätzfehler der Monatsmittel der Globalstrahlung im Jahr 1997. Dabei 
vollziehen alle Verfahren mit mittleren ME von 0.5 J/cm² (IDW), 0.0 J/cm² (Höhenregression) 
und -1.2 J/cm² (Höhenreduktion mit IDW) eine annähernd erwartungstreue Schätzung. Die 
RMSE betragen 46.0 J/cm², 56.4 J/cm² und 73.2 J/cm².  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.10: Schätzfehler der Globalstrahlungs-Monatsmittel [mGS] 

 
Die Höhenregression lieferte mit 5.4 % den geringsten mittleren Schätzfehler, dies aber auch bei 
fehlender Höhenabhängigkeit. Entsprechend schnitt die Höhenreduktion mit IDW (6.1 %) besser 
als IDW allein ab (7.4 %). Da die Bildung der Monatsmittel den Einfluss der Bewölkung reduziert, 
könnte eine entsprechend ausgeprägte Höhenabhängigkeit bei der Regionalisierung berücksichtigt 
werden. Diese muss jedoch auf Plausibilität geprüft werden, da sie auf den Aufzeichnungen von 
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nur 11 Stationen basiert. Daher wird für Monatsmittel der Globalstrahlung die Höhenreduktion 
mit IDW als geeignet betrachtet. Dazu sollte der Betrag der Korrelation mit der Höhe ü. NN 
größer r=0.60 sein, andernfalls erfolgt die Regionalisierung mit IDW. Die Schätzoberflächen 
beider Verfahren sind am Beispiel des Septembers in Abb. 5.11 dargestellt. 

 

Abb. 5.11: Globalstrahlung im September 1997 mit IDW (l.) und Höhenreduktion mit IDW (r.) im Saale-EZG 

 
Die Berücksichtigung der mit dem ÅNGSTRØM-Verfahren aus der Sonnenscheindauer abgeleiteten 
Strahlungswerte bei der Regionalisierung ist in Abb. 5.12 dargestellt. Da die Korrelation dieses auf 
24 Stationen erweiterten Datensatzes mit der Höhe ü. NN r=0.34 beträgt, wird hier IDW 
angewendet. Der Messbereich der Schätzung durch IDW2 mit 4 Stützstellen beträgt 934-1466 
J/cm², mit 8 Stützstellen hingegen 961-1355 J/cm².  

 

Abb. 5.12: Globalstrahlung im September 1997 durch IDW2 mit 4 (l.) und 8 Stützstellen (r.)  
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Die Schätzoberfläche zeigt deutlich den Einfluss der hohen Stationswerte von Harzgerode, Halle-
Kröllwitz und Weimar sowie andeutungsweise die von Chemnitz und Fichtelberg (WST). Die 
Stationen Jena, Magdeburg, Artern und Bad Kösen zeigen hingegen niedrige Werte. Die 11 DWD-
Stationen zeigen höhere Werte als die 13 Stationen mit der Ableitung aus der Sonnenscheindauer. 
Brüche und Kanten als Artefakte des Verfahrens konnten durch die Berücksichtigung von 8 
Stützstellen gemildert werden, nicht aber die Kreisstrukturen. 
 
Die mittleren Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW betragen 6.1 % (MARE) und 56.4 J/cm² 

(RMSE), die des IDW 7.4 % und 73.2 J/cm². Im Vergleich dazu wird für die Monatsmittel der 

METEONORM-Daten ein europaweiter Fehler von 11.0 % angegeben (REMUND ET AL. 1998). 

Die von LOURENS ET AL. (1995) aus METEOSAT-Daten abgeleiteten Monatsmittel besitzen einen 

RMSE von 114-132 J/cm²d im Winter und 202-257 J/cm²d im Sommer. 

 
Abb. 5.13 zeigt die Schätzfehler der Globalstrahlungs-Tageswerte. Während die Höhenregression 
eine erwartungstreue Schätzung vollzieht, überschätzen IDW (-24.9 J/cm²) und Höhenreduktion 
mit IDW (-28.6 J/cm²) leicht. Mit einem MARE von 35.4 % erreicht die Höhenregression im 
Mittel den geringsten prozentualen Schätzfehler, obwohl die Höhenabhängigkeit nur selten 
ausgeprägt ist. Höhenreduktion mit IDW lieferte den Fehler 42.5 %, IDW allein 45.7 %. 
Prinzipiell zeigen die verschiedenen Fehlermaße an den einzelnen Tagen ein ähnliches Verhalten. 
Die RMSE betragen in der gleichen Reihenfolge 159.7 J/cm², 176.4 J/cm² und 196.8 J/cm².  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.13: Schätzfehler der Globalstrahlungs-Tageswerte [tGS] 

 
Auf Grund der durch Bewölkungseinflüsse hohen Variabilität der Tagessummen werden selbst bei 
ausreichender Korrelation mit der Höhe ü. NN Höhenregression oder Höhenreduktion mit IDW 
als nicht geeignet betrachtet. Somit erfolgt die Regionalisierung mit IDW, deren Anwendung auf 
den 14.02. Abb. 5.14 zeigt. Dabei wurden Fehler von 37.9 % (MARE), -63.8 J/cm² (ME) und 
216.5 J/cm² (RMSE) erzielt. Gut zu erkennen sind wie bei den Monatsmitteln Kreisstrukturen und 
Kanten als Artefakte des IDW-Verfahrens. 
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Abb. 5.14: Globalstrahlung am 14.02.1997 im Saale-Einzugsgebiet mit IDW (250 m Raster) 

 
Die mittleren Schätzfehler des IDW betragen bei den Tageswerten 45.7 % (MARE) und 

196.8 J/cm² (RMSE). Auf Grund der großen Variabilität der Tageswerte sind die Fehler 

entsprechend hoch. Gemäß dem RMSE werden bessere Ergebnisse als bei ELIZONDO ET AL. 

(1994) in den USA durch ANN (292-364 J/cm²d) oder MCCASKILL (1990a,b) in Australien durch 

MRA (339-524 J/cm²d) erzielt. XIA (2000) geben hingegen als Monatsmittel des RMSE 47-

92 J/cm²d für ihre Regionalisierung in Bayern an.  

 
 

5.4 SONNENSCHEINDAUER 

 
Abb. 5.15 zeigt die Schätzfehler der Monatsmittel der Sonnenscheindauer im Jahr 1997. Dabei 
erzeugten alle drei Verfahren mit einem mittleren ME von 0.0 h eine erwartungstreue Schätzung. 
Auch beim MARE ergeben sich im Mittel nur geringfügige Unterschiede. So erzielte IDW 10.8 %, 
die Höhenregression 9.1 % und die Höhenreduktion mit IDW 10.5 %. Den Verfahren ist der 
Jahresgang des MARE mit Sommerminimum und Wintermaximum gemein. Die RMSE betragen 
entsprechend 0.4 h, 0.3 h und 0.3 h. Die Höhenregression lieferte das beste Schätzergebnis, 
obwohl eine Höhenabhängigkeit selten deutlich ausgeprägt ist. Wie beim Monatsmittel der 
Globalstrahlung wird daher ab einem Betrag der Korrelation von r=0.60 die Höhenreduktion mit 
IDW empfohlen. Ist die Höhenbeziehung schwächer, erfolgt die Regionalisierung mit IDW allein.  
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Abb. 5.15: Schätzfehler der Sonnenscheindauer-Monatsmittel [mSD] 

 
Im September 1997 wurde im Saale-Einzugsgebiet im Mittel 7.0 h Sonnenscheindauer gemessen, 
die zwischen 5.9 h und 8.0 h streut. Da die Höhenabhängigkeit mit r=0.02 die erforderliche 
Mindestkorrelation von r=0.60 nicht erreicht, erfolgte die Regionalisierung durch IDW2 mit 4 
Stützstellen (vgl. Abb. 5.16). Dabei wurden die Fehler -0.1 h (ME), 5.1 % (MARE) und 0.3 h 
(RMSE) erzielt. Die Schätzwerte streuen zwischen 6.3 h und 7.8 h um den Mittelwert von 7.1 h.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.16: Sonnenscheindauer im September 1997 im Saale-Einzugsgebiet mit IDW (250 m Raster) 

 
Die Regionalisierung der Monatsmittelwerte der Sonnenscheindauer durch die Höhenreduktion 
mit IDW lieferte im Jahresmittel die Schätzfehler 10.5 % (MARE) und 0.3 h (RMSE), allein mit 
IDW 10.8 % und 0.4 h. Im Vergleich bestimmt YIN (1999a) global langjährige Monatswerte der 
Sonnenscheindauer aus nicht-linearer MRA mit Niederschlag, Lufttemperatur und geographischer 
Lage mit einem RMSE von 1 h oder 15 % des Datenmittels. GOODALE ET AL. (1998) erzielten mit 
Polynomregression und IDW2 mittlere MAE von 6-15 min. 
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Abb. 5.17 zeigt die Schätzfehler der Tageswerte der Sonnenscheindauer. Auch hier vollziehen die 
Verfahren im Mittel eine erwartungstreue Schätzung. Wie bei der Globalstrahlung erzeugte die 
Höhenregression (38.7 %) vor Höhenreduktion mit IDW (42.3 %) und alleinigem IDW (65.5 %) 
dem geringsten MARE. Dabei bedingt die Schätzung am 09.10. den hohen mittleren Fehler des 
IDW. Die RMSE betragen entsprechend 0.9 h, 0.9 h und 1.0 h. 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.17: Schätzfehler der Sonnenscheindauer-Tageswerte [tSD] 

 
Wie die Tageswerte der Globalstrahlung werden auch die Tageswerte der Sonnenscheindauer mit 
IDW regionalisiert. Abb. 5.18 zeigt die so erzeugte räumliche Verteilung der Sonnenscheindauer 
am 07.02., die mit 5.0-7.6 h nur eine sehr geringe Spanne aufweist. Die Reichweite des räumlichen 
Zusammenhangs beträgt hier 72 km. Hierbei wurden die Fehlermaße 0.1 h (ME), 10.0 % (MARE) 
und 0.6 h (RMSE) ermittelt. Bedingt durch das Verfahren treten die hohen Werte der Stationen 
Leinefelde und Schmücke sowie die niedrigen Werte der Stationen Bad Kösen und Hof-
Hohensaas in der Schätzoberfläche deutlich hervor. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.18: Sonnenscheindauer am 07.02.1997 im Saale-Einzugsgebiet mit IDW (250 m Raster) 
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Die Regionalisierung der Tageswerte der Sonnenscheindauer lieferte die mittleren Schätzfehler 
65.5 % (MARE) und 1.0 h (RMSE). Somit werden die Ergebnisse von HABERLANDT (1999) 
bestätigt, der im Elbe-Einzugsgebiet 1990 mit EDK einen RMSE von 1.1 h/d erreichte. 
 
 

5.5 RELATIVE LUFTFEUCHTE 

 
Abb. 5.19 zeigt die Schätzfehler der Regionalisierung der relativen Luftfeuchte. Die 
Regionalisierung über die absolute Feuchte erbrachte zwar keine Verbesserung im Schätzergebnis 
gegenüber der direkten Verwendung der relativen Feuchte, wird aber auf Grund der stärkeren 
Höhenabhängigkeit der absoluten Feuchte favorisiert. Der mittlere ME des IDW beträgt -0.3 %, 
der Höhenregression -0.4 % und der Höhenreduktion mit IDW -0.3 %. Die entsprechenden 
MARE lauten 4.5 %, 4.6 % und 4.8 %, die RMSE 3.8 %, 4.0 % und 4.2 %. Durch die geringe 
Variabilität der Luftfeuchte ergeben sich kaum Unterschiede bei den einzelnen Verfahren.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.19: Schätzfehler der Tagesmittel der relativen Luftfeuchte [tRF] 

 
Als geeignetes Verfahren wird die Höhenreduktion mit IDW betrachtet, da die Abhängigkeit von 
der Höhe ü. NN berücksichtigt werden kann. Die Angabe einer Mindestkorrelation könnte sich 
dabei an den Vorgaben für die Lufttemperatur orientieren. Ist diese nicht gegeben, erfolgt die 
Regionalisierung mit IDW allein. Abb. 5.20 zeigt die räumliche Verteilung des Tagesmittels der 
relativen Luftfeuchte am 13.06., wo 63-85 % bei einem Mittelwert von 70.6 % gemessen wurden. 
Dies ist der Tag mit der geringsten Luftfeuchte der Einzeltage, wobei die Variogrammanalyse eine 
Reichweite von 69 km ergab. Die Korrelation mit der Höhe ü. NN beträgt r=0.60, die der 
absoluten Feuchte hingegen r=-0.67. Somit wird eine Steigung der Regressionsgeraden von a=-
0.0025 zur Höhenreduktion der absoluten Feuchte verwendet. Die Kreuzvalidierung ergab dabei 
die Fehler -0.3 % (ME), 4.0 % (MARE) und 2.9 % (RMSE). Durch die Höhenbeziehung ergibt 
sich ein Wertebereich der Schätzung von 63-82 % mit einem Mittel von 69.8 %. Die räumliche 
Verteilung zeigt deutlich den Einfluss des zu Grunde liegenden Reliefs und den Leeschatten des 
Harzes. Zusätzlich „pausen“ einzelne Stationswerte durch die Schätzoberfläche, so z.B. die 
Stationen Brandis und Leipzig.  
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Abb. 5.20: Relative Luftfeuchte am 13.06.1997 durch Höhenreduktion mit IDW 

 

Die Regionalisierung der Tageswerte der relativen Luftfeuchte lieferte die mittleren Schätzfehler 

4.8 % (MARE) und ein RMSE von 4.2 %. Somit wird der von HABERLANDT (1999) im Elbe-

Einzugsgebiet 1990 mit EDK erzielte RMSE von 4.9 % bestätigt. 

 
 

5.6 WINDGESCHWINDIGKEIT 

 
Abb. 5.21 zeigt die Schätzfehler der Tagesmittel der Windgeschwindigkeit. Der mittlere ME des 
IDW beträgt 0.2 m/s, der Höhenregression 0.0 m/s und der Höhenreduktion mit IDW 0.1 m/s. 
Die entsprechenden MARE lauten 75.6 %, 74.6 % und 74.0 %. Sie liegen somit wie die mittleren 
RMSE mit 1.0 m/s, 0.9 m/s und 1.0 m/s in einer Größenordnung.  
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.21: Schätzfehler der Windgeschwindigkeits-Tagesmittel [tW] 
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Auf Grund der Berücksichtigung der Höhenabhängigkeit wird die Höhenreduktion mit IDW für 
die Windgeschwindigkeit verwendet. Abb. 5.22 zeigt die räumliche Verteilung der mittleren 
Windgeschwindigkeit am 16.03. Dabei wurden die Fehlermaße 0.1 m/s (ME), 65.5 % (MARE) 
und 0.7 m/s (RMSE) erzielt. Die Messwerte streuen im Bereich von 0.2-3.7 m/s um das Mittel 
1.7 m/s. Die Korrelation mit der Höhe ü. NN beträgt an diesem Tag r=0.64, was eine Steigung  
der Regressionsgeraden von a=0.0025 ergibt. Der Wertebereich der Messdaten wird durch die 
Regionalisierung mit 0.2-3.8 m/s geringfügig erweitert. Neben dem zu Grunde liegendem Relief 
sind die Kreisstrukturen des IDW um die Stationen Leipzig und Brandis besonders deutlich. 
Während an der Station Leipzig nur 0.7 m/s gemessen wurden, so sind es bei Brandis durch die 
freie Stationslage 3.1 m/s, obwohl sich die Stationen mit 141 m und 136 m ü. NN in einer 
identischen Höhenlage befinden. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abb. 5.22: Windgeschwindigkeit am 16.03.1997 durch Höhenreduktion mit IDW 

 
Die Regionalisierung des Tagesmittels der Windgeschwindigkeit durch Höhenreduktion mit IDW 
ergab die mittleren Schätzfehler 74.0 % (MARE) und 1.0 m/s (RMSE) (vgl. Anh. C). Im Vergleich 
dazu werden für METEONORM (REMUND ET AL. 1999a,b,c) im Jahresmittel 0.4 m/s angegeben. 
KALOGIROU ET AL. (1999) erreichten mit ANN bei Monatsmittelwerten (1997) auf Zypern ein 
Jahresmittel von 1.8 %. Bedingt durch die hohe Variabilität der Tageswerte ergab die 
Regionalisierung diese großen Fehler. Dies wird durch die Variogrammanalyse bestätigt, die nur 
für den 05.02. und 13.06. eine schwache räumliche Autokorrelation in den Daten anzeigt. 
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6 ZUSAMMENFASSUNG UND AUSBLICK 

 

Ziel dieser Arbeit ist die Überprüfung der Eignung der in der hydrologischen Modellierung weit 

verbreiteten Regionalisierungsverfahren zur Übertragung von Punktmessungen der Klimaelemente 

in die Fläche. Die hier untersuchten Verfahren sind Inverse Distance Weighting (IDW), lineare 

Regression mit der Höhe ü. NN sowie die Kombination aus diesen beiden nach MÜLLER-

WESTERMEIER (1995), d.h. die Reduktion des Klimaelementes durch die Höhenbeziehung auf 

Meeresspiegelniveau und die Interpolation der Regressionsresiduen mit IDW.  

Gegenstand der Untersuchung ist das Einzugsgebiet der Saale (24079 km²) im mittleren Teil 

Deutschlands. Dieses Einzugsgebiet wird im Rahmen des Saale-Projekts am Lehrstuhl für 

Geoinformatik, Geohydrologie und Modellierung des Instituts für Geographie der Friedrich-

Schiller-Universität Jena hydrologisch modelliert. Für die Modellierung werden flächendeckende 

Klimadaten benötigt, die durch die Regionalisierung aus den Stationsmessungen erzeugt werden. 

Die Stationsmessungen wurden vom Deutschen Wetterdienst (DWD) in Form von Tageswerten 

der Klimaelemente Niederschlag, Lufttemperatur, Globalstrahlung, Sonnenscheindauer, relative 

Luftfeuchte und Windgeschwindigkeit in unterschiedlicher Messdichte für den Zeitraum 1991-

2000 zur Verfügung gestellt. Aus dieser Dekade wird das Jahr 1997 ausgewählt, da hier zusätzlich 

Globalstrahlungsdaten des SATELLIGHT-Projektes zur Verfügung stehen. Aus den Tageswerten 

des Jahres 1997 wurden Monatswerte gebildet und sieben Einzeltage anhand des Niederschlags 

ausgewählt. Da keine Regionalisierung besser als die ihr zu Grunde liegenden Daten sein kann, 

erfolgt nach der Darstellung der Messprinzipien und Regionalisierungsverfahren eine Überprüfung 

der Zeitreihen auf Homogenität und Plausibilität sowie räumliche und zeitliche Repräsentanz und 

Konsistenz. Die dazu verwendeten Verfahren umfassen Doppelsummen-, Häufigkeits-, 

Korrelations- und Variogrammanalyse. Bei der Qualitätskontrolle der Klimadaten wird dem 

Niederschlag besondere Aufmerksamkeit geschenkt, da die Niederschlagsmessung systematisch 

fehlerbehaftet ist. Die Korrektur dieses systematischen Messfehlers wurde mit dem Verfahren von 

RICHTER (1995), das die mit hohen Fehlern behaftete Windgeschwindigkeit nur indirekt über die 

Stationslage berücksichtigt, getrennt für Monats- und Tagessummen vollzogen. Neben der Analyse 

der Klimadaten wird auch das in einer horizontalen räumlichen Auflösung von 50 m zur 

Verfügung stehende Digitale Geländemodell (DGM) des Saale-Einzugsgebiets betrachtet, da 

dessen Höheninformationen bei Höhenregression und -reduktion benötigt werden. Die Ableitung 

weiterer Geländevariablen (Exposition, Neigung), die die räumliche Verteilung der Klimaelemente 

beeinflussen, wurde nicht berücksichtigt, da die Stationskoordinaten durch den DWD nur mit 

einer Genauigkeit von einer Bogenminute angegeben werden.   
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Der Fehler der Regionalisierung trägt wesentlich zum Fehler der hydrologischen Modellierung bei, 

wodurch eine Abschätzung der Regionalisierungsgüte erforderlich ist. Bei der Regionalisierung 

werden die Parameterkombinationen ermittelt, die zu den geringsten Schätzfehlern führen. Die 

Schätzfehler werden dabei mit Ausnahme des Niederschlags durch eine Kreuzvalidierung ermittelt. 

Dabei wird jede Station einmal aus dem Datensatz entfernt und dessen Wert aus den anderen 

Stationen geschätzt. Beim Niederschlag wurden aus den 306 Stationen des Messnetzes 53 

Validierungsstationen ausgewählt, wodurch 253 Stationen in die Regionalisierung eingehen. Die 

Regionalisierungsgüte wird anhand der Abweichungen der Schätz- von den Messwerten mit den 

Fehlermaßen Mean Error (ME), Mean Absolute Relative Error (MARE) und Root Mean Square 

Error (RMSE) beurteilt. Zusätzlich werden die Schätzoberflächen visuell begutachtet, wobei sich 

die Charakteristiken der Verfahren zeigen. Während bei Höhenregression und Höhenreduktion 

mit IDW bei entsprechender Höhenbeziehung das zu Grunde liegende Relief die räumliche 

Verteilung des Klimaelementes bestimmt, so ist dies beim IDW die Messnetzkonfiguration. 

Typisch für die Schätzoberflächen des IDW sind Kreisstrukturen mit Ausbildung lokaler Minima 

und Maxima um die Stützstellen sowie Brüche und Kanten als Artefakte des Verfahrens. Neben 

der Sensitivität der Regionalisierungsparameter werden durch die Betrachtung von Monats- und 

Tageswerten auch Effekte der zeitlichen Mittelung untersucht. 

IDW verwendet die inverse Distanz zwischen Mess- und Schätzpunkt als Maß für die Ähnlichkeit 

und setzt ein hohes Maß an räumlicher Autokorrelation voraus. Die Gewichtung der 

Stützstellenwerte kann dabei durch Potenzierung der inversen Distanz gesteuert werden. IDW 

kann bei ausreichender Datendichte ähnlich gute Schätzergebnisse wie die Geostatistischen 

Verfahren liefern und ist leicht zu programmieren. Da die Höhe über dem Meeresspiegel direkten 

und indirekten Einfluss auf die räumliche Verteilung der Klimaelemente hat, bietet sich die 

Anwendung der linearen Regression mit der Höhe ü. NN an. Das Verfahren ist leicht zu 

berechnen, wobei die notwendige Höheninformation einem DGM entnommen wird. Da die 

Höhenbeziehung insbesondere bei Tageswerten unterschiedlich stark ausgeprägt ist, ist die 

Schätzung auf alleiniger Basis dieser Hilfsvariablen oft nicht ausreichend. Die Schätzung kann bei 

schwacher Höhenabhängigkeit dadurch verbessert werden, dass zunächst mit den Koeffizienten 

der Höhenbeziehung eine Reduktion des Klimaelementes auf Meeresspiegelniveau durchgeführt 

wird und die Regressionsresiduen mit IDW interpoliert werden. Anschließend werden die 

reduzierten Höhenwerte des DGM mit den interpolierten Residuen zusammengeführt und 

ergeben so die Schätzung.  
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Entsprechend der zeitlichen Mittelung zeigt die Schätzung der Monatswerte generell geringere 

Fehler als die der Tageswerte. Der Charakter und die Messdichte der Klimaelemente bedingen die 

unterschiedlichen Schätzfehler, weniger das gewählte Verfahren. Auf Grund der physikalisch 

bedingten starken Höhenabhängigkeit schnitt die Höhenregression bei der Lufttemperatur am 

besten ab. Die Monatmittel erzielten mittlere Fehler von 7.1 % (MARE) und 0.3 °C (RMSE), die 

Tagesmittel 29.0 % und 0.7 °C. Durch die Regionalisierung in [K] können die durch Temperaturen 

um den Gefrierpunkt bedingten hohen Schätzfehler des MARE (Skaleneffekt) verringert werden. 

Dabei wurden bei den Monatsmitteln Fehler von 0.12 % (MARE) und 0.33 K registriert, bei den 

Tagesmitteln von 0.26 % und 0.74 K. Auf Grund der schwächeren Höhenabhängigkeit wird für 

den Niederschlag die Höhenreduktion mit IDW angewendet. Bei den Monatssummen wurden im 

Jahresmittel Fehler von 14.0 % (MARE) und 7.4 mm (RMSE) erzielt, bei den variableren 

Tagessummen hingegen 35.9 % und 2.5 mm. Obwohl der Niederschlag mit der höchsten 

Messdichte aller Klimaelemente erfasst wird, lieferte er bei den Tageswerten auf Grund seiner 

hohen räumlichen und zeitlichen Variabilität große Fehlschätzungen. Für die Monatsmittel der 

Globalstrahlung wird die Höhenreduktion mit IDW als geeignet betrachtet. Hier ergaben sich im 

Jahresmittel Fehler von 6.1 % (MARE) und 56.4 J/cm² (RMSE). Das Messnetz wurde zusätzlich 

mit aus der Sonnenscheindauer nach ÅNGSTRØM (1924) abgeleiteten Strahlungswerten verdichtet, 

wobei sich zwischen gemessenen und abgeleiteten Werten Abweichungen von 6.4 % und 

61.1 J/cm² ergaben. Obwohl die Globalstrahlung mit der geringsten Auflösung aller dargestellten 

Klimaelemente erfasst wird, lieferte sie auf Grund ihrer hohen räumlichen Kontinuität geringe 

Fehler. Da bei Tageswerten der Einfluss der Bewölkung eine aus nur wenigen Stationen abgeleitete 

Höhenbeziehung unsicher erscheinen lässt, fällt die Entscheidung auf IDW. Dabei wurden Fehler 

von 45.7 % (MARE) und 196.8 J/cm² (RMSE) ermittelt. Die Monatsmittel der Sonnenscheindauer 

wurden gemäß der Globalstrahlung durch Höhenreduktion mit IDW regionalisiert, wobei sich 

Fehler von 10.5 % und 0.3 h ergaben. Für die Tagessummen wurde entsprechend IDW mit 

Fehlern von 65.5 % und 1.0 h verwendet. Die Regionalisierung der relativen Luftfeuchte erfolgt 

durch Höhenreduktion mit IDW der aus ihr berechneten absoluten Feuchte, da diese eine stärkere 

Höhenabhängigkeit besitzt. Auf Grund der hohen räumlichen Kontinuität zeigen die Tagesmittel 

Fehler von 4.8 % (MARE) und 4.2 % (RMSE). Bei der hoch variablen Windgeschwindigkeit wird 

die Höhenabhängigkeit durch Höhenreduktion mit IDW bei der Regionalisierung berücksichtigt. 

Dabei ergaben sich für die Tagesmittel Fehler von 74.0 % und 1.0 m/s. 
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Die durchgeführte Regionalisierung lieferte im Vergleich zu Angaben aus der Literatur plausible 

Resultate. Während die Monatswerte auf Grund der zeitlichen Mittelung akzeptable Ergebnisse 

zeigen, ist der Regionalisierungsfehler bei den Tageswerten mit Ausnahme von Lufttemperatur 

und relativer Feuchte für eine sinnvolle hydrologische Modellierung zu hoch. Daher müssen 

weitere Möglichkeiten der Regionalisierung diskutiert werden, die geringere Fehlschätzungen, 

wenn auch bei höherem Aufwand, versprechen. Dies betrifft vor allem den Einsatz 

Geostatistischer Verfahren wie Ordinary Kriging, Co-Kriging oder External Drift Kriging sowie 

die Berücksichtigung zusätzlicher Information bei der Regionalisierung. Für Tageswerte des 

Niederschlags ist hier v.a. die Aneichung der Stationswerte mit höher räumlich aufgelösten Daten 

des Wetterradars zu nennen. Bei der Lufttemperatur könnten Co-Kriging mit der Höhe ü. NN 

oder multiple Regressionsanalyse (MRA) mit den Hilfsvariablen Höhe ü. NN, Nähe zu Gewässern 

und Landnutzung sowie die Modellierung von Kaltluftabflüssen Verbesserungen bringen. Gleiches 

gilt für die relative Luftfeuchte. Die Berücksichtigung von Fernerkundungsdaten verspricht bei der 

Globalstrahlung eine realistischere Erfassung der räumlichen Verteilung. Die Modellierung der 

Einstrahlung mit einem DGM unter Berücksichtigung von Messwerten der Strahlung, 

Sonnenscheindauer und Bewölkung sollte zusätzlich eine Verbesserung erbringen. Gleiches gilt für 

die Sonnenscheindauer, die auch durch eine MRA mit den Variablen Höhe ü. NN, geographische 

Breite und Bewölkung regionalisiert werden könnte. Für die hoch variable Windgeschwindigkeit ist 

eine MRA mit den Variablen Höhe ü. NN, Rauhigkeit, Landnutzung, etc sowie die Verwendung 

diagnostischer Strömungsmodelle Erfolg versprechend. Voraussetzung für eine sinnvolle 

Berücksichtigung der Hilfsvariablen ist jedoch eine höhere Genauigkeit in der Angabe der 

Stationskoordinaten durch den DWD. 
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Tab. 1: Die 10 größten Abweichungen der Stations- von den DGM-Höhen 

Station ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] DGM [m] Differenz [%]
Blankenhain 530 4454247 5666876 365 158 56.7 

Uhlstädt 5152 4462367 5623833 200 292 40.6 
Günserode 1880 4433776 5687163 170 239 38.5 

Hohenwarte 2295 4463422 5607140 270 374 38.5 
Leutenberg 2965 4462207 5601587 288 395 37.2 
Freienorla 1453 4468257 5625648 171 229 33.9 
Rastenberg 4079 4459218 5672061 200 266 33.0 

Langenschade 2858 4461134 5616423 315 409 29.8 
Ottendorf 3840 4488258 5632976 240 302 25.8 

Großkochberg 1845 4455340 5627596 360 452 25.6 
 
Tab. 2: Klimastationen mit Messung von Lufttemperatur, relativer Feuchte und Windgeschwindigkeit 

Station ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] 
Artern 198 4451274 5694380 164 

Bad Kösen 2701 4481337 5666371 136 
Bad Lauchstadt 2878 4491882 5696008 119 

Bayreuth 320 4467719 5536669 330 
Coburg 867 4427548 5572286 322 

Eisleben-Helfta 1182 4469913 5707215 146 
Erfurt-Bindersleben 1270 4427446 5650160 316 

Fichtelberg (KL) 1357 4488048 5538439 659 
Gera-Leumnitz 1612 4509382 5638537 311 

Gernrode 1617 4440134 5733439 210 
Hof-Hohensaas 2261 4491692 5575506 567 
Jena-Sternwarte 2444 4470713 5644173 155 

Kronach 2750 4452441 5566443 306 
Leinefelde 2925 4382871 5697346 356 

Leipzig 2928 4529046 5686814 141 
Magdeburg 3126 4471452 5773958 76 
Rastenberg 4079 4459218 5672061 200 

Schierke 4445 4406817 5737654 613 
Schmücke 4501 4412785 5613300 937 

Sondershausen 4748 4423403 5692868 199 
Sonneberg-Neufang 4752 4441923 5583233 626 

Weimar 5419 4452021 5649874 264 
Wittenberg 5629 4544751 5749971 105 

     
Brandis 1 4541620 5688180 136 

Wernigerode 5490 4415026 5746782 234 
Brotterode 729 4390820 5634112 600 

 
Tab. 3: Lageeigenschaften der Globalstrahlungsstationen (nach verschiedenen Quellen) 

Station Höhe ü. NN [m] Naturraum Lage Einwohner
Brandis 136 Leipziger Tieflandsbucht Leicht geschützt 6400 

Braunlage 607 Naturpark Harz Über Odertal 5000 
Braunschweig 81 Nördliches Harzvorland über Oker-Niederung 240000 

Chemnitz 418 Mulde-Lößhügelland k.A. 250000 
Coburg 337 Mainfränkische Platten Über Talniveau 43000 

Fichtelberg (WST) 1214 Oberes Erzgebirge Gipfellage - 
Halle-Kröllwitz 96 Leipziger Tieflandsbucht Nordwestlicher Stadtrand 250000 

Harzgerode 404 Östliches Harzvorland Frei 5000 
Kassel 231 Westhessisches Bergland Beckenlage über Fuldatal 190000 

Potsdam 107 Nordostdeutsches Tiefland 50 m über Havelniveau 138000 
Weimar 257 Thüringer Becken k.A. 62000 
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Tab. 4: Stationslagen der Niederschlags- und Klimastationen 
Station ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] Stationslage Quelle 
Brandis 1 4541620 5688180 136 Leicht geschützt HAFERKORN (2000)

Erfurt-Bindersleben 1270 4427446 5650160 316 Frei RICHTER (1995) 
Frauenwald 1435 4419743 5605772 760 Frei RICHTER (1995) 

Gera-Leumnitz 1612 4509382 5638537 311 Frei RICHTER (1995) 
Leinefelde 2925 4382871 5697346 356 Frei RICHTER (1995) 
Schmücke 4501 4412785 5613300 937 Leicht geschützt MICHL (1999) 

Kleiner Inselsberg 2618 4393204 5635917 732 Frei RICHTER (1995) 
Masserberg 3208 4426723 5598258 763 Frei RICHTER (1995) 
Neuenbau 3491 4445533 5588752 720 Frei RICHTER (1995) 

Neuhaus a.R. 3513 4438518 5596249 845 Frei RICHTER (1995) 
Neustadt a.R. 3557 4424461 5605699 800 Frei RICHTER (1995) 

Oberhof 3694 4410523 5618901 810 Frei RICHTER (1995) 
Schmiedefeld a.R. 4497 4416264 5609539 720 Frei RICHTER (1995) 
Schönbrunn (TS) 4530 4420867 5602047 768 Frei RICHTER (1995) 

Steinheid 4854 4434923 5592588 790 Frei RICHTER (1995) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Abb. 1: Höhenlage der Niederschlags- (l.) und Temperaturstationen (r.) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Abb. 2: Höhenlage der Globalstrahlungs- (l.) und Sonnenscheindauerstationen (r.) 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Abb. 3: Höhenlage der Feuchte- (l.) und Windgeschwindigkeitsstationen (r.) 
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Abb. 4: Variogramme der Niederschlags-Monatssummen 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Abb. 5: Variogramme der Niederschlags-Tagessummen 
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Abb. 6: Variogramme der Temperatur-Monatsmittel 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

 

 

 

 

Abb. 7: Variogramme der Temperatur-Tagesmittel 
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Abb. 8: Variogramme der Sonnenscheindauer-Monatsmittel 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

 

 

 

Abb. 9: Variogramme der Sonnenscheindauer-Tageswerte 
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Abb. 10: Variogramme der Tagesmittel der relativen Luftfeuchte 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

 

 

 

Abb. 11: Variogramme der Windgeschwindigkeits-Tagesmittel
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Tab. 1: Die besten Schätzergebnisse des IDW [mN] 

Monat Best fit ME [mm] MARE [%] RMSE [mm] R² 
Januar IDW2 n6 0.1 11.7 2.2 0.76 

Februar IDW1 n4 -1.4 10.2 8.0 0.95 
März IDW0.5 n4 1.0 9.8 5.9 0.81 
April IDW1 n4 -1.0 13.1 4.7 0.81 
Mai IDW1 n4 -0.1 13.8 6.8 0.76 
Juni IDW1 n5 -0.2 14.9 8.6 0.57 
Juli IDW2 n6 4.0 8.6 13.1 0.73 

August IDW0.5 n4 0.4 16.4 8.3 0.66 
September IDW0.5 n3 0.9 17.3 2.6 0.70 
Oktober IDW0.5 n3 0.5 10.1 5.5 0.87 

November IDW4 n3/5 0.3 9.3 2.8 0.88 
Dezember IDW1 n4 -0.8 8.4 6.5 0.90 

 
Tab. 2: Die 10 Stationen mit dem größten Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [mN] 

Station ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Seebach (TS) 4635 4393893 5669285 212 29.0 

Halle-Ammendorf 1954 4497682 5699710 92 23.8 
Halberstadt 1949 4435767 5752037 110 23.0 
Uthleben 5184 4418906 5702209 170 22.5 

Ellersleben 1193 4452193 5668413 155 21.9 
Donndorf 1021 4456997 5685058 115 20.9 

Gefell 1563 4490528 5588484 565 20.4 
Brandis 1 4541620 5688180 136 17.9 
Werna 5484 4411062 5717173 235 17.9 
Worbis 5691 4386393 5699125 335 17.4 

 
Tab. 3: Parameter der Höhenregression [mN] 

Monat Steigung Achsenabschnitt Bestimmtheitsmaß Korrelation 
Januar 0.020 14.37 0.19 0.44 

Februar 0.273 4.94 0.61 0.78 
März 0.105 26.25 0.59 0.77 
April 0.084 12.86 0.57 0.76 
Mai 0.040 41.61 0.09 0.30 
Juni 0.073 39.20 0.33 0.58 
Juli 0.022 128.73 0.01 0.10 

August 0.018 48.80 0.02 0.14 
September 0.017 9.46 0.17 0.41 
Oktober 0.096 28.63 0.56 0.75 

November 0.027 23.33 0.10 0.32 
Dezember 0.151 41.26 0.54 0.74 

 
Tab. 4: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenregression [mN] 

Station ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Leutenberg-Steinsdorf 3419 4464592 5605275 557 62.1 

Gefell 1563 4490528 5588484 565 53.6 
Brandis 1 4541620 5688180 136 46.6 

Seebach (TS) 4635 4393893 5669285 212 46.1 
Steinthaleben 4864 4436215 5696400 380 40.3 
Lichtenhain 2984 4438646 5607371 640 39.6 
Hof (Stadt) 2260 4494066 5575503 474 38.6 
Pennewitz 3900 4432821 5613005 500 37.7 
Halberstadt 1949 4435767 5752037 110 36.6 

Großschwabhausen 1856 4463684 5644217 320 36.4 
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Tab. 5: Die besten Schätzergebnisse des IDW [tN] 
Tag Best fit ME [mm] MARE [%] RMSE [mm] R² 

5.2.1997 IDW 0.5 n5 0.1 15.9 1.2 0.70 
12,2,1997 IDW1 n3 0.2 26.3 1.2 0.92 
16.3.1997 IDW0.5 n5 -0.2 8.1 1.1 0.83 
13.6.1997 IDW1 n4 -0.2 102.3 2.6 0.56 
18.7.1997 IDW1 n4 1,5 25.5 7.4 0.77 
9.10.1997 IDW0.4 n4 -0.1 26.6 2.2 0.82 
20.12.1997 IDW2 n4/5/6 0.1 11.7 0.8 0.40 

 
Tab. 6: Die 10 Stationen mit dem größten Schätzfehler der Höhenreduktion mit IDW [mN] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Leutenberg-Steinsdorf 3419 4464592 5605275 557 37.9 

Gefell 1563 4490528 5588484 565 26.5 
Seebach (TS) 4635 4393893 5669285 212 24.8 

Pennewitz 3900 4432821 5613005 500 23.9 
Uthleben 5184 4418906 5702209 170 22.2 
Donndorf 1021 4456997 5685058 115 22.2 
Ellersleben 1193 4452193 5668413 155 20.7 

Halle-Ammendorf 1954 4497682 5699710 92 20.1 
Halberstadt 1949 4435767 5752037 110 18.9 

Brandis 1 4541620 5688180 136 18.4 
 
Tab. 7: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern von IDW2 mit 4 Stützstellen [tN] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Halberstadt 1949 4435767 5752037 110 361.9 
Ellersleben 1193 4452193 5668413 155 154.6 
Bleicherode 543 4401533 5702516 244 87.7 

Brandis 1 4541620 5688180 136 51.5 
Halle-Ammendorf 1954 4497682 5699710 92 50.3 

Gera 1610 4505864 5638532 200 48.6 
Uthleben 5184 4418906 5702209 170 37.7 
Dienstedt 962 4441258 5629590 325 37.1 

Seebach (TS) 4635 4393893 5669285 212 36.8 
Weißensee-Ottenhausen 5445 4430139 5676082 165 36.3 

 
Tab. 8: Parameter der Höhenregression [tN] 

Tag Steigung Achsenabschnitt Bestimmtheitsmaß Korrelation 
7.2.1997 0.007 5.99 0.10 0.32 
12.2.1997 0.031 -3.71 0.47 0.69 
16.3.1997 0.021 7.33 0.35 0.59 
13.6.1997 0.006 4.93 0.03 0.16 
18.7.1997 -0.023 35.73 0.05 -0.22 
9.10.1997 0.012 9.15 0.08 0.29 
20.12.1997 -0.005 8.02 0.12 -0.35 

 
Tab. 9: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenregression [tN] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Steinthaleben 4864 4436215 5696400 380 541.6 

Uthleben 5184 4418906 5702209 170 220.6 
Halberstadt 1949 4435767 5752037 110 373.3 

Leutenberg-Steinsdorf 3419 4464592 5605275 557 164.3 
Dienstedt 962 4441258 5629590 325 141.1 

Kirchheilingen 2585 4409116 5672699 240 130.7 
Burgk 809 4479921 5601490 435 101.0 

Mittelpöllnitz 3303 4494122 5623701 340 99.7 
Gefell 1563 4490528 5588484 565 87.9 

Halle-Ammendorf 1954 4497682 5699710 92 86.4 
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Tab. 10: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenreduktion mit IDW [tN] 
STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 

Halberstadt 1949 4435767 5752037 110 354.8 
Ellersleben 1193 4452193 5668413 155 161.2 

Leutenberg-Steinsdorf 3419 4464592 5605275 557 100.4 
Bleicherode 543 4401533 5702516 244 88.7 

Gera 1610 4505864 5638532 200 51.2 
Brandis 1 4541620 5688180 136 50.4 

Freienorla 1453 4468257 5625648 171 42.7 
Gefell 1563 4490528 5588484 565 38.9 

Seebach (TS) 4635 4393893 5669285 212 38.0 
Starkenberg 4823 4519887 5651544 260 37.0 

 
Tab. 11: Die besten Schätzergebnisse des IDW [mT] 

Monat Best fit ME [°C] MARE [%] RMSE [°C] R² 
Januar IDW0.5 n4 0.0 14.6 0.4 0.47 

Februar IDW4 n3 -0.2 54.8 0.9 0.41 
März IDW4 n3 -0.3 21.7 0.8 0.09 
April IDW4 n3 -0.3 23.5 0.9 0.20 
Mai IDW4 n3 -0.3 7.3 0.8 0.26 
Juni IDW4 n3 -0.2 6.8 1.0 0.21 
Juli IDW3/4 n3 -0.2 5.6 0.9 0.32 

August IDW4 n6 -0.3 4.9 0.9 0.12 
September IDW4 n6 -0.3 5.8 0.7 0.02 
Oktober IDW4 n3 -0.2 13.1 0.7 0.34 

November IDW4 n3 -0.2 34.4 0.6 0.14 
Dezember IDW1 n4 -0.1 190.6 0.8 0.14 

 
Tab. 12: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern von IDW2 mit 4 Stützstellen [mT] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Schierke 4445 4406817 5737654 613 184.6 

Hof-Hohensaas 2261 4491692 5575506 567 156.3 
Schmücke 4501 4412785 5613300 937 139.9 

Fichtelberg (KL) 1357 4488048 5538439 659 73.9 
Bayreuth 320 4467719 5536669 330 29.6 
Coburg 867 4427548 5572286 322 15.9 

Gera-Leumnitz 1612 4509382 5638537 311 15.6 
Jena-Sternwarte 2444 4470713 5644173 155 15.1 

Sonneberg-Neufang 4752 4441923 5583233 626 14.5 
Kronach 2750 4452441 5566443 306 12.6 

 
Tab. 13: Parameter der Höhenregression [mT] 

Monat Steigung Achsenabschnitt Bestimmtheitsmaß Korrelation 
Januar -0.0026 -2.46 0.61 -0.78 

Februar -0.0071 5.84 0.94 -0.97 
März -0.0047 6.81 0.79 -0.89 
April -0.0061 7.74 0.92 -0.96 
Mai -0.0061 14.58 0.87 -0.93 
Juni -0.0068 17.65 0.90 -0.95 
Juli -0.0066 18.83 0.95 -0.97 

August -0.0064 21.44 0.90 -0.95 
September -0.0045 14.81 0.79 -0.89 
Oktober -0.0057 8.84 0.97 -0.98 

November -0.0040 4.66 0.83 -0.91 
Dezember -0.0049 2.98 0.90 -0.95 
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Tab. 14: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenregression [mT] 
STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 

Schierke 4445 4406817 5737654 613 27.0 
Wittenberg 5629 4544751 5749971 105 10.7 

Sonneberg-Neufang 4752 4441923 5583233 626 10.4 
Kronach 2750 4452441 5566443 306 8.8 

Magdeburg 3126 4471452 5773958 76 8.8 
Jena-Sternwarte 2444 4470713 5644173 155 8.6 

Schmücke 4501 4412785 5613300 937 7.9 
Rastenberg 4079 4459218 5672061 200 7.5 
Bayreuth 320 4467719 5536669 330 7.2 
Coburg 867 4427548 5572286 322 6.7 

 
Tab. 15: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenreduktion mit IDW [mT] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Schierke 4445 4406817 5737654 613 23.2 

Schmücke 4501 4412785 5613300 937 18.3 
Fichtelberg (KL) 1357 4488048 5538439 659 15.9 

Sonneberg-Neufang 4752 4441923 5583233 626 14.3 
Jena-Sternwarte 2444 4470713 5644173 155 10.9 

Leipzig 2928 4529046 5686814 141 10.0 
Wittenberg 5629 4544751 5749971 105 9.1 
Gernrode 1617 4440134 5733439 210 8.7 

Rastenberg 4079 4459218 5672061 200 8.2 
Leinefelde 2925 4382871 5697346 356 7.4 

 
Tab. 16: Die besten Schätzergebnisse des IDW [tT]  

Tag Best fit ME [°C] MARE [%] RMSE [°C] R² 
5.2.1997 IDW1 n4 -0.1 76.9 0.7 0.13 
12,2,1997 IDW4 n3 -0.3 16.3 1.0 0.38 
16.3.1997 IDW4 n3 -0.5 38.5 1.3 0.50 
13.6.1997 IDW4 n3 -0.3 5.5 0.9 0.45 
18.7.1997 IDW2 n4 -0.1 5.5 0.8 0.32 
9.10.1997 IDW4 n4 -0.2 6.2 0.9 0.11 
20.12.1997 IDW0.5 n3 -0.2 100.7 0.6 0.39 

 
Tab. 17: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern von IDW2 mit 4 Stützstellen [tT] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Schierke 4445 4406817 5737654 613 147.3 

Hof-Hohensaas 2261 4491692 5575506 567 91.1 
Fichtelberg (KL) 1357 4488048 5538439 659 74.2 

Schmücke 4501 4412785 5613300 937 72.4 
Gera-Leumnitz 1612 4509382 5638537 311 62.6 

Bayreuth 320 4467719 5536669 330 43.9 
Coburg 867 4427548 5572286 322 42.5 

Gernrode 1617 4440134 5733439 210 36.1 
Rastenberg 4079 4459218 5672061 200 32.9 
Kronach 2750 4452441 5566443 306 25.6 

 
Tab. 18: Parameter der Höhenregression [tT] 

Tag Steigung Achsenabschnitt Bestimmtheitsmaß Korrelation 
5.2.1997 -0.0046 2.15 0.83 -0,91 
12.2.1997 -0.0068 9.79 0.80 -0,89 
16.3.1997 0.0026 3.57 0.05 0.22 
13.6.1997 -0.0071 20.61 0.81 -0.90 
18.7.1997 -0.0062 17.82 0.86 -0.93 
9.10.1997 -0.0062 18.79 0.73 -0.85 
20.12.1997 -0.0001 -0.10 0.00 -0.04 
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Tab. 19: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenregression [tT] 
STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 

Schierke 4445 4406817 5737654 613 59.9 
Erfurt-Bindersleben 1270 4427446 5650160 316 51.6 

Magdeburg 3126 4471452 5773958 76 39.8 
Fichtelberg (KL) 1357 4488048 5538439 659 37.1 

Kronach 2750 4452441 5566443 306 34.8 
Bayreuth 320 4467719 5536669 330 33.4 

Wittenberg 5629 4544751 5749971 105 32.1 
Leinefelde 2925 4382871 5697346 356 31.5 

Eisleben-Helfta 1182 4469913 5707215 146 31.4 
Coburg 867 4427548 5572286 322 29.8 

 
Tab. 20: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenreduktion mit IDW [tT] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Schmücke 4501 4412785 5613300 937 81.8 

Hof-Hohensaas 2261 4491692 5575506 567 65.0 
Gernrode 1617 4440134 5733439 210 56.0 

Jena-Sternwarte 2444 4470713 5644173 155 45.3 
Schierke 4445 4406817 5737654 613 39.6 

Eisleben-Helfta 1182 4469913 5707215 146 39.1 
Gera-Leumnitz 1612 4509382 5638537 311 31.5 

Magdeburg 3126 4471452 5773958 76 30.8 
Fichtelberg (KL) 1357 4488048 5538439 659 29.9 

Rastenberg 4079 4459218 5672061 200 27.2 
 
Tab. 21: Die besten Schätzergebnisse des IDW [mGS] 

Monat Best fit ME [J/cm²] MARE [%] RMSE [J/cm²] 
Januar IDW2 n3 -6.9 9.0 25.6 

Februar IDW2 n6 -9.3 7.7 38.4 
März IDW3 n4 1.2 4.5 38.3 
April IDW0.5 n6 9.3 4.6 63.1 
Mai IDW0.5 n6 -6.6 5.0 93.2 
Juni IDW0.5 n6 -12.1 6.1 112.6 
Juli IDW0.5 n6 7.2 9.1 139.4 

August IDW0.5 n5 -15.5 6.4 108.6 
September IDW2 n6 -1.5 4.8 62.9 
Oktober IDW0.5 n6 -4.7 4.3 28.4 

November IDW0.5 n3 1.2 5.6 16.6 
Dezember IDW0.5 n6 -2.0 11.0 18.4 

 
Tab. 22: Die 5 Stationen mit dem größten Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Fichtelberg (WST) 95780 4567488 5588906 1213 12.5 

Braunlage 104520 4403295 5734011 607 10.0 
Harzgerode 104523 4440024 5724168 404 8.7 

Weimar 94861 4452021 5649874 264 8.6 
Potsdam 93780 4573549 5804465 107 7.9 

 
Tab. 23: Die 5 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenregression [mGS] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe NN [m] MARE [%] 
Braunlage 104520 4403295 5734011 607 10.3 
Weimar 94861 4452021 5649874 264 6.8 
Coburg 106710 4427548 5572286 322 6.1 
Potsdam 93780 4573549 5804465 107 5.6 

Harzgerode 104523 4440024 5724168 404 5.4 
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Tab. 24: Parameter der Höhenregression [mGS] 
Monat Steigung Achsenabschnitt Bestimmtheitsmaß Korrelation 
Januar 0.1133 237.13 0.90 0.95 

Februar 0.0606 499.39 0.12 0.35 
März 0.0828 835.76 0.20 0.45 
April 0.0202 1365.02 0.01 0.10 
Mai -0.0291 1862.12 0.01 -0.10 
Juni -0.4102 2135.88 0.67 -0.82 
Juli -0.4500 1820.32 0.66 -0.81 

August -0.2363 1840.99 0.45 -0.67 
September 0.1747 1260.89 0.49 0.70 
Oktober 0.0041 656.93 0.00 0.04 

November 0.0805 250.05 0.44 0.66 
Dezember 0.0326 159.70 0.21 0.46 

 
Tab. 25: Die 5 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenreduktion mit IDW [mGS] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Braunlage 104520 4403295 5734011 607 12.2 

Harzgerode 104523 4440024 5724168 404 8.6 
Weimar 94861 4452021 5649874 264 8.6 
Potsdam 93780 4573549 5804465 107 6.9 
Coburg 106710 4427548 5572286 322 6.4 

 
Tab. 26: Die besten Schätzergebnisse des IDW [tGS] 

Tag Best fit ME [J/cm²] MARE [%] RMSE [J/cm²] 
5.2.1997 IDW0.5 n3 -36.1 69.9 121.7 
7.2.1997 IDW0.5 n3 4.8 19.3 164.5 
12.2.1997 IDW0.5 n3 -72.7 101.8 190.5 
14.2.1997 IDW0.5 n3 -73.0 33.9 173.9 
16.3.1997 IDW0.5 n5 44.5 29.2 136.6 
22.3.1997 IDW0.5 n4 36.0 16.2 147.1 
13.6.1997 IDW0.4 n5 -100.3 23.3 460.1 
18.7.1997 IDW3 n4 -36.9 43.6 271.6 
9.10.1997 IDW0.5 n6 -12.7 49.8 150.7 
18.12.1997 IDW0.5 n3 -19.3 25.3 67.1 
20.12.1997 IDW3 n6 13.3 30.1 50.2 

 
Tab. 27: Die 5 Stationen mit den größten Schätzfehlern von IDW2 mit 4 Stützstellen [tGS] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Brandis 1 4541620 5688180 136 72.3 
Weimar 94861 4452021 5649874 264 61.1 
Potsdam 93780 4573549 5804465 107 59.1 

Fichtelberg (WST) 95780 4567488 5588906 1213 58.4 
Braunlage 104520 4403295 5734011 607 57.3 

 
Tab. 28: Parameter der Höhenregression [tGS] 

Tag Steigung Achsenabschnitt Bestimmtheitsmaß Korrelation 
5.2.1997 -0.0798 229.91 0.03 -0.18 
7.2.1997 0.2843 684.13 0.15 0.38 
12.2.1997 -0.1524 289.92 0.05 -0.23 
14.2.1997 -0.0697 659.10 0.01 -0.12 
16.3.1997 -0.0862 486.56 0.02 -0.13 
22.3.1997 -0.2603 1049.16 0.21 -0.46 
13.6.1997 -0.6056 2269.40 0.18 -0.42 
18.7.1997 -0.3048 1056.73 0.05 -0.23 
9.10.1997 -0.1536 452.20 0.08 -0.29 
18.12.1997 0.2177 254.82 0.40 0.63 
20.12.1997 -0.0344 171.59 0.03 -0.18 

 
 
 



Anhang B 
 

148

Tab. 29: Die 5 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenregression [tGS] 
STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 

Kassel 104380 4322187 5687966 231 55.2 
Braunlage 104520 4403295 5734011 607 46.1 
Weimar 94861 4452021 5649874 264 44.8 

Braunschweig 103480 4394278 5797260 83 44.0 
Potsdam 93780 4573549 5804465 107 39.9 

 
Tab. 30: Die 5 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenreduktion mit IDW [tGS] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Brandis 1 4541620 5688180 136 72.3 
Weimar 94861 4452021 5649874 264 62.3 
Potsdam 93780 4573549 5804465 107 61.0 
Braunlage 104520 4403295 5734011 607 47.0 

Braunschweig 103480 4394278 5797260 83 46.9 
 
Tab. 31: Die besten Schätzergebnisse des IDW [mSD] 

Monat Best fit ME [h] MARE [%] RMSE [h] 
Januar IDW1/2 n6 0.1 16.5 0.3 

Februar IDW1 n5 -0.1 12.4 0.3 
März IDW4 n5 0.2 6.0 0.2 
April IDW0.5 n3/6 0.0 6.5 0.4 
Mai IDW3 n6 0.0 5.6 0.4 
Juni IDW1 n3 0.0 7.0 0.5 
Juli IDW0.5 n5 0.0 8.3 0.4 

August IDW0.5/1 n6 -0.1 5.5 0.4 
September IDW0.5 n6 0.0 4.7 0.3 
Oktober IDW3 n4 -0.1 6.9 0.3 

November IDW4 n3/4 0.0 9.2 0.1 
Dezember IDW0.5 n6 0.0 27.3 0.2 

 
Tab. 32: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern von IDW2 mit 4 Stützstellen [mSD] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Schmücke 4501 4412785 5613300 937 29.7 

Fichtelberg (WST) 95780 4567488 5588906 1213 24.0 
Braunlage 104520 4403295 5734011 607 23.0 

Kassel 104380 4322187 5687966 231 18.1 
Bayreuth 320 4467719 5536669 330 14.2 

Sonneberg-Neufang 4752 4441923 5583233 626 11.0 
Chemnitz 853 4561091 5629617 418 10.8 

Braunschweig 103480 4394278 5797260 83 10.5 
Bad Kösen 2701 4481337 5666371 136 10.4 
Magdeburg 3126 4471452 5773958 76 10.4 

 
Tab. 33: Parameter der Höhenregression [mSD] 

Monat Steigung Achsenabschnitt Bestimmtheitsmaß Korrelation 
Januar 0.0007 1.73 0.21 0.44 

Februar -0.0011 3.34 0.41 -0.63 
März -0.0004 3.78 0.06 -0.23 
April -0.0006 5.86 0.12 -0.36 
Mai -0.0005 7.35 0.06 -0.19 
Juni -0.0025 8.16 0.66 -0.81 
Juli -0.0019 6.19 0.63 -0.79 

August -0.0014 8.34 0.49 -0.69 
September 0.0009 6.69 0.27 0.54 
Oktober -0.0003 4.00 0.04 -0.15 

November 0.0005 1.42 0.22 0.46 
Dezember -0.0004 1.09 0.25 -0.47 
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Tab. 34: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenregression [mSD] 
STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 

Braunlage 104520 4403295 5734011 607 20.7 
Braunschweig 103480 4394278 5797260 83 19.5 

Kassel 104380 4322187 5687966 231 16.6 
Schmücke 4501 4412785 5613300 937 12.3 
Bayreuth 320 4467719 5536669 330 11.8 

Hof-Hohensaas 2261 4491692 5575506 567 11.1 
Potsdam 93780 4573549 5804465 107 11.0 

Fichtelberg (WST) 95780 4567488 5588906 1213 9.4 
Bad Kösen 2701 4481337 5666371 136 8.6 

Coburg 106710 4427548 5572286 322 8.3 
 
Tab. 35: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenreduktion mit IDW [mSD] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Schmücke 4501 4412785 5613300 937 26.9 
Braunlage 104520 4403295 5734011 607 23.7 

Fichtelberg (WST) 95780 4567488 5588906 1213 23.7 
Kassel 104380 4322187 5687966 231 18.1 

Bayreuth 320 4467719 5536669 330 13.8 
Potsdam 93780 4573549 5804465 107 10.6 
Chemnitz 853 4561091 5629617 418 10.5 

Bad Kösen 2701 4481337 5666371 136 10.3 
Braunschweig 103480 4394278 5797260 83 10.3 

Hof-Hohensaas 2261 4491692 5575506 567 9.0 
 
Tab. 36: Die besten Schätzergebnisse des IDW [tSD] 

Tag Best fit ME [h] MARE [%] RMSE [h] 
7.2.1997 IDW4 n5 -0.2 9.9 0.6 
14.2.1997 IDW0.5 n3 -0.3 46.1 1.5 
22.3.1997 IDW0.5 n4 -0.1 36.4 1.2 
13.6.1997 IDW0.5 n5 0.0 9.5 0.7 
18.7.1997 IDW3 n4 0.3 64.7 0.6 
9.10.1997 IDW4 n5 0.0 70.8 1.2 
18.12.1997 IDW0.5 n4 -0.1 20.6 0.8 

 
Tab. 37: Die 5 Stationen mit den größten Schätzfehlern von IDW2 mit 4 Stützstellen [tSD] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Schmücke 4501 4412785 5613300 937 357.3 

Sonneberg-Neufang 2925 4382871 5697346 356 122.4 
Coburg 106710 4427548 5572286 322 75.4 

Leinefelde 4752 4441923 5583233 626 74.4 
Bayreuth 320 4467719 5536669 330 61.1 

 
Tab. 38: Parameter der Höhenregression [tSD] 

Tag Steigung Achsenabschnitt Bestimmtheitsmaß Korrelation 
7.2.1997 0.00067 6.40 0.04 0.22 
14.2.1997 -0.00577 6.80 0.30 -0.55 
22.3.1997 -0.00263 4.71 0.20 -0.45 
13.6.1997 0.00001 7.34 0.00 0.00 
18.7.1997 0.00095 0.70 0.09 0.29 
9.10.1997 -0.00378 3.61 0.30 -0.54 
18.12.1997 -0.00311 6.08 0.30 -0.55 

 
Tab. 39: Die 5 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenregression [tSD] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Coburg 106710 4427548 5572286 322 90.9 

Leinefelde 4752 4441923 5583233 626 73.9 
Jena-Sternwarte 2444 4470713 5644173 155 60.9 

Sonneberg-Neufang 2925 4382871 5697346 356 55.2 
Wittenberg 5629 4544751 5749971 105 40.4 



Anhang B 
 

150

Tab. 40: Die 5 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenreduktion mit IDW [tSD] 
STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 

Coburg 106710 4427548 5572286 322 96.9 
Sonneberg-Neufang 2925 4382871 5697346 356 82.5 

Leinefelde 4752 4441923 5583233 626 77.1 
Schmücke 4501 4412785 5613300 937 50.1 
Wittenberg 5629 4544751 5749971 105 46.4 

 
Tab. 41: Die besten Schätzergebnisse des IDW [tRF] 

Tag Best fit ME [%] MARE [%] RMSE [%] 
5.2.1997 IDW1/2 n6 0.0 2.9 2.7 
12,2,1997 IDW0.5 n6 0.5 4.3 3.9 
16.3.1997 IDW2/3 n4 -0.3 4.4 3.9 
13.6.1997 IDW1 n4 -0.2 5.1 3.7 
18.7.1997 IDW4 n6 -0.4 4.1 3.6 
9.10.1997 IDW4 n4 -0.4 5.4 4.3 
20.12.1997 IDW4 n6 -0.2 2.1 1.9 

 
Tab. 42: Die 10 Stationen mit dem größten Schätzfehler von IDW2 mit 4 Stützstellen [tRF] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Coburg 106710 4427548 5572286 322 9.7 

Schmücke 4501 4412785 5613300 937 9.3 
Wernigerode 5490 4415026 5746782 234 8.0 

Kronach 2750 4452441 5566443 306 6.7 
Wittenberg 5629 4544751 5749971 105 6.2 
Gernrode 1617 4440134 5733439 210 5.7 

Jena-Sternwarte 2444 4470713 5644173 155 5.4 
Magdeburg 3126 4471452 5773958 76 5.4 
Bayreuth 320 4467719 5536669 330 5.1 
Schierke 4445 4406817 5737654 613 4.7 

 
Tab. 43: Parameter der Höhenregression [tRF] 

Tag Steigung Achsenabschnitt Bestimmtheitsmaß Korrelation 
5.2.1997 -0.0013 5.22 0.72 -0.85 
12.2.1997 -0.0020 7.91 0.80 -0.89 
16.3.1997 0.0020 5.30 0.14 0.37 
13.6.1997 -0.0023 11.80 0.45 -0.67 
18.7.1997 -0.0042 13.19 0.84 -0.91 
9.10.1997 -0.0023 11.96 0.54 -0.74 
20.12.1997 -0.0001 4.50 0.00 -0.05 

 
Tab. 44: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehler der Höhenregression [tRF] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Wernigerode 5490 4415026 5746782 234 10.9 

Bayreuth 320 4467719 5536669 330 9.4 
Schierke 4445 4406817 5737654 613 8.2 
Artern 198 4451274 5994380 164 6.6 

Wittenberg 5629 4544751 5749971 105 6.3 
Coburg 106710 4427548 5572286 322 6.0 
Brandis 1 4541620 5688180 136 5.2 
Kronach 2750 4452441 5566443 306 4.7 

Schmücke 4501 4412785 5613300 937 4.6 
Leipzig 2928 4529046 5686814 141 4.1 
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Tab. 45: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenreduktion mit IDW [tRF] 
STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 

Bayreuth 320 4467719 5536669 330 9.6 
Wernigerode 5490 4415026 5746782 234 8.4 

Hof-Hohensaas 2261 4491692 5575506 567 8.3 
Magdeburg 3126 4471452 5773958 76 7.3 
Schmücke 4501 4412785 5613300 937 7.1 

Artern 198 4451274 5994380 164 6.6 
Coburg 106710 4427548 5572286 322 6.4 

Rastenberg 4079 4459218 5672061 200 5.6 
Gera-Leumnitz 1612 4509382 5638537 311 5.5 

Leinefelde 4752 4441923 5583233 626 5.2 
 
Tab. 46: Die besten Schätzergebnisse des IDW [tW] 

Tag Best fit ME [m/s] MARE [%] RMSE [m/s] 
5.2.1997 IDW1 n4 0.2 116.5 0.8 
12,2,1997 IDW2 n4 0.2 66.0 1.9 
16.3.1997 IDW4 n3 0.2 64.6 0.7 
13.6.1997 IDW0.5 n3 0.2 56.8 0.5 
18.7.1997 IDW3 n4 0.2 61.5 0.7 
9.10.1997 IDW0.5 n5 0.0 39.0 1.5 
20.12.1997 IDW3 n4 0.2 87.6 0.8 

 
Tab. 47: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern von IDW2 mit 4 Stützstellen [tW] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 
Sondershausen 4748 4423403 5692868 199 398.5 

Rastenberg 4079 4459218 5672061 200 357.3 
Eisleben-Helfta 1182 4469913 5707215 146 167.0 

Bayreuth 320 4467719 5536669 330 116.3 
Jena-Sternwarte 2444 4470713 5644173 155 84.3 
Fichtelberg (KL) 1357 4488048 5538439 659 63.9 

Leipzig 2928 4529046 5686814 141 54.9 
Weimar 94861 4452021 5649874 264 47.0 

Gera-Leumnitz 1612 4509382 5638537 311 45.8 
Brotterode 729 4390820 5634112 600 45.8 

 
Tab. 48: Parameter der Höhenregression [tW] 

Tag Steigung Achsenabschnitt Bestimmtheitsmaß Korrelation 
5.2.1997 0.0020 1.18 0.19 0.44 
12.2.1997 0.0041 2.36 0.22 0.47 
16.3.1997 0.0025 0.92 0.40 0.63 
13.6.1997 0.0003 1.21 0.01 0.07 
18.7.1997 0.0004 1.57 0.01 0.09 
9.10.1997 0.0010 4.94 0.01 0.12 
20.12.1997 0.0019 0.92 0.18 0.42 

 
Tab. 49: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenregression [tW] 

STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü NN [m] MARE [%] 
Rastenberg 4079 4459218 5672061 200 391.1 

Sondershausen 4748 4423403 5692868 199 316.2 
Bayreuth 320 4467719 5536669 330 140.8 

Fichtelberg (KL) 1357 4488048 5538439 659 117.7 
Eisleben-Helfta 1182 4469913 5707215 146 106.5 

Weimar 94861 4452021 5649874 264 65.7 
Kronach 2750 4452441 5566443 306 59.9 

Bad Kösen 2701 4481337 5666371 136 55.0 
Leipzig 2928 4529046 5686814 141 52.3 

Gera-Leumnitz 1612 4509382 5638537 311 50.8 
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Tab. 50: Die 10 Stationen mit den größten Schätzfehlern der Höhenreduktion mit IDW [tW] 
STATION ID Rechtswert Hochwert Höhe ü. NN [m] MARE [%] 

Rastenberg 4079 4459218 5672061 200 365.2 
Sondershausen 4748 4423403 5692868 199 355.6 
Eisleben-Helfta 1182 4469913 5707215 146 167.7 

Bayreuth 320 4467719 5536669 330 107.8 
Jena-Sternwarte 2444 4470713 5644173 155 80.9 
Fichtelberg (KL) 1357 4488048 5538439 659 77.3 

Leipzig 2928 4529046 5686814 141 57.6 
Weimar 94861 4452021 5649874 264 54.3 

Brotterode 729 4390820 5634112 600 53.6 
Gera-Leumnitz 1612 4509382 5638537 311 49.4 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Abb. 1: Verteilung der Regionalisierungs- und Validierungsstationen des Niederschlags 1997 
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Tab. 1: Übersicht der Schätzfehler der Monatswerte 1997 

 N [mm]  T [°C]  GS [J/cm²]  SD [h]  
Monat MARE RMSE MARE RMSE MARE RMSE MARE RMSE 
Januar 12.8 2.5 13.1 0.4 5.1 13.8 16.8 0.3 

Februar 18.5 14.3 9.4 0.3 8.9 44.4 12.8 0.3 
März 12.4 6.8 8.9 0.4 4.8 41.3 6.8 0.2 
April 15.1 5.1 5.8 0.3 5.7 77.9 7.1 0.4 
Mai 15.1 7.3 3.5 0.4 6.0 111.8 6.3 0.4 
Juni 16.4 9.7 2.8 0.4 3.4 64.7 8.0 0.5 
Juli 9.0 13.7 1.6 0.3 5.3 87.4 7.6 0.4 

August 18.1 9.1 2.0 0.4 5.8 100.7 6.3 0.5 
September 18.2 2.7 2.8 0.4 5.1 67.0 5.0 0.3 
Oktober 10.0 5.5 2.7 0.2 5.1 33.4 7.0 0.3 

November 11.4 3.4 10.2 0.3 5.0 13.1 14.4 0.2 
Dezember 10.9 8.9 22.0 0.3 12.6 21.3 27.5 0.2 

Mittel 14.0 7.4 7.1 0.3 6.1 56.4 10.5 0.3 
 
 

Tab. 2: Übersicht der Schätzfehler der Tageswerte 1997 (I) 

 N [mm]  T [°C]  GS [J/CM²]  SD [H]  
Tag MARE RMSE MARE RMSE MARE RMSE MARE RMSE 

05.02. 17.6 1.3 38.3 0.3 82.0 142.3   
07.02.     22.2 185.0 10.0 0.6 
12.02. 52.2 1.8 7.2 0.5 121.9 216.5   
14.02.     37.9 196.7 69.2 1.9 
16.03. 10.7 1.3 44.5 2 31.0 148.9   
22.03.     19.1 172.5 40.6 1.3 
13.06. 103.7 2.8 2.7 0.5 25.6 503.9 10.2 0.7 
18.07. 26.6 7.5 3.2 0.4 44.9 285.5 66.3 0.6 
09.10. 26.9 2.2 3 0.7 52.6 175.5 240.2 1.4 
18.12.     30.6 80.5 21.7 0.7 
20.12. 13.5 0.9 107.4 0.7 35.0 57.5   
Mittel 35.9 2.5 29.5 0.7 45.7 196.8 65.5 1.0 

 
 
 
Tab. 3: Übersicht der Schätzfehler der Tageswerte 1997 (II) 
 

  RF [%]  W [M/S]  
 Tag MARE RMSE MARE RMSE
 05.02. 2.9 2.7 118.2 0.8 
 07.02.     
 12.02. 4.2 3.7 59.6 1.6 
 14.02.     
 16.03. 4.2 3.8 65.5 0.7 
 22.03.     
 13.06. 4.7 3.4 83.0 0.6 
 18.07. 4.5 4.0 63.6 0.8 
 09.10. 5.6 4.5 40.8 1.6 
 18.12.     
 20.12. 2.3 2.3 87.2 0.6 
 Mittel 4.1 3.5 74.0 1.0 
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