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Synopsis
Water is a limited resource in ecosystems of arid 
lands. It must be taken into concern, where ecolo
gical or plant production research is undertaken. To
gether with the water regime also salt dynamics must 
be characterized. Here a simple method is described, 
which allows to determine the salt content, water 
potential, available soil water, evaporation and see
page by only measuring water input, water content 
and electric conductivity of soil suspensions. The 
major limitation is the necessity of frequent, labour 
consuming measurements. It is shown how field 
capacity and evaporation was measured in a certain 
case of an Egyptian desert Regosol.
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Einleitung

Pflanzen benötigen Wasser als Transportmedium für 
Ionen, als Reaktionsmedium und als Baustoff. Wasser ist 
auch der mengenmäßig wichtigste Bestandteil aller le
benden Pflanzen. Um Transpirations- und Assimilations
vorgänge aufrecht zu erhalten, benötigen Pflanzen eine 
kontinuierliche Wasserversorgung. Produktive Ökosy
steme haben deshalb einen hohen Wasserbedarf. Der 
Wasserbedarf von Pflanzen oder Pflanzenbeständen ist 
bedingt durch innere, genetische bzw. physiologische 
Prägung, besonders aber auch durch äußere Einflüsse 
wie Strahlungsgenuß und Sättigungsdefizit der umge
benden Luft, Temperatur und Nährstoffversorgung. 
Pflanzen, die in Ökosystemen arider Gebiete beheimatet 
sind, haben in der Regel eine verminderte Produktivität. 
Sie haben jedoch Lebensformen entwickelt, die eine An
passung an eine begrenzte Wasserversorgung darstellen 
(BORNKAMM, 1986; DARIUS, 1989).

Über Wasserbedarf und Wasserhaushalt von Wü- 
sten-Ökosystemen existieren bisher nur unvollständi
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ge Vorstellungen (NOY-MEIR, 1985; LANGE et al., 
1976). Für viele Pflanzen und Pflanzengesellschaften 
ist es nicht ausreichend bekannt, inwieweit sie vor
handene Bodenwasservorräte erschließen können 
bzw. wie sie dem Problem zunehmender Versalzung 
beim Verbrauch des vorhandenen Wassers begegnen 
können. Mit dieser Erörterung sollen Hinweise gege
ben werden, wie unter ariden und extrem ariden 
Verhältnissen das pflanzenverfügbare Wasser ermit
telt oder der Wasser- und Salzhaushalt gesteuert wer
den kann (vgl. SCHNEIDER, 1990 und RUCK, 
1989).

1 Von der globalen Wasserbilanz zur
Wasserversorgung der Pflanze

Betrachtet man einen beliebigen Ausschnitt aus der 
Erdkruste über einen längeren Zeitraum, das heißt 
über mehrere Wasserhaushaltszyklen (Jahre), so gilt 
eine allgemeine Wasserhaushaltsgleichung:

N - V - A  + Z = 0 .(1)

N = Niederschlag; V = Verdunstung; A = Abfluß;
Z = Zufluß

Für Kontinente bzw. Hochländer oder Gebirge ist 
in der Regel der Zufluß (Z) gleich Null und die Verdun
stung (V) kleiner als der Niederschlag (N), wodurch re
gelmäßig Abflüsse (A) entstehen. In Ozeanen und 
Beckenlandschaften sind die Abflüsse gleich Null, dann 
ist im Gleichgewicht die Verdunstung um den Zufluß 
größer als der Niederschlag. So einfach und einleuch
tend diese Beziehung ist, so schwierig ist es, sie analy
tisch zu überprüfen, da über große Flächen Nieder
schläge und Verdunstung kaum mit ausreichender Ge
nauigkeit erfaßt werden können. Andererseits ist diese 
Beziehung wenig hilfreich, wenn es um die Versorgung 
von Pflanzen mit Wasser geht. Da Pflanzen in der Re
gel ihr Wasser nicht direkt aus dem Niederschlag bezie
hen (Ausnahme: Epiphyten, Flechten etc.), ist für sie 
als Zwischenspeicher das pflanzenverfügbare Wasser 
des Bodens entscheidend. Außerdem ist für das Pflan
zenwachstum generell nicht so sehr die durchschnittli
che Bilanz mehrerer Jahre sondern die Wasserverfüg
barkeit während bestimmter Entwicklungsphasen von 
Interesse. Versucht man, einen einfachen Ansatz für



den Wasserhaushalt eines einzelnen Ökotops darzu
stellen, so läßt sich für beliebig kurze Zeiträume die 
Wasserhaushaltsgleichung folgendermaßen schreiben:

N - I - E - T - S  + K -  A + Z= A BW (2)

I = Interzeption, E = Evaporation, T = Transpiration,
S = Sickerung, K = Kapillaraufstieg, BW = Boden
wasservorrat im Wurzelraum.

Hier wird festgestellt, daß nicht die ganze Ver
dunstung für die Pflanzen zur Verfügung steht, son
dern die Interzeption und Evaporation sind die un
produktiven Verdunstungskomponenten, die entste
hen, bevor das Wasser in den Wurzelraum gelangen 
kann. Durch Sickerung wird in feuchten Perioden 
der pflanzenverfügbare Bodenwasservorrat vermin
dert, durch Kapillaraufstieg kann er in Trockenzeiten 
unter günstigen Bedingungen wieder ergänzt wer
den. In terrestrischen Ökosystemen lassen sich Ab
fluß und Zufluß noch in oberirdische Wasserbewe
gung, die laterale Wasserbewegung im Wurzelraum 
(Zwischenabfluß, Interflow) und den Grundwasser
strom unterteilen. Der Bodenwasservorrat ist die im 
Wurzelraum bzw. bis zur Bodenwasserscheide ge
speicherte Wassermenge im Boden, die variabel ist 
und zwischen vollständiger Wassersättigung und dem 
hygroskopischen Wasser -  meist aber nur zwischen 
der Feldkapazität und dem Welkepunkt -  schwankt.

Geht man von der Situation einer einzelnen 
Pflanze, die einen bestimmten Wurzelraum erfüllt, 
aus, so kann man deren Wasserhaushaltssituation 
durch den zum Zeitpunkt der Beobachtung im Wur
zelraum vorhandenen Wasservorrat und den Grad 
der Verfügbarkeit dieses Wassers beschreiben. In einer 
ersten Abstraktion wird hier davon ausgegangen, daß 
das pflanzenverfügbare Wasser ausreichend beweg
lich ist, um zu den Pflanzenwurzeln zu gelangen. Die 
Frage der Transportgeschwindigkeit (Wasserleitfähig
keit) innerhalb des Wurzelraumes soll hier nicht dis
kutiert werden. Sie spielt bei sandigen, wie auch bei 
tonigen Böden in Bereichen geringerer Wassersätti
gung jedoch auch eine große Rolle (GAESE, 1979). 
Der für die Pflanzen verfügbare Wasservorrat läßt 
sich mit der Gleichung darstellen:

WVpfv = aBW -  PWP (3)

WVpfv = pflanzenverfügbares Wasservolumen (Was
servorrat), aBW = aktueller Bodenwasservorrat,
PWP = Wasservorrat beim permanenten Welkepunkt.

Das pflanzenverfügbare Wasser wird in Bodenpo
ren > 0,2 pm (> 0,1 pm) gespeichert. Es kann bei 
starren Porensystemen direkt aus dem Wassergehalt 
bei bekannter Wasserspannungs- bzw. Wasserbin- 
dungs-Abhängigkeit abgelesen werden (HARTGE und

HORN, 1991). Da in Böden unterschiedliche Hori
zonte meist unterschiedliche Abhängigkeiten zwi
schen Wasserspannung und Wassergehalt zeigen, 
muß das pflanzenverfügbare Wasser über die ver
schiedenen Bodenhorizonte des Wurzelraums sum
miert werden (vgl. SCHLICHTING et al., 1995 -  
Kap. 7). Die kontinuierliche bzw. aktuelle Versorgung 
der Pflanze mit Wasser ergibt sich aber nicht aus dem 
noch vorhandenen pflanzenverfügbaren Wasservor
rat, den die Pflanze nicht „empfinden“ kann, sondern 
vielmehr aus der herrschenden Wasserbindung, die 
die Pflanze zur Aufnahme von Wasser überwinden 
muß. Die aktuelle Wasserverfügbarkeit ergibt sich 
deshalb aus der herrschenden Wasserspannung 3>t, 
die die Pflanze überwinden muß, um Wasser aufzuneh
men. Diese Wasserspannung wird konventionell über 
den pF-Wert (cm Wassersäule = Hektopascal/hPa) ge
messen. Wasser ist pflanzenverfügbar über einen Be
reich von

-  oo < = pF < = 4,2 (4)

pF = negativer dekadischer Logarithmus des Wasser
drucks [cm Wassersäule].

Für den Pflanzenwasserentzug kommt hierbei das 
sogenannte Gesamtpotential 3>t zum Tragen, das 
durch verschiedene Teilpotentiale gebildet werden 
kann. Unter humiden Bedingungen sind diese Teilpo
tentiale im wesentlichen das Gravitationspotential <I>g 
und das Matrixpotential bzw. Kapillarpotential Om. 
Das Gesamtpotential ergibt sich aus der Addition 
der Teilpotentiale. Die Pflanze eignet sich das Wasser 
aus dem Boden dadurch an, indem sie ein Potentialge
fälle aufbaut, dem das Wasser folgt. Wasserbewegung 
findet immer vom höheren Potential zum niedrigeren 
Potential statt. Während in Böden die Wasserspannung 
durch die Porengrößenverteilung reguliert wird, wird 
in Pflanzen die Wasserspannung im wesentlichen über 
das osmotische Potential der Zellen gesteuert. In ari
den Gebieten reicht nun die Niederschlagsmenge 
nicht aus, um im Boden entstehende bzw. vorhandene 
Salze auszuwaschen, so daß hier auch das osmotische 
Potential eine Rolle spielt (SMETTAN, 1987). Für die 
Wasserverfügbarkeit von Pflanzen in ariden Gebieten 
ist also auch das osmotische Potential der Bodenlösung 
von Bedeutung. Wie oben beschrieben, addiert sich 
bei der Festlegung der Bodenwasserpotentiale das os
motische Potential zu den anderen Teilpotentialen. Da 
der Wurzelraum in der Regel eine Tiefenausdehnung 
von 30-100 cm hat (entspricht 3 0 g 30-100 hPa), 
das Matrixpotential und das osmotische Potential aber 
Werte bis 15.000 hPa und mehr erreichen können, 
spielt für die Betrachtung des Wasserhaushaltes vor 
allem bei angespannter Wasserhaushaltssituation das 
Gravitationspotential keine Rolle. Bei der Pflanzen
wasseraufnahme spielen Unterschiede im Gravitations-



potential selbst dann keine Rolle, wenn die Wassersät
tigung hoch ist, da bei der Wasseraufnahme in die 
Wurzel in der Regel keine größeren Höhenunterschie
de überwunden werden. Prinzipiell gilt aber für jeden 
Punkt des Wurzelraumes die Gleichung:

d>t = cDg + d>m + cDo (5)

2 Die Bestimmung des pflanzenverfügbaren 
Wassers arider Standorte im Laufe der Zeit

Zur Erstellung einfacher Bestimmungen des Wasser
haushaltes von Pflanzen auf ariden Standorten kann 
der Lebensraum in vier Kompartimente unterteilt 
werden (Abb. 1).

I) Der Luftraum
Er dient zur Wasserzufuhr über Niederschlags- oder 
Bewässerungswasser. Außerdem wird das verdunste
te Wasser gasförmig abtransportiert.

II) Wasseraustauschkompartiment/Oberstes Boden
kompartiment

Der Boden beginnt mit einem oberen schmalen Kom
partiment, das im Bodenprofil dem Schaumboden 
und der Sand- und Steinauflage bei Wüstenböden 
entspricht (GAUER, 1989). Dieses Kompartiment 
sorgt für die Infiltration des Wassers aus der Atmo
sphäre in den Boden und aus ihm heraus findet der 
gasförmige, unproduktive Wasserverlust, die Evapora
tion, statt. Dieses Kompartiment ist nicht bzw. kaum 
durchwurzelt. Ein Entzug von Wasser durch die 
Pflanzen aus diesem obersten Bodenkompartiment 
muß nicht angenommen werden. Andererseits rei
chern sich hier Salze, die im Bodenwasser gelöst 
wurden, bei der Evaporation an der Oberfläche oder 
nahe der Oberfläche des Bodens an.

III) Der (Haupt-)Wurzelraum
Das wichtigste Kompartiment des Bodens ist der 
(Haupt-)Wurzelraum. Hier findet der Entzug des 
Wassers durch die Pflanzen statt, das dann im Tran
spirationsstrom in die oberirdischen Pflanzenteile 
und durch Transpiration in die Atmosphäre gelangt. 
Dieses Kompartiment ist auch am abwärts gerichte
ten Sickerwasserstrom beteiligt, genauso wie an dem 
nach oben gerichteten Evaporationsstrom. Für ge
nauere Betrachtungen kann dies Kompartiment in 
mehrere Schichten unterteilt werden (RUCK, 1989). IV)

IV) Das Unterbodenkompartiment
Es liegt unterhalb des Wurzelraumes, erleidet keinen 
Pflanzenwasserentzug mehr, ist aber an der Tiefen
sickerung der Bodenlösung beteiligt. Die Grenze zwi
schen dem Wurzelraum und dem Unterboden ist die 
Bodenwasserscheide (DUYNISVELD und STREBEL, 
1986).

Abb. 1
Vereinfachte Kompartimentierung arider Ökotope zur Be
schreibung des W asser- und Salzhaushalts. SR = Sickerrate

Um nun das pflanzenverfügbare Wasser in einer Ab
hängigkeit von der Zeit darstellen zu können, müssen 
im Wurzelraum, in erster Näherung, für jeden Zeit
punkt t das Matrixpotential <&m = f(t) und das osmo
tische Potential <h0 = f(t) bekannt sein. Um den Was
serhaushalt des Standortes auf seine Streßsituationen 
abschätzen zu können bzw. ihn für landwirtschaftli
che Zwecke steuern zu können, müssen noch die 
Evaporation und die Sickerungsverluste bekannt sein. 
Da Salz auch in geringen Mengen in ariden Böden 
bereits eine große Rolle spielt, ist es wichtig zur Be
stimmung des osmotischen Potentials auch die Salz
konzentration bzw. die Salzmenge in den verschiede
nen Bodenkompartimenten bestimmen zu können.

Hat man nur Niederschlagsmeßgefäße, ein elektri
sches Leitfähigkeitsgerät, einen Trockenschrank und 
eine Waage zur Verfügung, so können als Eingangs
größen für das einfache Modell der Niederschlag 
und/oder das Bewässerungswasser, der gravime- 
trisch ermittelte Bodenwassergehalt in Abhängig
keit von Zeit und Bodentiefe und die elektrische 
Leitfähigkeit des Niederschlags- und Bewässerungs
wassers wie auch die elektrische Leitfähigkeit der Bo
denlösung in Abhängigkeit von der Zeit bestimmt 
werden. Diese hier aufgezeigten Zielgrößen und Ein
gangsdaten sind zusammengefaßt in Tab. 1 darge
stellt.

Um aus den einfachen Meßgrößen zu den Zielgrößen 
zu gelangen, müssen zunächst die Leitfähigkeitswer
te in Salzkonzentrationen, Salzgehalte oder Salzmen
gen umgerechnet werden. Bereits RICHARDS (1954) 
erkannte, daß es in erster Näherung eine lineare Be
ziehung zwischen der Salzkonzentration in der Bo-



Eingabegrößen Zielgrößen

1. Niederschlag N = f(t) [mm] 1. Salzkonzentration SK f(t) [mmol * H]
Salzgehalt SG [mmol • kg-1]

2. Bewässerung Irr. = f(t) [mm] 2. Wasserspannung <f>t = f(t)
(matrix und osmotisch) [hPa]

3. Bodenwassergehalt aWV = f(t, h) 3. Verfügbarer Wasservorrat WVpfv = f(t)
[Gew. %] [Vol. % bzw. mm • d'1]

4. elektr. Leitfähigkeit des 4. Sickerrate SR = f(t)
Bewässerungswassers ELw[mS • cm-1]

5. elektr. Leitfähigkeit der 5. Evaporation E = f(t) [mm]
Bodenlösung ELB = f(t) [mS • cm-1]

Tab. 1
Eingabe- und Zielparam eter für ein einfaches W asser- und Salzhaushaltsm odell für aride Gebiete

denlösung und der elektrischen Leitfähigkeit gibt. 
Dies gilt nur, wenn die Salze etwa gleiche Ionen-Akti- 
vitäten haben und eine mittlere Verteilung unter
schiedlicher Salze (Chloride, Sulfate, Nitrate etc.) 
auftritt. In Gebieten mit einseitiger Salzzusammen
setzung empfiehlt es sich deshalb, eine eigene Eich
funktion aufzustellen, ansonsten kann die von RICH
ARDS ermittelte Gleichung benutzt werden.

Salzkonzentration SK [mmol • k1] = EL [mS • cm'1] • 10

EL = Elektrische Leitfähigkeit
( 6)

Die Salzkonzentration in der Bodenlösung setzt sich 
aus den leichtlöslichen Salzen, das sind in der Regel 
Chloride, Nitrate, Sulfate, ausnahmsweise auch Hy- 
drogencarbonate, Bromide und Jodide des Natriums, 
Calciums, Magnesiums und Kaliums, ausnahmsweise 
auch des Lithiums und Strontiums, zusammen. Diese 
Salze haben definitionsgemäß eine Löslichkeit von 
mehr als zwei Gramm pro Liter - im allgemeinen aber 
eine Löslichkeit von mehr als 200 Gramm pro Liter. 
Daneben treten schwer lösliche Salze auf (< 2 g • L1 
löslich). Das sind Carbonate, Sulfate und Phosphate 
des Calciums und Magnesiums, ausnahmsweise auch 
des Strontiums und Bariums. Kommt es nun zu Nie
derschlägen oder beregnet man einen Boden in ei
nem ariden Gebiet, so werden in der Regel die soge
nannten leichtlöslichen Salze spontan vollständig 
gelöst. Dagegen werden die schwer löslichen Salze 
nur angelöst und es bleibt von ihnen ein ungelöster 
Rückstand. Solange ein Salz im Gleichgewicht mit 
seinem ungelösten Rückstand ist, ändert sich die 
Leitfähigkeit der Lösung nicht, da ja dieses Salz in ge
sättigter Lösung vorliegt. Ist aber das Salz vollständig

aufgelöst, so wird sich die Leitfähigkeit bei weiterer 
Zugabe von Wasser ändern, d.h. abnehmen. Diese 
Abnahme ist proportional zur zugegebenen Wasser
menge bzw. der Verdünnung.

Aus Abb. 2 erkennt man, daß die Leitfähigkeit bei ei
nem bestimmten Boden zu Wasser Verhältnis sich je
weils zusammensetzt aus einer Konstanten, die 
durch die schwerlöslichen Salze hervorgerufen wur
de und einer Variablen, die durch die leichtlöslichen 
Salze entsteht. Man kann also, indem man zwei ver
schiedene Boden-Lösungs-Verhältnisse ansetzt, den 
Anteil der leichtlöslichen und schwerlöslichen Salze 
aus der Veränderung der elektrischen Leitfähigkeit 
bestimmen. Dieses ist Solange möglich, wie die 
leichtlöslichen Salze vollständig gelöst sind und bei 
den schwerlöslichen Salzen ein Lösungsrückstand in 
der Festphase bestehen bleibt. Mißt man in Berei
chen, in denen die schwerlöslichen Salze bereits voll
ständig gelöst sind, genügt eine Messung zur Bestim
mung des Gesamtsalzgehaltes. Mißt man in dem Be
reich, in dem noch leichtlösliche Salze ungelöst sind, 
so bestimmt man nur den augenblicklich gelösten 
Anteil und eine Extrapolation auf Veränderungen bei 
sich ändernden Wassergehalten ist nicht möglich. 
Wenn die obengenannten Randbedingungen einge
halten werden, kann also der Gehalt an leicht lösli
chen Salzen durch die Messung der elektrischen Leit
fähigkeit in zwei Wasser : Boden Verhältnissen, z.B. 
5 : 1 und 2,5 : 1, bestimmt werden. Es gilt dann:

Salzgehalt SG [mmol • kg1] = 5 • (EL25 -  EL5) *10 [7]

EL2,5 =
Elektr. Leitfähigkeit im Boden : Wasser Extrakt 1:2,5



Diese Gleichung läßt sich aus Abb. 2 und Gleichung 
(6) ableiten.

Kennt man den Salzgehalt, so läßt sich durch sum
mieren der verschiedenen Bodenkompartimente (z.B. 
II bis IV), die im Boden vorhandene Menge an Salzen 
ermitteln:

Salzmenge SM [mmol • nr2] =

I  SG • PB [kg • l-i] • 100 [1 • m-2 • dm1] • h [dm] (8) 
1

PB = Lagerungsdichte (P = Rho)

Aus den nunmehr bekannten Daten für den Salzhaus
halt des Bodens lassen sich in jedem Zeitschritt auch 
die Größen für die Wasserspannungen bestimmen. 
Das Matrixpotential ergibt sich aus dem Wasserge
halt, der in eine einmal im Gelände oder aushilfswei
se im Labor bestimmte WassergehaltsVWasserspan- 
nungs-Abhängigkeit eingesetzt wird (SCHLICHTING 
et al. 1995, Kapitel V und VI).

Das osmotische Potential wird über zwei Schritte be
stimmt. Im ersten Schritt kann man die elektrische 
Leitfähigkeit der Bodenlösung ermitteln:

ELB[mS • cm-i] = (EL2i5 -  EL5) • ^  + (2 EL5-EL2i5)

(9)

Hierbei ergibt sich aus dem ersten Produkt der Glei
chung die elektrische Leitfähigkeit bedingt durch

leichtlösliche Salze, aus dem zweiten Glied die elek
trische Leitfähigkeit bedingt durch schwerlösliche 
Salze. Die Konstante ‘500’ bedeutet, daß der Wasser
gehalt bei dem Wasser : Boden Verhältnis von 5 : 1 
ins Verhältnis mit dem aktuellen Wassergehalt in Pro
zent zu setzen ist, um auf die Leitfähigkeit in der Bo
denlösung umrechnen zu können. Ist die Leitfähig
keit der Bodenlösung bekannt, so kann im zweiten 
Schritt mit der Gleichung (RICHARDS, 1954)

%  [MPa] = -  0,036 • ELb [mS • cm'1] (10)

das osmotische Potential der Bodenlösung direkt be
stimmt werden.

Das pflanzenverfügbare Wasser läßt sich nach Glei
chung (3) ermitteln. Dabei ist bei salzhaltigen Böden 
von Fall zu Fall die Lage des permanenten Welke
punktes zu bestimmen. Da sich bei veränderlichem 
osmotischen Potential auch der Wassergehalt beim 
Welkepunkt ändern muß. Praktisch muß man mit 
dem gemessenen Wassergehalt in die pF-Wg-Bezie- 
hung gehen und dort das Matrixpotential bestimmen 
und aus der gemessenen Leitfähigkeit bzw. der mit 
den Formeln (9) und (10) bestimmten Leitfähigkeit 
der Bodenlösung das osmotische Potential bestim
men. Der permanente Welkepunkt ist erreicht, wenn 
gilt:

O0 + = = 1,5 MPa (11)

Diese Beziehung setzt voraus, daß sich das osmoti
sche und das Matrix-Potential in gleicher Weise auf 
die Aufnehmbarkeit des Wassers aus dem Boden aus-

Leitfähigkeit der Bodenlösung in Abhängigkeit vom Verhält
nis Lösung zu Boden (M asse : Masse)
SLS = Schwerlösliche Salze, die nicht vollständig gelöst sind. 
LLS = Leichtlösliche Salze, die meist vollständig gelöst sind.



wirken. Dies gilt wohl für schluffige und lehmige Bö
den (SCHLEIFF, 1986) und auch für spontane stand
ortsgemäße Vegetation (RUCK, 1989). Unter be
stimmten Bedingungen kann diese Bestimmung nur 
eingeschränkt gelten. Dann ist es ratsam, das Matrix- 
Potential und das osmotische Potential getrennt aus
zuweisen. Beide haben dann eigene ökologische 
Grenzen. SCHLEIFF (1986) berichtet, daß bei sandi
gen Böden sich das Matrix-Potential stärker auswirkt 
als das osmotische Potential. Dies ist nur scheinbar 
so. Da in seinem Versuchsboden das Matrix-Potential 
erst einen Wert von 1,5 MPa erreichte als der Was
sergehalt bereits bei 1 Vol. % angelangt war und da
mit bei diesem sandigen Boden nicht die Wasserspan
nung sondern die Wasserleitfähigkeit bestimmend für 
die Wasseraufnahme geworden ist. Da nun durch die 
Zugabe von Salz das gleiche Gesamtpotential bereits 
bei höheren Wassergehalten und damit auch eine 
größere Wasserleitfähigkeit erreicht wird, ist dort die 
Wasseraufnahme bei gleichem Gesamtpotential 
scheinbar besser, wenn das osmotische Potential einen 
höheren Wert einnimmt. In Wirklichkeit ist aber 
lediglich die Wasserleitfähigkeit der bestimmende 
Faktor. Wirkliche Unterschiede treten dann auf, 
wenn besonders salzempfindliche Pflanzen in Be
tracht gezogen werden. So spielt für viele Kultur
pflanzen bereits ein osmotisches Potential von 
0,2 MPa eine Rolle für Wachstum und Ertrag und bei 
0,4 MPa zeigen die Pflanzen eine deutliche Wachs
tumsreduktion (vgl. BRESLER et al., 1982). Da häufig 
in der Literatur nicht das Potential der Bodenlösung 
sondern lediglich das Potential des Sättigungsextrak
tes angegeben wird und bei einem Sättigungsex
traktspotential von 0,2 MPa wahrscheinlich im Bo
den meist bereits deutlich höhere osmotische Poten
tiale und erst recht ein Gesamtpotential in der Nähe 
von 1,5 MPa auftreten dürften, muß diese Hypothese 
ebenfalls noch einmal überprüft werden. Ältere Mo
delle gingen davon aus, daß osmotisches Potential 
und Matrix-Potential in gleicher Weise die Pflanzen
wasseraufnahme beeinflussen (ZUR und BRESLER, 
1973). Es ist vernünftig anzunehmen, daß die Was
seraufnahme an sich rein physikalisch geschieht, aber 
dann durch die aufgenommene Bodenlösung in der 
Pflanze unterschiedliche physiologische Wirkungen 
erzielt werden. Eine abschließende Beurteilung muß 
hier noch einer zukünftigen Untersuchung Vorbehal
ten bleiben.

Für die Stabilität arider Ökosysteme ist das Vorhan
densein einer wenn auch minimalen Sickerrate ent
scheidend. Die Sickerrate garantiert, daß der Über
schuß löslicher Salze aus dem Wurzelraum ausgewa
schen wird. Bei der Bemessung der Sickerrate könnte 
man versucht sein, bis an die Löslichkeitsgrenze 
leicht löslicher Salze zu gehen. Dies würde aber be
deuten, daß im unteren Teil des potentiellen Wurzel

raumes das osmotische Potential weit höher ist als
1,5 MPa, so daß dieser Wert praktisch nicht erreich
bar ist, da die Lösungskonzentration nur solange zu
nehmen kann, wie durch Transpiration und/oder 
Evaporation die Bodenlösung eingedickt wird. Daraus 
ergibt sich, daß am Unterrand des Wurzelraumes das 
Gesamtpotential ebenfalls nicht größer als 1,5 MPa 
sein darf. Für den Abtransport von Salzen ist es be
sonders günstig, wenn der größere Anteil des Ge
samtpotentials das osmotische Potential und der klei
nere Anteil das Matrixpotential ist. Soll aber das 
Sickerwasser in anderen Teilen einer Landschaft noch 
von Pflanzen genutzt werden, so ist es dringend er
forderlich, daß das osmotische Potential niedriger ist. 
Eine hohe Sickerrate garantiert eine Stabilität des Sy
stems, insbesondere dann, wenn durch die Sickerrate 
nicht der Grundwasserspiegel ansteigt und dadurch 
wieder eine sekundäre Versalzung erzeugen kann. 
Unabhängig von den Zielvorgaben ist die Sickerrate 
definiert als

SR = S [mm] • (Irr + N [mm])'1 (12)

Unter Gleichgewichtsbedingungen, d.h. wenn keine 
Salze im Boden zurückgehalten werden und auch 
keine residualen Salze zu Beginn einer Beregnungs
periode oder einer Regenzeit im Boden vorhanden 
sind, kann die Sickerrate aus der Veränderung der 
elektrischen Leitfähigkeit der Bodenlösung vom Kom
partiment I zum Kompartiment IV bestimmt werden. 
Daraus ergibt sich:

SR = ELN)lrr • ELs-i (13)

Dies gilt unter der Annahme, daß die Aufnahme von 
Salzen durch die Pflanze vernachlässigbar ist. Gelten 
die Gleichgewichtsbedingungen nicht, so muß 
zunächst mit den Gleichungen (6) bis (8) der Salzvor
rat vor Beginn des Niederschlags oder der Beregnung 
bestimmt werden und dann unter Berücksichtigung 
der Salzzufuhr mit dem Niederschlagswasser die Bo
denlösungssituation nach dem Niederschlag und von 
dort ausgehend das Verhältnis der Bodenlösung vor 
Verdunstung zu dem Verhältnis der Bodenlösung im 
Sickerwasser bestimmt werden. Diese Bestimmung 
ist schon deshalb unsicherer, weil sie jetzt eine 
gleichmäßige Perkolation und damit gleichmäßige 
Verteilung der residualen Salze in der Bodenlösung 
voraussetzt.

Evaporation führt zu Wasserverlusten des Systems, 
die nicht für die Pflanzenproduktion benutzt werden 
können. Gleichwohl kann ein unproduktiver Wasser
verlust, da er die Temperatur an der Bodenoberfläche 
senkt, einen günstigen Einfluß auf das Bioklima ha
ben. Bei Böden arider Gebiete kann im allgemeinen 
davon ausgegangen werden, daß die Evaporation nur



aus dem obersten Bodenkompartiment (II) erfolgt. 
Gerade bei feuchten Bodenverhältnissen kann aber 
aus dem darunterliegenden Kompartiment Bodenlö
sung wieder aufsteigen. Erst wenn der Boden stärker 
abgetrocknet ist, wird diese Leitung unterbrochen. 
Wüstenböden können sich insofern selbst vor Evapo
ration schützen, indem an der Untergrenze des 
Schaumbodens eine Strukturheterogenität auftritt. 
Nach einem Niederschlagsereignis wird sich im Ober
boden Salz akkumulieren, welches der durch Evapo
ration verlorengegangenen Wassermenge entspricht. 
Die Evaporation läßt sich also berechnen aus:

E[mm] =
(SM*t2 -  SM*tl [mmol • m-2]) • SK*tl-i[mmol • L1]

(14)
* = Werte für Oberbodenkompartiment II

Geht man davon aus, daß direkt unter dem Oberbo
den die Salzkonzentration noch den gleichen Wert 
hat, wie vor der Verdunstung, was an unbewachse
nen Stellen zutrifft, so kann auch die Salzkonzentrati
on im zweiten Bodenkompartiment als Ausgangskon
zentration betrachtet werden. Damit könnte die Eva
poration im einfachsten Fall mit der Bestimmung des 
Salzgehaltes in zwei Schichten zu einem Zeitpunkt 
bestimmt werden. Hat zwischen zwei Meßzeitpunk
ten ein Niederschlagsereignis oder eine Beregnung 
stattgefunden, so läßt sich nur die Evaporation nach 
dem Beregnungsereignis ermitteln. Hierfür gilt:

E[mm] =
SM*t2 [mmol • nr2] • SK*]N lrr[mmol • T1] -  aBW*[mm]

(15)
* = Werte für Oberbodenkompartiment II

Bei diesem Ansatz muß die Salzmenge und das Rest
wasservolumen bis in eine Tiefe erfaßt sein, aus der 
Evaporation erwartet werden kann. Diese Tiefe läßt 
sich dadurch bestimmen, daß man den Punkt sucht, 
bei dem die Leitfähigkeit der Bodenlösung nach un
ten hin nicht mehr abnimmt. Dies legt nahe, daß 
man in bestimmten Situationen, die oben aufgeführ- 
ten minimalen Kompartimente weiter unterteilt.

Verständlicherweise haben einfache Annahmen und 
Messungen vielfache Limitationen. Die Limitationen 
aus Tab. 2, welche für den hier dargestellten Ansatz 
gelten, können in der Regel durch zusätzliche Beob
achtungen überwunden werden. So kann z.B. der 
Oberflächenabfluß in das System einbezogen werden, 
wenn die mit diesem Wasser transportierten Wasser
mengen und Salzmengen getrennt bestimmt werden. 
Ebenso kann die Interception berücksichtigt werden, 
wenn der Niederschlag unterhalb der interzipierenden 
Ebene aufgefangen wird und darin nochmals die elek
trische Leitfähigkeit bestimmt wird. Dadurch kann so-

1. Kein Oberflächenabfluß
2. Keine laterale Wasserbewegung
3. Keine Interception
4. Keine Transpiration während Niederschlag/Be- 

regnung
5. Keine Wasseraufnahme aus Unterboden
6. Keine Kapillaraufstieg aus dem Unterboden
7. Keine Neubildung von Salzen
8. Keine residualen Salze
9. Kein Wasserentzug aus oberstem Kompartiment

10. Keine Salzauswehung
11. Ereignisbezogene, kurzzeitige Meßintervalle

Tab. 2
Begrenzungen für die Anw endbarkeit der einfachen Wasser- 
und Salzhaushaitsberechnungen

gar die interzipierte Wassermenge und/oder das Lea- 
ching aus/von den Pflanzen bestimmt werden. Die 
Tatsache, daß das System keine Transpiration während 
Niederschlag und Beregnung zuläßt, ist nicht schwer
wiegend, da durch eine Probenahme direkt nach die
sen Ereignissen dieser Zustand sehr gut angenähert 
werden kann. Wie tief das Unterbodenkompartiment 
angesetzt werden muß, damit die bereits oben voraus
gesetzten Bedingungen einer Nicht-Beteiligung an den 
Wurzelraumprozessen möglich ist, hängt von dem 
Aufbau des Bodens und dem Genauigkeitsanspruch 
ab. Neugebildete Salze und das Vorhandensein von re
sidualen Salzen kann ohne weiteres durch zusätzliche 
Messungen einbezogen werden. Die Bedingung, daß 
aus dem obersten Kompartiment kein Wasserentzug 
durch die Pflanzen auftreten darf, ist dagegen unter 
Umständen kritisch zu beurteilen. Man kann dies da
durch annähern, indem dieses Kompartiment schmal 
gewählt wird. Dann besteht aber die Gefahr, daß die 
für Kompartiment II typischen Prozesse Evaporation 
mit Salzanreicherung und Infiltration mit Salzauswa
schung regelmäßig wesentlich tiefer reichen und damit 
in diesem Kompartiment zu jedem Zeitpunkt nur un
vollständig erfaßt werden. Auch die Salzauswehung 
kann durch zusätzliche Messungen, d.h. Erhöhung der 
Meßintervalle annähernd einbezogen werden. Da aber 
Auswehungsereignisse selten vorhersehbar sind, erfor
dert dies einen hohen Betreuungsaufwand von 
Meßflächen. Am besten sind diese einfachen Simulati
onsrechnungen dann zu benutzen, wenn jeweils zu 
Zeitpunkten, in denen neue Zustände des Systems auf
treten, Messungen vorhanden sind. Auch dann, wenn 
sich Prozesse natürlicherweise umkehren, z.B. Sicke
rung geht über in Kapillaraufstieg, sollten beim Um
kehrpunkt Messungen vorhanden sein. Eine solche er
eignisbezogene Beprobung kann durch Zusatzannah
men, wie z.B. bei Gleichung (15), umgangen werden. 
Dies bedeutet aber in jedem Fall eine Verringerung der 
Sicherheit der Bestimmungen.



3 Einfache Anwendungen

Eine wichtige Größe für die Beurteilung des Wasser
speichervermögens von Böden stellt die nutzbare 
Feldkapazität dar. Konventionellerweise wurde früher 
die Feldkapazität gleich dem pF 2,5 entsprechend 
0,33 MPa gewählt. In Mitteleuropa wurde aber 
durch vielfältige Untersuchungen der letzten Jahr
zehnte klar, daß die Böden, vor allem dann, wenn sie 
eine inhomogene Struktur aufweisen, eine Feldkapa
zität haben, die einen pF-Wert von 1,8 entsprechend 
0,06 MPa einstellen. Diese Feldkapazität wird des
halb auch für überschlägige Berechnungen heute all
gemein angewandt (vgl. Arbeitsgruppe Boden,. 1994). 
Ein einfacher, wenn auch arbeitsaufwendiger Ver
such, die Feldkapazität zu bestimmen, besteht darin, 
einen Boden der vegetationsfrei ist, soweit wie mög
lich mit Wasser zu sättigen und dann unter Verdun
stungsschutz zu beobachten, wo sich im Gleichge
wicht der Wassergehalt bzw. die Wasserspannung 
einstellt. Dies wurde für einen Eutric Regosol in Süd- 
Ägypten durchgeführt.

Abb. 3 zeigt, daß trotz der versuchten Wassersätti
gung bereits eine Stunde nach Beregnung der pF- 
Wert von 1,8 sowohl in 0 - 10 als auch 10 - 20 cm 
unterschritten war. Üblicherweise geht man davon 
aus, daß sich die Feldkapazität nach ca. 3 Tagen ein
stellt. Zu diesem Zeitpunkt war der Wassergehalt be
reits stark abgefallen und die Wasserspannung lag bei 
pF 2,5. Daß auch zu diesem Zeitpunkt das Gleichge
wicht noch nicht eingestellt war, zeigt anschaulich 
die Abb. 3. Voraussichtlich würde sich über längere 
Zeit ein Wert in der Nähe von 3 einstellen. Dies ist 
vor allem dadurch bedingt, daß der tiefere Unterbo
den sehr geringe Wassergehalte bzw. Wasserpotentia

le hat. BLUME et al. (1985) bestimmten pF-Werte bis
6,5 in ungestörten Wüstenböden.

Schon oben wurde erwähnt, daß in Ökosystemen, in 
denen Wasser ein sehr knapper Faktor ist, die unpro
duktive Verdunstung eine wesentliche Größe dar
stellt, die letztlich auch über das den Pflanzen zur 
Verfügung stehende Wasser entscheidet. Da in Wü
stengebieten meist die Vegetationsbedeckung bzw. 
die Blattflächen-Indizes sehr gering sind, ist eine 
große Oberfläche vorhanden, von der Evaporation 
stattfinden kann. Der wichtigste Zeitpunkt, an dem 
dieser Prozeß auftritt, ist die Zeit nach einem stärke
ren Niederschlag.

Die aus Abb. 4 hervorgehende Verdunstung von der 
Oberfläche entstammt einem Versuch aus einer be- 
regneten Parzelle von 5 x 5 m2 Größe auf einem Eu
tric Regosol mit Yermic Phase in Süd-Ägypten in der 
Nähe von Bir Tarfawi (vgl. RUCK, 1989). Bei dem in 
Abb. 4 gezeigten Versuch war der Boden am Ende 
einer Beregnung von ca. 100 1/m2 an der Oberfläche 
naß (glänzend). Ein Oberflächenabfluß war auf der 
ebenen Fläche nicht eingetreten. Da aus der Beob
achtung des Wassergehaltes die Verdunstung nicht 
genau genug bestimmt werden konnte, wurde sie mit 
Hilfe der Salzkonzentration, des Bewässerungswas
sers und der im Oberboden bestimmten Salzanreiche
rungen berechnet. Der Versuch wurde von Ende Ok
tober bis Anfang Dezember durchgeführt, so daß 
durch Kaltlufteinbrüche und eine generelle Zunahme 
der Luftfeuchte das Verdunstungsverhalten gegenü
ber gleichbleibenden Verhältnissen etwas verändert 
wurde. Deutlich erkennbar sind aber in dem Experi
ment drei Phasen: Die erste Phase dauerte nur einen 
Tag. Hier wurden ca. 9 mm verdunstet. Dies ent-

Abb.3
Ermittlung der W asserkapa
zität des Oberbodens für 
einen Calcic Regosol bei Bir 
Tarfaw i (Süd-Ägypten). 
Dargestellt ist der 
W assergehalt, der sich nach 
W assersättigung unter Ver
dunstungsschutz einstellt.



sprach in etwa der potentiellen Verdunstung, welche 
parallel mit einer Czeratzky-Platte bestimmt wurde. 
In dieser ersten Phase kann man also davon ausge
hen, daß die Wasseranlieferung im gesättigten Fluß 
geschah und quasi eine Verdunstung von einer freien 
Oberfläche stattfand.

Im Anschluß war die Oberfläche immer noch feucht, 
trocknete aber in den folgenden Tagen ab. Trotzdem 
blieb die Verdunstung auch dann noch relativ hoch, 
so daß von einer durchschnittlichen Verdunstung von 
2 bis 4 mm ausgegangen werden kann. Eine solche 
Verdunstungsrate setzt eine Anlieferung an die Ober
fläche voraus, die im ungesättigten Fluß jedoch nicht 
weit weg von der Sättigung stattfindet. Zu Ende die
ser Phase waren im Oberboden jedoch nur noch Was
sergehalte von 2 % vorhanden. Diese Wassersätti
gung reicht für eine rasche Anlieferung nicht mehr 
aus. Dementsprechend sinkt jetzt die Evaporation auf 
sehr niedrige Werte. Man muß davon ausgehen, daß 
zu diesem Zeitpunkt bereits die Bodenluft eine Luft
feuchte unter 100 % besaß. Deshalb konnte in die 
Luftporen hinein Wasser verdunsten, das dann durch 
Diffusion und Konvektion aus diesen Poren heraus 
gasförmig transportiert wurde. Dieser Transport 
bleibt wegen des noch feuchteren Unterbodens über 
die gesamte Meßperiode erhalten. SONNTAG und 
CHRISTMANN (1987) bestimmten an trockenen 
natürlichen Wüstenböden in der Umgebung gasför
mige Wasserverluste aus einem 10 - 100 m tiefen 
Grundwasserleiter von nur 0,1 mm/Jahr. Die hier bei 
einer hohen Bodenfeuchte in 60 - 100 cm Bodentiefe 
noch gemessenen Werte stimmen mit den mit Isoto- 
pen-Methoden von SONNTAG und CHRISTMANN 
(1987) ermittelten gut überein. Die Tatsache, daß 
zwischen dem 15. und 20. Tag eine Veränderung des

Verdunstungsprozesses einsetzt, zeigt sich auch an 
dem dort abknickenden Verlauf der Ausgleichskurve. 
In diesem Bereich ist der Oberboden, d.h. der 
Schaumboden, soweit trocken, daß er den Unterbo
den vor weiterer Verdunstung schützt.
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